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APRESENTACAO

Durante a revolucédo tecnolégica implementada no Instituto Nacional de Meteorologia
(INMET) entre 1994 a 2003, o destino proporcionou, em 1999, um novo encontro com um
velho amigo de trabalho, o Dr. Mario Adelmo Varejédo-Silva que conhecemos ainda como
jovem empolgado Professor da "Escolinha da SUDENE", tdo bem estruturada e dirigida por
ele na década de 60, para a formacao de observadores de estacdes meteorologicas.

Ao convida-lo para uma tarefa a ser desenvolvida no INMET, surpreendeu-me com um ini-
gualavel oferecimento: um CD cujo conteddo era um verdadeiro compéndio de Meteorologia e Cli-
matologia, que tivemos a honra e o privilégio de mandar edita-lo em comemoracdo aos 90 anos do
Instituto, visando beneficiar as novas levas de meteorologistas em formagéo nas Faculdades do nosso
pais.

O sucesso do langamento, em marco de 2000, foi rapido, tendo ultrapassado nossas fronteiras,
divulgado e oferecido a todos os paises de lingua portuguesa e espanhola, logo se esgotando. Assim,
tivemos de reedita-lo em junho de 2001, com uma 22 Edi¢do revisada e hoje igualmente esgotada.

H& trés dias, chegou um e-mail do amigo Mario Adelmo, solicitando minha colaboragdo para
apresentar uma nova e inovadora "edicdo digital” do “Meteorologia e Climatologia”, com distribuicdo
on line, para que todos pudessem ter acesso, inclusive download (texto completo, em formato pdf).
Esta edicdo devera ser apresentada e divulgada no XIV Congresso de Agrometeorologia, em Campi-
nas (SP), de 18 a 22 prdximos.

Antevejo um novo e grande sucesso por esta iniciativa, cujo intuito é continuar ajudando estu-
dantes e profissionais do ramo, prépria de individuo singular, a quem deixo aqui os agradecimentos
em nome das novas geracdes.

Salvador, 12 de Julho de 2005.

Augusto Cesar Vaz de Athayde
Eng® Agronomo
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INTRODUCAO

Esta “versdo digital 2” de Meteorologia e Climatologia inclui algumas alteracdes, especial-
mente quanto as ilustragdes e ao Capitulo IX, em relagdo a “versdo digital 1” (Julho de 2005) e as
primeira (2000) e segunda (2001) edi¢Bes convencionais, ambas j& esgotadas, publicadas no Brasil por
iniciativa do entdo Diretor do Instituto Nacional de Meteorologia (INMET), Eng°. Agrénomo Augusto
Cesar Vaz de Athayde.

A idéia de lancar o texto pela INTERNET foi procurar atender a demanda potencial de muitos
alunos do Brasil e demais nacGes integrantes da Comunidade dos Paises de Lingua Portuguesa, pois é
reconhecidamente dificil o acesso a bibliografia basica em portugués, tanto em Meteorologia quanto
em Climatologia. A Unica motivacdo que nos incentivou a concretizar esse langamento foi tornar mais
facil a ardua atividade inerente a aquisicdo de conhecimentos por estudantes daqueles paises. Nossa
recompensa € a convicgao que alguns deles encontrardo aqui, gratuitamente, explicacdo para suas du-
vidas mais simples.

Talvez também estejamos contribuindo com docentes da area de Ciéncias Atmosféricas, que
eventualmente tenham dificuldade em obter figuras, com legendas em portugués, Uteis na abordagem
didatica de conceitos essenciais para discutir com seus alunos. Ficamos sensibilizados diante da opor-
tunidade de podermos ser Uteis a esses colegas.

Sugestdes para revisdes futuras sdéo muito bem vindas, podendo ser encaminhadas através do
endereco eletrénico varejao.silva@uol.com.br. Baseados nessas sugestfes foram incluidos aperfeico-
amentos gue motivaram o langcamento desta “versdo digital 2”. Novas contribui¢des sdo esperadas de
modo a possibilitar o aprimoramento do texto e, assim, atender melhor aos estudantes.

Esclarecemos que o uso do conteldo, para fins de ensino-aprendizado, é inteiramente livre.
Fica proibida, porém a publicacdo ou utilizacdo, por qualquer meio, impresso ou digital e a qualquer
titulo ou finalidade, do todo ou parte do conteido de Meteorologia e Climatologia, sem a citacdo ex-
plicita da fonte [Varejdo-Silva, M. A.; Meteorologia e Climatologia, Versdo Digital 2, Recife, 2006] e
do site onde foi obtida.

Recife, 26 de fevereiro de 2006

M. A. Varejéo-Silua

Eng®. Agrénomo.


mailto:varejao.silva@uol.com.br
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CAPITULO |

CONSEQUENCIAS METEOROLOGICAS DOS MOVIMENTOS DA TERRA.

1. Formada Terra.

A Terra tem uma forma geométrica muito complexa, condicionada pela topografia bas-
tante irregular de sua superficie, a qual ndo pode ser rigorosamente descrita por uma expres-
sdo matematica simples. Caso se desejasse levar em conta a forma exata da Terra, tanto a
representacdo de sua superficie, como a resolucdo de medi¢des efetuadas sobre ela, passari-
am a ser bastante complicadas. Para facilitar o estudo e a representacao da Terra é necesséa-
rio, entdo, assumir certas hipéteses simplificadoras quanto a sua forma, substituindo-a pela de
uma figura geométrica cuja equacdo matematica seja facil de resolver. Tais hipéteses néo de-
vem introduzir erros grosseiros nos célculos e sua adogédo vai depender do rigor desejado, ou
requerido, ao estudo especifico que se pretenda realizar.

Como se sabe, cerca de 71% da superficie terrestre é liquida (Chow, 1964). Esse fato
sugere a adogdo de uma forma geométrica bem simples para representar a Terra, baseada em
duas premissas:

- 0 planeta estaria totalmente recoberto de dgua em equilibrio dindmico (isto é: a Terra te-
ria movimentos, mas nao ocorreriam marés, ventos, variagdes de presséo etc., capazes
de perturbar o equilibrio da superficie hidrica);

- sobre a superficie liquida atuaria apenas a forca de gravidade (resultante da forca de
atracao gravitacional e da forca centrifuga, esta decorrente do movimento de rotacao).

Nessas circunstancias seria obtida uma figura geométrica denominada geodide que, in-
tuitivamente, seria um corpo de revolucéo, ligeiramente achatado nos pdlos, apresentando uma
superficie lisa e perpendicular a direcdo da forca de gravidade em todos os pontos. Uma refle-
xdo mais profunda, porém, iria mostrar que essa figura geométrica ndo teria uma forma téo
simples como poderia parecer a primeira vista, ja que a forca gravitacional ndo teria as mesmas
caracteristicas em todos os pontos de sua superficie. De fato, mesmo gque fossem levados em
conta pontos equidistantes do eixo de rotacao (onde a forca centrifuga teria 0 mesmo médulo),
a forca de atracdo gravitacional poderia variar, pois a massa nao é uniformemente distribuida
no interior da Terra. Como consequéncia, 0 médulo da forca de gravidade mudaria de ponto
para ponto e sua direcdo ndo seria necessariamente radial, 0 que efetivamente ocorre (existem
protuberéncias e reentrancias na superficie definida pelo nivel médio dos oceanos). Entdo, o
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gedide nado constitui uma figura geométrica tdo simples como inicialmente poderia parecer e
isso dificulta sua adocdo como forma fundamental para a Terra.

Tendo em vista ndo ser facil exprimir matematicamente a forma real da Terra, procurou-
se interpolar um soélido que melhor se aproximasse dela. Em 1924, a Unido Internacional de
Geodésia e Geofisica concluiu que a Terra poderia ser convenientemente representada por um
certo elipsoide de revolugéo, que passou a ser designado como Elipsoide Internacional de Re-
feréncia (EIR). Caracteristicas geométricas do EIR e algumas constantes fisicas da Terra
constam da Tabela I.1. As diferencas entre a Terra e o Elipséide Internacional de Referéncia
sédo insignificantes. Sua adocdo é recomendada sempre que se queira obter resultados com
grande precisao.

O achatamento (f) de um elipséide de revolucao é definido como a razao:
f=(a—Db)a (1.1.2)

onde a e b representam, respectivamente, os semi-eixos equatorial e polar. Para o EIR f vale
1/297 (Tabela 1.1), enquanto que as primeiras observacoes, realizadas por meio de satélites, ja
possibilitavam verificar que f = 1/298 para a Terra (Clark, 1973). A diferenga é insignificante,
mostrando que o Elipséide Internacional de Referéncia pode ser utilizado, sem nenhum pro-
blema, para representar a forma fundamental da Terra.

O pequeno valor do achatamento da Terra permite, em primeira aproximacédo, admitir
sua esfericidade para muitas aplicacbes, sem que isso conduza a erros apreciaveis. Por outro
lado, verifica-se que a diferenca de nivel entre o cume da mais alta cordilheira (Monte Evereste,
com cerca de 8,8 km) e o fundo do mais acentuado abismo oceénico (Fossa Challenger, com
cerca de 11 km) representa, apenas, 0,32% do raio médio da Terra. Por isso, em muitas ques-
tbes de ordem pratica, despreza-se, ndo apenas o achatamento polar do planeta, mas, igual-
mente, a rugosidade natural de sua superficie, considerando-o uma perfeita esfera, com 6371
km de raio. Por essa mesma razdo é comum o emprego da expressao "globo terrestre", para
designar a forma da Terra. Também em primeira aproximacdao, a dire¢do da forca da gravidade
€ considerada radial. Essas hip6teses simplificadoras serdo adotadas neste texto.

2. Pontos, linhas e planos de referéncia.

A Terra possui um eixo de rotacdo (Fig. I.1), cujas extremidades constituem os pélos
verdadeiros ou geograficos, Norte (N) e Sul (S). O plano perpendicular aquele eixo, que passa
pelo seu centro, divide a Terra em dois hemisférios: o Hemisfério Norte ou Boreal e o Hemisfé-
rio Sul ou Austral, contendo os respectivos polos. Esse plano é denominado plano equatorial e
sua intersecdo com a superficie do globo terrestre constitui uma circunferéncia: o equador (Fig.
[.1).

Planos paralelos ao do equador, que interceptem a superficie do globo terrestre, deter-
minam circunferéncias de menor raio, chamadas paralelos. Finalmente, semiplanos perpendi-
culares ao plano do equador e que tenham como limite o eixo terrestre, sdo ditos planos de
meridiano. As intersec¢des destes com a superficie do globo formam semicircunferéncias co-
nhecidas como meridianos. Cada meridiano se inicia em um pélo e termina no outro (Fig. I.1).
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TABELA 1.1

CARACTERISTICAS DO ELIPSOIDE INTERNACIONAL
DE REFERENCIA E DA TERRA.

1. Elipséide Internacional de Referéncia

semi-eixo equatorial (a)

semi-eixo polar (b)

raio médio [r = (2a+b)/3]
achatamento [f = (a—b) / a]
excentricidade [e = (1- b?/ a%)"?]

raio da esfera de mesma area

raio da esfera de mesmo volume
comprimento do quadrante equatorial
comprimento do quadrante meridional
area total

6,378388x10°m
6,356912x10°m
6,371229x10°m
1/297

1/148
6,371228x10°m
6,371221x10°m
1,001915x10°m
1,000229x10°m
5,101009x10%* m?

2. Terra

volume total 1,083328x10%* m?
achatamento 1/298
massa 5,975x10%kg

area total dos oceanos

area total dos continentes

distancia média ao Sol

excentricidade da média da Orbita
inclinacdo do eixo

velocidade tangencial média de translacéo
velocidade angular de rotagéo (Q2)
velocidade tangencial média no equador

posicdo aproximada dos pélos magnéticos:

Pé6lo Norte
Pélo Sul

3,622x10* m?
1,479x10%m?
1,497x10"m
0,0167

23°27'

2,977 x10*'m s
7,292x10°rad s

4,651x10°m st

71°N 96° W
73°S 156° W

3. Tempo

ano solar médio
ano sideral
dia solar médio
dia sideral

366,2422 dias siderais

365,2422 dias solares médios

24h 3min 56,555 s (tempo sideral médio)
23h 56min 4,091 s (tempo solar médio)

FONTE: List (1971).

Em torno da Terra pode-se imaginar uma esfera, em cuja superficie estariam projetados
todos os astros: a esfera celeste. O seu centro coincide com o do globo terrestre. Nela também
podem ser projetados 0s pélos, os paralelos, os meridianos etc., originando os respectivos
pontos, linhas e planos da esfera celeste. Assim, é correto falar em equador celeste, em meri-
dianos celestes etc.
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Fig. 1.1 - Pdlos Norte (N) e Sul (S), eixo terrestre (NS), plano do equador (E), equador (e),
plano de paralelo (P), paralelo (p), plano de meridiano (M) e meridiano (m).

A vertical a superficie da Terra, num dado ponto (P), no ambito das simplificacdes ado-
tadas, é definida como a direcdo local da forca de gravidade (direcdo do fio de prumo). O pro-
longamento dessa direcdo, no sentido contrario ao do centro da Terra, é considerado positivo e
determina um ponto (Z) da esfera celeste que se chama zénite de P (Fig. I. 2). O sentido
oposto, negativo, estabelece outro ponto (Z'), daguela mesma esfera, referido como nadir de P.

s !

vZ

Fig. 1.2 - Linha zénite-nadir (ﬁ) e plano do horizonte (H) de um ponto (0) localizado a su
METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
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perficie do globo terrestre.
Tanto o zénite, como o nadir, de um dado observador mudam de posi¢cdo com o tempo,
em virtude dos movimentos da Terra, notadamente o de rotagéo.

Denomina-se plano do horizonte de um dado ponto (P) da superficie terrestre, aquele
plano que contém o ponto e é perpendicular a vertical local (Fig. I.2). Fisicamente pode ser in-
terpretado como o plano formado por uma superficie de agua em repouso, ali colocada.

Como foi dito, o vetor aceleracdo da gravidade ndo necessariamente aponta para o
centro da Terra (ndo é radial) e, rigorosamente falando, a vertical local nao coincide obrigatori-
amente com o prolongamento do raio terrestre em cuja extremidade se encontra o observador.
Note-se, porém, que a linha zénite-nadir esti contida no plano do meridiano local, ja que as
forcas de atracdo gravitica e centrifuga se situam nesse plano.

3. Coordenadas terrestres.

A localizac@o de pontos situados a superficie terrestre ou em suas vizinhangas, é feita
utilizando-se um sistema de coordenadas esférico-polares modificado (Fig. 1.3), em que o raio
vetor foi substituido por uma coordenada mais conveniente. Nesse sistema, as coordenadas
séo: a latitude (¢) a longitude () e a altitude (z).

3.1 - Latitude.

A latitude geocéntrica (¢) de um ponto qualquer (P), & superficie terrestre, € o menor
angulo compreendido entre o plano equatorial e o raio da esfera que contém o ponto (P) em
qguestao (Fig. I.3). Convencionou-se que a latitude é positiva no Hemisfério Norte e negativa no
Hemisfério Sul, isto é: —90° < ¢ < +90°. Costuma-se usar as letras N (norte) e S (sul) para indi-
car latitudes positivas e negativas, respectivamente. O equador corresponde a latitude de 0°.

A latitude geocéntrica (¢) difere da geogréfica (¢*), esta definida como o angulo compre-
endido entre o plano do equador e a perpendicular a superficie do Elipséide Internacional de
Referéncia no ponto (P) que se considere. No entanto, a diferenca entre elas, dada por

0% — o = 69,6"sen(2¢"), (1.3.1)

€ muito pequena (pouco mais que um minuto de arco), podendo ser negligenciada na maior
parte das aplicacGes de rotina. Neste texto sera adotada a latitude geocéntrica, referida sim-
plesmente como latitude.

De acordo com a definicao dada, é facil compreender que os paralelos séo linhas de
latitude constante. Para verificar isso, tome-se um globo de plastico, que represente a Terra e
um pedaco de giz, orientando este Ultimo para o centro do globo e de tal modo que sua ponta
toque a superficie. Em seguida, faca-se girar o globo sem mover o pedaco de giz (mantendo
inalterado o angulo por ele formado com o plano equatorial do globo). Observe-se que sua
ponta tracara um paralelo.

Por motivos que posteriormente serdo explicados, os paralelos de 23° 27'N e de 23°
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27'S sdo especiais e recebem os nomes de Trdpico de Cancer e Tropico de Capricornio, res-
pectivamente. Os paralelos de 66° 33'N e 66° 33'S sdo denominados Circulo Polar Artico e Cir-
culo Polar Antartico, respectivamente.

Fig. 1.3 - Latitude geocéntrica (¢) e longitude (1) de um ponto (P) da superficie do globo, indi-
cando-se o plano equatorial (E) e o plano do meridiano de Greenwich (G).

Costuma-se chamar de Regido Tropical & zona da superficie da Terra compreendida
entre os tropicos de Cancer e Capricérnio. Alguns autores consideram que os limites da Regiao
Tropical sdo os paralelos de 30° N e 30° S. As faixas situadas entre os paralelos de 30° e de
60°, em ambos os hemisférios, sdo ditas regides de latitudes médias. Finalmente, as zonas
mais proximas dos polos chamam-se regides de latitudes elevadas. Tais limites, porém, sédo
arbitrarios, servindo somente como referéncias gerais.

3.2 - Longitude.

Para conceituar longitude (1) faz-se necessario fixar um meridiano de referéncia, a partir
do qual possam ser relacionados os demais. Por acordo internacional, o meridiano escolhido
como referéncia é o que passa no ex-Observatério de Greenwich (proximo a Londres).

Ao angulo compreendido entre o plano do meridiano de um local qualquer (P) da super-
ficie terrestre e o plano do meridiano de Greenwich denomina-se de longitude (1) daquele local
(Fig. 1.3). A longitude é contada a partir do meridiano de Greenwich, para leste (E) e para oeste
(0), até 180°.

Os meridianos séo linhas de longitude constante (Fig. 1.3) ou seja: todos os locais situa-
dos em um dado meridiano possuem a mesma longitude.
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3.3 - Altitude.

A latitude e a longitude sdo coordenadas que possibilitam estabelecer, univocamente, a
posicdo de pontos situados sobre a superficie lisa do globo terrestre. Uma vez que a superficie
real da Terra ndo € lisa e que também se faz necessario determinar a posi¢cédo exata de pontos
localizados acima ou abaixo dela, devera existir uma terceira coordenada.

Podia ser adotada, como terceira coordenada, o0 médulo do vetor posi¢do do ponto se-
lecionado, tomado a partir do centro da Terra. Esse critério ndo seria conveniente, por envolver
valores muito altos (o raio médio do planeta é de 6371 km) e mesmo porque o centro da Terra
ndo constitui uma referéncia "natural" para o Homem, como acontece com a superficie terres-
tre. Nesse sentido, revelou-se conveniente adotar, como superficie de referéncia, o nivel médio
do mar (NMM) isto é: o conjunto de pontos que definem a posicdo média temporal assumida
pela superficie do oceano, entre a preamar e a baixa-mar. Tal posicdo média é obtida obser-
vando-se sistematicamente, a intervalos regulares e durante muito tempo, a oscilagdo da su-
perficie oce@nica em pontos selecionados da costa.

Denomina-se altitude (z) a distancia vertical de um ponto ao nivel médio do mar. A alti-
tude é considerada positiva quando o ponto esta acima do nivel médio do mar. Assim, um avi-
do em vbo tem altitude positiva e um submarino submerso possui altitude negativa.

Na pratica, o nivel médio do mar é determinado em pontos selecionados do litoral e, a
partir deles, usado (como referéncia) para estabelecer a altitude de locais ndo muito distantes,
por processo altimétrico. Cada ponto cuja altitude é determinada representa uma referéncia de
nivel (RN).

Vale salientar que o nivel médio do mar ndo é uma superficie lisa e tampouco esférica,
haja vista a distribuicdo de massa do planeta ndo ser uniforme. Assim, dois pontos da superfi-
cie do oceano, situados a mesma latitude, podem estar a distintas distancias do centro da Ter-
ra e é muito dificil estabelecer essa diferenca. Rigorosamente falando, portanto, ndo deveriam
ser comparadas altitudes de locais afastados, obtidas a partir de referéncias determinadas
(pela posicao média das marés) em pontos do litoral muito distantes entre si.

A latitude (), a longitude (L) e a altitude (z) constituem um sistema de coordenadas que
possibilita determinar a posicéo de qualquer ponto geografico situado a superficie terrestre ou
em suas vizinhancas. A determinacéo da latitude e da longitude pode ser facilmente realizada
com auxilio de satélites, através de equipamentos GPS (Global Positioning System).

Recomenda-se cuidado para ndo confundir altitude com "altura" e tampouco com "cota".
A altura de um ponto é a distancia vertical que o separa de um plano arbitrario de referéncia
(assoalho, superficie de uma mesa ou do terreno etc.). Em topografia, o termo cota é emprega-
do com o0 mesmo significado; apenas o plano de referéncia, para a execucéo de levantamentos
altimétricos, é escolhido sob o plano do horizonte, podendo ou n&do coincidir com o nivel médio
do mar.

A Tabela 1.2 contém as coordenadas das principais cidades brasileiras.
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TABELA 1.2

COORDENADAS GEOGRAFICAS DE ALGUMAS CIDADES BRASILEIRAS.

Localidade Latitude longitude altitude
Aracaju 10°55'S  37°03'W 2m
Belém 1°28'S  48°29'W 10 m
Belo Horizonte 19°56'S  46°57'W 852 m
Boa Vista 2°49'N  60°40'W 99 m
Brasilia 15°47'S 47°55'W 1152 m
Campo Grande 20°27'S 54°37T'W 567 m
Cuiaba 15°36'S 56°06'W 219 m
Curitiba 25°26'S 49°16'W 905 m
Florian6polis 27°36'S 48°36'W 24 m
Fortaleza 3°46'S 38°31'W 16 m
Goiania 16°40'S 49°15'W 764 m
Jodo Pessoa 7°07'S 34°53'W 5m
Macapa 0°02'N 51°03'W 12 m
Maceid 9°40'S 35°44'W 4m
Manaus 3°08'S 60°02'W 21m
Natal 5°46'S 35°12'W 31m
Niteradi 22°54'S  43°07'W 3m
Palmas 10°12'S 48°21'W 210 m
Porto Alegre 30°02'S 51°13'W 10 m
Porto Velho 8°46'S 63°46'W 98 m
Recife 8°11'S 34°55'W 2m
Rio Branco 9°58'S 67°49'W 160 m
Salvador 12°56'S 38°31'W 6m
Sao Luiz 2°33'S  44°18'W 4m
Sao Paulo 23°33'S  46°38W 731 m
Teresina 5°05'S 42°49'W 72 m
Vitéria 20°19'S  40°19'W 2m

4. O referencial local.

Para muitos estudos meteoroldgicos, astrondmicos, geodésicos etc., € preciso estabe-
lecer referenciais, em determinadas posi¢ces da superficie da Terra, que constituam os locais
de observacgdo. Sdo chamados referenciais locais e a cada um deles se pode associar 0 siste-
ma de coordenadas mais apropriado ao estudo especifico que se quer realizar. Referenciais
assim sao usados para estabelecer a posicao de astros na ab6bada celeste, estudar proprie-
dades e movimentos da atmosfera e do oceano, acompanhar a trajetéria de corpos nao solida-
rios a Terra etc.. Em Meteorologia, o sistema de coordenadas cartesianas (x, y, z,) associado
ao referencial local, com origem em um ponto (P) da superficie terrestre (Fig. 1.4 A), é definido
do modo adiante descrito:

- 0 eixo Px é tangente ao paralelo que passa em P, com o sentido positivo orientado para
leste (versor 1);
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- 0 eixo Py é tangente ao meridiano que passa em P, com o sentido positivo orientado para
norte (versor j);

- 0 eixo Pz coincide com a linha zénite-nadir do ponto P e tem sentido positivo dirigido para
o zénite local (versor k).

Os eixos Px e Py estdo contidos no plano do horizonte local. As componentes de um
vetor na direcéo dos versores i, | e k recebem, nesse sistema, os nomes de zonal, meridio-
nal e vertical, respectivamente. O sistema, assim definido, é particularmente Gtil em algumas

aplicacdes especificas, como no estudo da dindmica da atmosfera (em que se deseja saber a
componente da velocidade do ar em cada direc&o).

Para outros estudos, no entanto, pode ndo ser o mais indicado, como seria 0 caso da
descricdo do movimento aparente de um astro (S) na abdbada celeste. Neste caso, um sistema
mais interessante seria r, A, Z o qual é definido da seguinte maneira (Fig. |.4 C):

r € o modulo do versor posicao (T) do astro (S), tomado a partir da origem (P) do referen-
cial;

A, o azimute do astro observado, é o angulo formado entre o semi-eixo Py (direcdo norte
do local P) e a projecao do vetor posicdo T sobre o plano do horizonte, medido a partir
do norte, no sentido do movimento dos ponteiros de um rel6gio convencional (sentido
horario), podendo variar entre 0° e 360°, exclusive; e

Z, denominado angulo zenital, esta compreendido entre a direcdo do versor posicao (T)
do astro e a do zénite local. O angulo zenital pode assumir valores entre 0° (zénite) e
180° (nadir).

Nesse sistema, ao complemento do angulo zenital chama-se angulo de elevagéo (E = 90°

— Z); positivo quando o ponto observado encontra-se acima do plano do horizonte e negativo
no caso contrario (Fig. 1.4 C).

Zénite Zzénite zénite

Fig. 1.4 - Sistema de coordenadas cartesianas (A), esféricas (B) e esféricas modificadas
(C), associado ao referencial local (com origem em um ponto P), qualquer, da
superficie do globo). S designa o ponto do espaco que esta sendo observado.
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5. Culminacéo e declinagdo de um astro.

A abobada celeste parece girar em torno da Terra, em decorréncia do movimento de
rotacdo deste planeta em torno do seu eixo norte-sul. O movimento aparente da abdébada ce-
leste alimentou durante séculos a ilusé@o cientifica chamada sistema geocéntrico, que preconi-
zava ser a Terra o centro do Universo.

Em um dado instante, em decorréncia do movimento aparente da ablbada celeste,
considere-se que o centro de um astro qualquer se situe no plano de um meridiano. Em relacédo
aquele meridiano, diz-se que o astro culminou naquele mesmo instante.

O meio-dia solar verdadeiro (ndo necessariamente o indicado pelo relégio) é definido
como o exato momento da culminacdo do Sol no meridiano do observador e, portanto, ocorre
simultaneamente em todos os pontos do meridiano em questdo. A culminacdo também é cha-
mada de passagem meridiana.

A culminacéo é dita zenital no Unico ponto do meridiano em que a posicdo do centro do
astro coincide com o zénite local. A culminagdo zenital € um caso particular de culminacao.
Quando o Sol culmina zenitalmente (o que é relativamente raro), a sombra de uma haste retili-
nea, instalada a prumo, confunde-se com sua prépria projecdo. No caso da culminag¢do ndo
zenital do Sol, a sombra da citada haste estara dirigida para o norte ou para o sul, dependendo
da posigéo do Sol.

Ao angulo compreendido entre o plano do equador e o vetor posicdo de um astro, to-
mado desde o centro da Terra, da-se o nome de declinacdo do astro em questdo. A declinagéo
(8), em um dado instante, equivale a latitude do local aonde o astro culmina zenitalmente nesse
mesmo instante.

6. Movimentos da Terra.

O Sol se desloca pelo espagco em direcdo a um ponto da esfera celeste situado nas pro-
ximidades da estrela Vega, resultado do movimento da galaxia (Via Lactea) onde se encontra,
arrastando consigo todos os astros que compdem o Sistema Solar. Observando-se o Sistema
Solar de um referencial imovel, situado fora da galaxia (Fig. 1.5 A), verifica-se que a Terra des-
creve em torno do Sol uma trajetdria em hélice eliptica (algo parecida com a impropriamente
chamada 'espiral' dos cadernos escolares).

De um modo geral, porém, em Meteorologia ndo se esté interessado nos movimentos
absolutos da Terra, mas naqueles relativos ao Sol. Exatamente por isso, considera-se o Sol
imoével no espaco, ocupando um dos focos da elipse que passa a constituir a Orbita terrestre.
Desse modo, o movimento helicoidal (tridimensional) da Terra em redor do Sol passa a se efe-
tuar em um plano (bidimensional), que se chama de plano da ecliptica (Fig. 1.5 B), no qual se
situam os centros dos dois astros (Segunda Lei de Keppler).

Rigorosamente falando, o centro da Terra descreve uma trajetéria suavemente ondula-
da em torno do Sol, pois a elipse orbital é descrita pelo centro de massa Terra-Lua, localizado
pouco abaixo da superficie terrestre. Como a Lua efetua um movimento de translagdo em redor
da Terra, é facil compreender que este satélite ora se encontra do lado interno, ora do lado
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externo da Orbita, ocupando o centro da Terra posicdo oposta. O movimento cambaleante da
Terra, no entanto, € muito suave e passa inteiramente despercebido nas aplicacdes de interes-
se a Meteorologia.

Outro aspecto que se deve levar em conta é o fato da elipse orbital ter uma excentrici-
dade (e) da ordem de 0,0167, ou seja, € quase uma circunferéncia. A metade do eixo maior
dessa elipse € tem cerca de 149.680.000 km, que é a distancia média Terra-Sol. Logo, o pro-
duto 149.680.000 (1 + e€) km equivale a maxima distancia Terra-Sol, que se verifica no inicio de
julho (afélio). A menor distancia Terra-Sol (periélio) que ocorre no inicio de janeiro é
149.680.000 (1 — e) km.

Em geral, a distancia (D) Terra-Sol é expressa em termos da distancia média (D,,) atra-
vés da relacéo:

R = D/Dp. (1.6.1)

Sol
Sol

Terra Terra

A B

Fig. 1.5 - Movimento da Terra em torno do Sol visto por um observador situado fora da gala-
xia (A) e no Sol (B).

Valores exatos de R, para um dia determinado, podem ser obtidos no Anuério Astron6-
mico, publicado pela Universidade de S&o Paulo.

A formula seguinte, devida a G. W. Robertson e D. A. Russelo (Won, 1977), embora
forneca resultados aproximados, é Util para calculos de R feitos através de microcomputadores,
dispensando o enfadonho manuseio de tabelas:

1/R =1 -0,0009464sen(F) — 0,01671cos(F) — 0,0001489cos(2F)
—0,00002917sen(3F) — 0,0003438 cos(4F). (1.6.2)

Nessa relacdo, F (em graus) simboliza a fracdo angular do ano correspondente a data escolhi-
da, ou seja:

F = 360° D/365, (1.6.3)

em que D indica o nimero de ordem do dia considerado (D = 1 em primeiro de janeiro, D = 41
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em 10 de fevereiro etc.), tomando-se fevereiro sempre com 28 dias. Estimativas de R, obtidas
através da equacao 1.6.2 figuram na Tabela 1.3.

6.1 - Solsticios e equinocios.

O plano do equador forma com o da 6rbita um angulo de, aproximadamente, 23° 27
(Fig. 1.6). Isso significa que o eixo da Terra tem a mesma inclinagdo com respeito a vertical do
plano da ecliptica, o que provoca efeitos extremamente importantes.

PLANO DO EQUADOR

PLANO DA ORBITA !

~Na
[230 27" 230 27

Fig. 1.6 - O plano do equador forma um angulo de 23° 27' com o plano da 6rbita, o que per-
mite estabelecer, geometricamente, os tropicos (A e B) e os circulos polares (C e
D).

Para que se possa visualizar melhor tais efeitos é necessario que se entenda como va-
ria a declinagdo do Sol ao longo do ano. Com esse objetivo, considere-se um observador hi-
poteticamente instalado no centro da Terra, girando com ela. Por causa do movimento de rota-
¢ao, esse observador veria 0 Sol mover-se em redor da Terra, deslocando-se de leste para
oeste (ja que a Terra gira de oeste para leste). Veria, ainda, que a posi¢do do Sol, a uma mes-
ma hora, mudaria de um dia para outro, ou seja: que sua declinagdo variaria com o tempo.
Caso aquele hipotético observador marcasse, a cada instante, o ponto de interse¢édo do vetor
posicdo do Sol com a superficie do globo terrestre, constataria formar-se uma linha helicoidal
(de passo bem pequeno) que, durante um ano, iria do Tropico de Capricérnio ao de Céncer e
retornaria ao de Capricérnio. De fato (Fig. 1.7), a declinacdo do Sol aumenta desde —23° 27'
até +23° 27' entre 21 de dezembro e 22 de junho; nos seis meses seguintes, de 22 de junho a
21 de dezembro, reduz-se de +23°27' a —23°27'.

A mudanca da declinacéo do Sol com o tempo esta associada ao movimento de trans-
lacdo da Terra e € causada exclusivamente pela inclinacdo do eixo terrestre. Dela decorre o
movimento aparente meridional do Sol, facilmente percebido quando se observa, dia a dia, a
posicdo da sombra projetada por um obstaculo, a uma mesma hora (preferencialmente quando
da culminacéo do Sol).
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TROPICO
DE CANCER/ N e
EQUADOR VS 23/SET
\ ) / 21/MAR
TROPICO DE
CAPRICORNIO

Fig. 1.7 - Movimento anual aparente do Sol na direcdo meridional, decorrente da inclinacdo
do eixo da Terra.

Para exemplificar, imagine-se um habitante da Regido Tropical, vivendo em local nédo
muito afastado do equador, e que, sistematicamente, tivesse o hébito de observar a propria
sombra, no momento da culminagdo do Sol (meio-dia solar). Essa pessoa notaria que, em uma
certa época do ano, sua sombra, aquela hora, estaria orientada para o norte e no restante do
ano para o sul. Observaria, ainda, que o comprimento da sombra mudaria, dia a dia, atingindo
um tamanho maximo para o lado norte e outro (diferente do primeiro) para o lado sul. Caso a
pessoa residisse no Hemisfério Sul, o comprimento maximo anual da sombra ocorreria em 22
de junho e ela estaria orientada para o sul aquela hora. Reciprocamente, em se tratando de um
habitante do Hemisfério Norte, 0 maior comprimento anual da sombra seria observado em 21
de dezembro, mas ela estaria dirigida para o norte.

Tais observacbes somente podem ser explicadas pelo movimento aparente anual do
Sol na direcdo norte-sul. De fato, analisando a Fig. 1.7 verifica-se que:

- a declinacdo do Sol varia entre +23° 27' (em 22 de junho) e —23° 27' (em 21 de dezem-
bro), aproximadamente;
- em latitudes intertropicais o Sol culmina, zenitalmente, duas vezes por ano; nos tropicos

de Cancer e CapricOrnio apenas uma vez; e

- durante cerca de seis meses o Sol ilumina mais um Hemisfério que o outro (o0 que pro-
voca a mudancga das estacdes do ano).

Devido ao mencionado movimento helicoidal do vetor posicdo do Sol (em relacdo ao
referencial geocéntrico) este astro culmina zenitalmente a cada instante em paralelos diferen-
tes isto é: a culminacao zenital do Sol, em um dado instante, acontece em relacdo a um Unico
ponto de cada paralelo.

Culminacgdes zenitais do Sol em pontos dos tropicos e do equador sédo eventos denomi-
nados solsticios e equinécios, respectivamente. Durante 0 ano ocorrem dois solsticios: 22 de
junho, no Tropico de Cancer e 21 de dezembro, no de Capricérnio. Os equindcios, também em
namero de dois, verificam-se em 21 de marco e em 23 de setembro. Essas datas sdo aproxi-
madas porque acontece um ano bissexto (fevereiro com 29 dias) a cada quatro anos.
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6.2 - Precessdo dos equinocios.

A intersecdo do plano da ecliptica com o globo terrestre forma uma linha, chamada
ecliptica, que pode ser projetada na abdbada celeste. A ecliptica representa a trajetoria apa-
rente do Sol cruzando as constelacdes zodiacais. Em outras palavras, se um observador, ao
meio-dia solar, projetasse o centro do disco do Sol na abébada celeste, diariamente, ao final de
um ano teria obtido uma sucessao de pontos que, unidos, formariam a ecliptica.

Por ocasiao dos equindcios, o centro do Sol situa-se na linha de intersecdo do plano da
ecliptica com o do equador, chamada linha dos equinécios (Fig. 1.15). No momento dos equi-
nécios, portanto, o centro do disco solar esta projetado na abdbada celeste em uma das inter-
se¢Oes do equador celeste com o plano da ecliptica. Ao local da esfera celeste ocupado pelo
Sol no instante do equinécio de marco, chama-se ponto vernal.

A localizagdo do ponto vernal na abdbada celeste, tomada em relagao as estrelas apa-
rentemente fixas, muda com o tempo, afastando-se cerca de 50" para oeste a cada ano. Esse
deslocamento decorre do fato do eixo norte-sul da Terra executar um cone no espaco (ou seja,
os polos terrestres giram em torno da vertical do plano da érbita), uma vez a cada 25.800 anos,
aproximadamente, fenbmeno conhecido como precessao dos equindcios. Devido a precessao
dos equinécios, o ponto vernal (e, portanto, a linha dos equindcios) efetua uma volta completa
na ecliptica a cada 25.800 anos (Mascheroni, 1952).

O deslocamento do ponto vernal, provocado pelo movimento de precesséo do eixo da
Terra — semelhante ao que se observa no eixo de um pinhdo em movimento — faz com que
a orientacdo do eixo da Terra, em um dado ponto da 6rbita, mude 180° a cada 13.400 anos.
Como consequéncia disto, no inicio do verdo do Hemisfério Sul a Terra estard no trecho da
orbita mais afastado do Sol daqui a 13.400 anos, enquanto que, atualmente, esta no mais proé-
ximo. Isso, no entanto, ndo altera as datas de inicio das estacées do ano que continuam esta-
belecidas em funcéo dos instantes dos solsticios e equindcios (independentemente da posicao
da Terra na orbita). Havera certamente uma pequena diferenga no fluxo de energia solar que,
atualmente, é maior exatamente no verdo do Hemisfério Sul (devido a proximidade do Sol) e
daqui a 13.400 sera no verdo do Hemisfério Norte. A diferenca, no entanto, ndo é grande haja
vista que a orbita terrestre € quase circular (quando se considera o Sol imével).

6.3 - Calculo da declinacéo do Sol.

Muito embora a declinagdo do Sol varie continuamente com o tempo, em Meteorologia
ela é considerada como se fosse uma fungéo discreta, assumindo-se que seu valor ndo muda
ao longo de um dia. O calculo da declinacdo do Sol, sob essa hip6tese, torna-se muito mais
simples do que aquele exigido para fins astrondmicos.

Segundo Won (1977), G. W. Robertson e D. A. Russelo recomendam a seguinte ex-
presséo para o calculo bem aproximado da declinagéo (3) do Sol:

8 = 0,3964 + 3,631 sen(F) — 22,97 cos(F) + 0,03838 sen(2F)
—0,3885 cos(2F) + 0,07659 sen(3F) (1.6.4)
—0,1587cos(3F) — 0,01021 cos(4F)
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sendo F dado (em graus) pela equacao 1.6.3. Trata-se de uma férmula util para calculos com
microcomputadores.

Quando uma aproximagdo um pouco mais grosseira é permitida, pode-se usar uma
férmula bem simples (Klein, 1977), que assume a orbita da Terra como circular e também se
baseia no nimero de ordem (D) do dia em questao:

& = 23,45° sen[360° (284 + D) /365]. (1.6.5)

Em ambas as formulas (1.6.4 e 1.6.5) a declinacdo do Sol é fornecida em graus e déci-
mos (veja-se que 0,1° = 6").

A Ultima expressédo tem a grande vantagem de facilitar o céalculo direto. Embora aproxi-
mados, seus resultados encontram-se dentro da faixa de erro normalmente aceita nas aplica-
¢Oes agrondmicas e meteoroldgicas rotineiras. Os maiores desvios entre os valores reais (as-
trondmicos) e aqueles estimados pela formula anterior, se verificam nas proximidades das épo-
cas dos equindcios quando, de fato, a declinacdo do Sol varia mais rapidamente com o tempo.

Valores da declinacdo do Sol, obtidos a partir das equacdes 1.6.4 e 1.6.5, constam da
Tabela 1.3, para fins de comparacéo. As datas que figuram nessa tabela foram escolhidas de
modo a tornar cada estimativa de 8 o mais proximo possivel do valor mais representativo do
respectivo més, que ndo é necessariamente aquele correspondente ao dia 15.

TABELA 1.3

ESTIMATIVAS DO MODULO DO VETOR POSICAO (R) DA TERRA E DA DECLINACAO DO
SOL (5) EM DATAS SELECIONADAS (EQUACOES 1.6.4 E 1.6.5).

R 5 ° 5°
D (*) DATA (1.6.2) (1.6.4) (1.6.5)
17 17 JANEIRO 0,9834 —20,90 -20,92
47 16 FEVEREIRO 0,9881 -12,59 -12,95
75 16 MARCO 0,9945 —-2,04 —-2,42
105 15 ABRIL 1,0030 9,47 9,41
135 15 MAIO 1,0111 18,68 18,79
162 11 JUNHO 1,0152 23,03 23,08
198 17 JULHO 1,0161 21,33 21,18
228 16 AGOSTO 1,0129 13,99 13,46
258 15 SETEMBRO 1,0053 3,33 2,22
288 15 OUTUBRO 0,9968 - 8,22 -9,60
318 14 NOVEMBRO 0,9895 -18,02 -18,91
344 10 DEZEMBRO 0,9846 —22,83 —23,05

(*) D é o numero de ordem do dia, no ano.
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7. Estacdes do ano.

Uma translacdo da Terra esta dividida em quatro periodos, denominados de estacdes
do ano (Fig. 1.8), que duram cerca de trés meses cada e se caracterizam por condicbes at-
mosféricas proprias e tipicas.

21/MARCO
L EQUINOCIO
-7 ~
/// =~ ~
22 /JUN - N
SOLSTICIO [, ~

~ 21/DEZ
> - SOLSTICIO
~
~ - _— -
\‘\/ -_—
21/SET
EQUINOCIO /
N
|
SOL S N SOL +—
S s
29 1JUN 21/DEZ
s

Fig. 1.8 - Inicio das esta¢des do ano. Note-se (abaixo) que a inclina¢éo do eixo da Terra, em
relacdo ao plano da érbita, mantém-se praticamente constante.
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Os solsticios e os equinécios sdo 0s eventos que estabelecem o inicio das estacdes do
ano em cada hemisfério. Como conseqiiéncia da inclinacdo do eixo da Terra ser praticamente
constante, a area iluminada pelo Sol em cada Hemisfério varia ao longo do ano. Exatamente
por isso, o Hemisfério Sul recebe mais energia solar que o Hemisfério Norte entre 23 de se-
tembro e 21 de marco (do ano seguinte), sendo que 0 maximo de suprimento energético (maior
area iluminada) coincide com o solsticio de dezembro. De 21 de margo a 23 de setembro o
Hemisfério Sul recebe menos energia solar que o Hemisfério Norte. O suprimento energético
minimo (menor area iluminada) acontece por ocasido do solsticio de junho. Com o Hemisfério
Norte da-se exatamente 0 oposto, em relacdo as datas desses eventos.

Devido aquela alternéncia de aquecimento, a data do inicio de cada esta¢do do ano em
um hemisfério é defasada de seis meses em relacdo a do outro. No Hemisfério Sul, o verédo
comeca no solsticio de dezembro e o inverno no de junho; a primavera se inicia no equinécio
de setembro e o outono no de mar¢go. No Hemisfério Norte, o principio do verao da-se no
solsticio de junho, cerca de seis meses depois de ter comecado a mesma estacao no Hemisfé-
rio Sul.

As mudancas no comportamento médio da atmosfera, causadas por diferencas no
aquecimento da superficie, sdo expressas principalmente em termos de variacbes na tempe-
ratura média, tanto mais acentuadas quanto mais afastada da faixa equatorial estiver a regiao
gue se considere. Alterac6es no aquecimento, porém, ndo afetam apenas a temperatura mas
interferem na umidade do ar, nos ventos predominantes, na chuva etc., aspectos que serao
oportunamente comentados neste texto.

Na zona equatorial praticamente ndo se notam diferencas no comportamento da at-
mosfera entre as estacdes; em geral, apenas uma pequena queda na temperatura do ar € ob-
servada.

Nas demais zonas da Terra, no entanto, as diferencas observadas no comportamento
médio da atmosfera sdo bem mais acentuadas e aumentam na direcéo dos polos. A vegetacao
nativa costuma responder a essas mudancas, as quais ajustam suas fases de desenvolvimen-
to. Sabe-se, por exemplo, que muitas das arvores que vegetam nas latitudes médias perdem
suas folhas durante o outono, deixando um tapete colorido nas cal¢cas. Por outro lado, ap6s um
inverno rigoroso, que em geral atravessam em hibernacdo (minima atividade bioldgica), as
plantas daquelas regides iniciam uma intensa atividade vegetativa com a chegada da primave-
ra, que € a estacdo das flores. Assim, os frutos vao crescer durante o verdo, quando ocorrem
as maiores temperaturas e a maxima atividade fotossintética. Comportamentos semelhantes
sdo claramente notados em muitas plantas que vegetam nos estados do Sul do Brasil.

No Nordeste brasileiro o termo "inverno" é coloquialmente usado no sentido de "época
chuvosa”, provavelmente pelo fato das chuvas, em certas areas, serem mais comuns no perio-
do compreendido entre maio e julho, como se verifica no litoral dos estados da Paraiba, Per-
nambuco, Alagoas etc.

8. Variacao do fotoperiodo.

Por causa da rotacdo da Terra, a luz solar ilumina metade da superficie deste planeta a

cada instante, originando a alternancia dos dias e noites. Como o eixo terrestre é inclinado,
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acontece que a porcédo iluminada de cada paralelo varia com a época do ano. Somente por
ocasido dos equindcios € que a metade de cada paralelo esta iluminada. Portanto, a duracéo
dos dias (e, evidentemente, também a das noites) varia ao longo do ano, exceto no equador,
onde duram sempre cerca de 12 horas cada, como serd oportunamente demonstrado.

Define-se fotoperiodo, ou duracédo efetiva do dia, como o intervalo de tempo transcorri-
do entre 0 nascimento e 0 ocaso do Sol, em determinado local e data. O fotoperiodo ndo é o
periodo total de iluminacéo, o qual inclui os crepusculos matutino e vespertino, quando o local
recebe luz solar indiretamente (o disco solar ndo € sequer parcialmente visivel). Para fins civis
0 crepusculo matutino (aurora) se inicia e o crepusculo vespertino (ocaso) termina quando o
centro do disco solar se encontra a 6° abaixo do plano do horizonte local (18° para os respecti-
vOs crepusculos astrondmicos).

A fim de que se obtenha o fotoperiodo numa data qualquer, é preciso que se determi-
nem os instantes do nascimento e do ocaso do Sol. Mas, tanto um como outro, podem ser in-
terpretados de modo diferente, conforme seja adotado o ponto de vista geométrico, ou nao.

Sob o ponto de vista estritamente geométrico, 0 nascimento e 0 ocaso do Sol ocorrem
quando o centro do disco solar aparentemente coincide com o plano do horizonte local. Na
pratica, porém, o nascimento e o ocaso do Sol sédo definidos como os instantes em que o bordo
do disco solar parece tangenciar o plano do horizonte local, supostamente desobstruido. Nes-
sas ocasides, a verdadeira posi¢cdo do centro do disco solar € 50' abaixo daquele plano. Isso
advém do fato do raio daquele disco subentender um arco de 16' e da refracdo atmosférica
aumentar em cerca de 34' o angulo de elevacdo do Sol, quando proximo a linha do horizonte
(List, 1971). Em outras palavras, o desvio sofrido pela luz solar ao atravessar a atmosfera, tor-
na o Sol visivel mesmo quando, geometricamente, se encontra sob o plano do horizonte do
observador. Por comodidade de exposicao, o efeito da refragdo da atmosfera sera inicialmente
ignorado. Quando for abordado o processo de calculo do fotoperiodo, esse efeito sera retoma-
do.

Ainda sob o ponto de vista geométrico, antes do nascimento do Sol existe iluminacao
direta, pois uma parte do disco solar ja se encontra acima do plano do horizonte local. Tam-
bém, ao fim da tarde, a despeito do centro do disco solar ter cruzado o plano do horizonte, o
observador continua recebendo luz direta por algum tempo, até que o bordo desse astro desa-
pareca. Nas regifes tropicais a diferenca entre 0s conceitos geométrico e nao geométrico do
nascimento e do ocaso do Sol pode significar apenas alguns minutos adicionais de ilumina-
¢do. Nas zonas polares, entretanto, essa diferenca pode representar alguns dias de luz a mais.
Nos pdlos, de fato, como o angulo de elevacdo do Sol é sempre igual a sua declinacado, aquela
diferenca torna-se expressiva.

N&o se deve confundir fotoperiodo com insolacdo. Esta representa o nimero de horas
nas quais, durante um dia, o disco solar é visivel para um observador situado a superficie ter-
restre, em local com horizonte desobstruido. A insolacéo é, pois, o intervalo total de tempo (en-
tre 0 nascimento e 0 ocaso) em que o disco solar ndo esteve oculto por nuvens ou fenébmenos
atmosféricos de qualquer natureza. A insolacao é sempre menor ou (no maximo) igual ao foto-
periodo, sendo este designado como insola¢cdo maxima teoricamente possivel.
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8.1 - Analise do fotoperiodo sob o ponto de vista geométrico.

Na andlise que se segue, trés simplificacfes serdo adotadas:

- a refrac@o da atmosfera ndo sera levada em conta;
- serd utilizado o conceito geométrico de nascimento e de ocaso do Sol; e
- a variacdo da declinacao do Sol entre 0 nascimento e 0 ocaso nao sera considerada.

As duas primeiras hip6teses certamente causam erros grosseiros no célculo do fotope-
riodo para locais situados nas vizinhancas dos pélos, como se viu, mas ndo acarretam grandes
alteracdes em se tratando de locais situados na zona tropical. Mesmo assim, sera oportuna-
mente comentado 0 processo para corrigir 0s erros por elas introduzidos. A dltima aproximagao
€ pratica corrente em Meteorologia, ja que o erro cometido ao assumi-la é pequeno (0 mesmo
nao poderia ser dito em Astronomia).

A analise geométrica da variacao do fotoperiodo com a latitude em cada estagdo do ano
sera feita com base na Fig. 1.9, elaborada a partir do fato de que os raios solares sao pratica-
mente paralelos a linha que une o centro da Terra ao do Sol. Note-se que, por razbes pura-
mente didaticas, manteve-se a Terra numa posicao fixa, com eixo indicado (Fig. 1.9), enquanto
que a direcdo do Sol é alterada em A, B e C, tal como seria percebida por um observador situ-
ado na superficie terrestre. Na citada figura, em cada latitude, o dia (noite) depende da parte
iluminada (escura) do respectivo paralelo.

8.1.1 - Solsticio de dezembro.

No momento do solsticio de dezembro o Sol culmina zenitalmente em um ponto do Tro-
pico de Capricérnio (Fig. 1.7), iluminando mais da metade do Hemisfério Sul e menos da meta-
de do outro (Fig. 1.9-A). Naquela ocasido, o Sol se encontra a 23° 27' abaixo do plano do hori-
zonte do Polo Norte e a 23°27' acima desse plano no Pélo Sul. No Circulo Polar Artico o centro
do disco solar situa-se precisamente no plano do horizonte, no instante do solsticio.

Analisando-se as por¢des iluminada (dia) e ndo iluminada (noite) de cada paralelo (Fig.
1.9-A), verificam-se os fatos relatados adiante.

a) Na regido compreendida entre o Polo Norte e o Circulo Polar Artico (66° 33'N), os paralelos
ndo estdo iluminados, revelando que o Sol ndo esta acima do plano do horizonte, em ne-
nhum momento do dia. Isso significa que, em 21 de dezembro, o fotoperiodo é nulo em
toda aquela regido. De fato, levando em conta o nascimento real do Sol, uma parte do disco
solar ainda é vista em latitudes um pouco ao norte do proprio Circulo Polar Artico, dando
uma volta completa em torno do observador, durante esse dia. O fotoperiodo, portanto, so-
mente sera rigorosamente nulo para latitudes situadas um pouco mais ao norte do paralelo
de 66° 33'N.

b) Entre o Circulo Polar Artico e o Circulo Polar Antartico, aumenta a fracdo de cada paralelo
gque é iluminada pelo Sol, respectivamente, de 0 para 1 (Fig. 1.9-A), passando por 0,5 no
equador. Daqui se depreende que o fotoperiodo cresce, gradualmente, a medida que, par-
tindo de 66° 33'N, caminha-se para 66° 33'S, variando de 0 a 24 horas, respectivamente.
Observa-se, assim, que o fotoperiodo é:
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- de 12 horas no equador;

- menor que 12 horas no Hemisfério Norte (alids, nessa data, atinge seu valor anual
minimo em cada latitude deste hemisfério);

- maior que 12 horas no Hemisfério Sul (alcangando o méaximo valor anual em cada la-
titude sul).

¢) Finalmente, ao sul do Circulo Polar Antartico (até o Pdlo Sul), os paralelos apresentam-se
totalmente iluminados (Fig. 1.9-A), indicando que o Sol ndo se pde nesse dia (apenas pare-
ce descrever uma volta completa em torno do observador). Pode-se inferir que, em toda
essa zona, o fotoperiodo é de 24 horas.

O solsticio de dezembro estabelece o inicio do verao do Hemisfério Sul e o do inverno
no Hemisfério Norte.

SOL SOL

S

A C

Fig. 1.9 - Parte iluminada (dia) e ndo iluminada (noite) da Terra por ocasido do solsticio de
dezembro (A), dos equindcios de marco e setembro (B) e do solsticio de junho (C).

8.1.2 - Equindcio de marco.

Cerca de trés meses depois, 0 Sol se encontra culminando zenitalmente em um ponto
do equador (equinécio). Tal como se depreende da andlise da Fig. 1.9-B, a metade de todos os
paralelos apresenta-se iluminada, mostrando que o fotoperiodo tem 12 horas em todas as lati-
tudes, exceto nos Pélos. Em ambos, ho momento do equinécio, o centro do disco solar cruza o
plano do horizonte, prenunciando que o periodo de iluminacdo esta terminando no Pélo Sul e
comecgando no Pélo Norte.

O equindcio de 21 de marco determina o principio do outono do Hemisfério Sul e o da
primavera no Hemisfério Norte.

8.1.3 - Solsticio de junho.
Continuando seu percurso pelo espago, a Terra assume a posicdo orbital correspon
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dente ao solsticio de junho (Fig. 1.8), quando o Sol culmina no zénite de um ponto do Trépico
de Cancer (Fig. 1.7). Naquela ocasiéo, sua declinacédo é de +23°27' e, portanto, o centro do Sol
se encontra a 23° 27' abaixo do plano do horizonte, no Pélo Sul e a igual angulo acima desse
plano, no P6lo Norte. Atualmente, isto se d4 em 22 de junho e marca o inicio do inverno no
Hemisfério Sul e o do verdo no Hemisfério Norte.

Identificando-se as porc¢des iluminada (dia) e ndo iluminada (noite) de cada paralelo
(Fig. 1.9-C), notam-se os fatos mencionados a seguir.

- Entre o P6lo Norte e o Circulo Polar Artico (66° 33'N), todos os paralelos est&o inteira-
mente iluminados e, portanto, o Sol é visivel, durante todo o dia. Isto corresponde a um
fotoperiodo de 24 horas.

- Partindo do Circulo Polar Artico até o Antartico, a parte iluminada de cada paralelo dimi-
nui, progressivamente de 1 para 0, assumindo o valor 0,5 exatamente no equador. Nes-
sa situacdo, portanto, o fotoperiodo passa de 24 horas (a 66° 33'N) para zero (um pouco
ao sul de —66° 33'S). Em 22 de junho, entdo, o fotoperiodo é:

- igual a 12 horas no equador;

- superior a 12 horas em todo o Hemisfério Norte (maior valor anual em cada lati-
tude norte);

- inferior a 12 horas em todo o Hemisfério Sul (menor valor anual em cada latitude
sul).

- ao sul do Circulo Polar Antartico nenhum paralelo esta iluminado (Fig. 1.9-C), in-
dicando que o Sol nao é visivel em nenhum momento do dia, o que implica foto-
periodo nulo. Também neste caso, rigorosamente falando, o Sol ainda é parci-
almente visto, mesmo um pouco ao sul do Circulo Polar Antartico.

8.1.4 - Equindécio de setembro.

Enfim, a Terra atinge a posi¢cdo da Orbita em que ocorre 0 equindcio de setembro (Fig.
1.8), quando a declinacdo do Sol volta a ser nula. Nessa ocasido, metade de cada paralelo
acha-se iluminada, de onde se conclui que o fotoperiodo é de 12 horas em todas as latitudes.
Nos po6los porém, o centro do disco solar cruza o plano do horizonte no momento do equindcio,
anunciando o inicio do periodo anual de iluminagdo no Pélo Sul (e o fim desse periodo no Pélo
Norte).

O equindcio de setembro acontece, atualmente, no dia 23 e caracteriza o principio da
primavera no Hemisfério Sul e o do outono no Hemisfério Norte.

8.1.5 - Conclusdes gerais da analise geométrica.

Além do exposto, varias conclusdes importantes podem ser tiradas da analise geométri-
ca, enumeradas a seguir.

1 - Nos pélos h& apenas um dia e uma noite durante o ano, com duracao de cerca de 6
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meses cada. O nascimento (ponto de vista geométrico) do Sol, coincide com o equinécio
da primavera e o ocaso com o do outono, do correspondente hemisfério. Portanto, o dia
polar transcorre durante a primavera e o verdo; a noite no outono e no inverno.

2 - Ainda nos pdlos, o angulo que o disco solar forma com o plano do horizonte é sempre
igual a declinacdo do Sol. Como consequiéncia, durante o "dia polar", o Sol descreve um
movimento aparentemente circular e continuo em torno da linha zénite-nadir do observa-
dor.

3 - No equador os dias e a noites tém duracéo praticamente igual a 12 horas, durante todo
0 ano.

4 - Em qualquer latitude de um dado hemisfério, o fotoperiodo aumenta do inicio do inver-
no até o final da primavera e diminui a partir do principio do verao, até o final do outono.

5 - Em cada latitude, o fotoperiodo atinge o valor maximo anual na data em que se inicia o
verdo do hemisfério correspondente; o valor minimo se verifica na data em que se inicia o
inverno desse mesmo hemisfério.

8.2 - Calculo do angulo zenital do Sol.

Tal como definido, quando se tratou do referencial local, ao angulo compreendido entre
0 vetor posicado do Sol e a vertical local, em um dado instante, chama-se angulo zenital (Z) do
Sol. Naturalmente, o angulo zenital do Sol pode ser medido com o auxilio de um teodolito, de
um clinémetro, de um telescépio etc., desde que um filtro apropriado seja superposto a lente
ocular do instrumento (do contrario o observador pode sofrer danos irreparaveis na vista). Tor-
na-se muito mais pratico, porém, calculad-lo em funcdo de variaveis conhecidas. Para tanto,
considere-se um referencial geocéntrico e heliossincrono (Fig. 1.10), ao qual esta associado o
seguinte sistema de coordenadas:

- 0 eixo 0z coincide com o eixo da Terra, tendo o sentido positivo orientado para o zénite
do Pdlo Norte;

- 0 eixo oy esta representado pela projecao, sobre o plano do equador, do vetor posi¢ao
do Sol, tomado a partir do centro da Terra, onde se fixou a origem do referencial; e

- 0 eixo ox é perpendicular aos outros dois.

Ja que o eixo oy depende da posicdo do Sol (heliossincronismo), 0s eixos ox e oy giram em
torno do eixo terrestre, acompanhando o movimento aparente anual do préprio Sol na ecliptica.
Os eixos ox e oy, portanto, descrevem uma volta por ano no equador celeste.

Admitindo, como de habito em Meteorologia, que a vertical local de um ponto (P) qual-
guer da superficie da Terra, confunde-se com o prolongamento do raio terrestre nesse mesmo
ponto, seja:

P, o versor vertical local do ponto genérico P;
C, o versor posi¢ao do centro do disco solar;

N, o versor norte, tangente ao meridiano em P; e

h , o angulo horario, compreendido entre os planos dos meridianos que contém P e o
centro do disco solar, no instante dado.
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Fig. 1.10 - Referencial geocéntrico heliossincrono (x, y, z), usado para determinar o angulo
zenital (Z) do Sol, em funcéo da latitude (¢) do local (P), do &ngulo horério (h) e da
declinacao (5) do Sol. No detalhe, vista lateral dos versores dirigidos para o Norte

(N) e o zénite (P) do ponto P.

Admitindo, como de habito em Meteorologia, que a vertical local de um ponto (P) qual-
qguer da superficie da Terra, confunde-se com o prolongamento do raio terrestre nesse mesmo

ponto, seja:

P, o versor vertical local do ponto genérico P;
C, o versor posicdo do centro do disco solar;

N, o versor norte, tangente ao meridiano em P; e

h , o angulo horario, compreendido entre os planos dos meridianos que contém P e o
centro do disco solar, no instante dado.

Note-se que h traduz o angulo que a Terra devera girar para que o Sol passe a culminar
num ponto do meridiano de P (Fig. 1.10). Em um dado instante, h é o &ngulo existente entre as

projecdes dos versores P e Csobre o plano do equador. Esta Ultima projecao define o préprio
eixo oy do referencial geocéntrico heliossincrono.

Os componentes dos versores P, Ce N sdo (Varejdo-Silva e Ceballos, 1982):.

=cos¢senh7+cos¢cosh] +sen¢R
=01 +cosd j+sendk (1.8.1)

O T

N :—sen¢senh7—sen¢cosh] +cos¢R

Os sinais negativos que figuram na Ultima expressdo decorrem da necessidade de
compensar o sinal da latitude (¢) e séo validos para ambos os hemisférios.
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Conhecidas as componentes dos versores P e C e lembrando que o angulo zenital (2)
estd compreendido entre esses mesmos versores, pode-se empregar o conceito de produto
escalar e concluir imediatamente que:

- =

P.C =cos Z,

ja que o médulo de P e de C valem 1. Agora, desenvolvendo o produto escalar P. C, usando
as componentes (1.8.1), vem:

cos Z =sen ¢ sen d + cos ¢ cos & cos h, (1.8.2)
expressao que permite calcular o angulo zenital do Sol a partir de grandezas faceis de obter.

O valor do angulo horario (h) é determinado com base no fato da Terra girar a velocida-
de angular de 15° por hora (ja que gasta 24 horas para efetuar uma volta completa em torno do
seu eixo). Entdo, uma hora antes do instante da culminacdo do Sol, h = 15° duas horas antes,
h = 30° e, assim, sucessivamente. Apds a passagem do Sol pelo meridiano local, h torna-se
negativo.

Na aplicacdo da equacao 1.8.2 ndo se pode esquecer que, tanto a latitude quanto a de-
clinacdo do Sol, sdo negativas no Hemisfério Sul e positivas no Hemisfério Norte.

8.2.1 - Aplicacdo ao caso dos poélos.

Para o caso particular dos pélos (¢ = 90° e ¢ = -90°), a equacdo 1.8.2 se reduz a:

cosZ=senE=senjd, no Po6lo Norte; e
cosZ=senE=-send, no Po6lo Sul;

em que E = 90° — Z, constitui o angulo de elevagdo do Sol. Interpretando-as, tendo em conta o
sinal da declinacdo do Sol, é facil confirmar os seguintes fatos, ja conhecidos:

- no Pdlo Norte, o Sol permanece acima do plano do horizonte (E > 0°) apenas enquanto
sua declinagdo for positiva (isto €, entre 21 de marco e 23 de setembro), parecendo gi-
rar continuamente em torno do observador (movimento diario aparente) e assumindo, a
cada momento, um angulo de elevacéo diferente, cujo valor maximo (E = 23° 27) ocorre
em 22 de junho;

- no Pélo Sul, o Sol s6 permanece acima do plano do horizonte (E > 0°) enquanto sua de-
clinacao for negativa (isto é, entre 23 de setembro e 21 de mar¢o), mantendo—se a girar
em torno do observador (movimento aparente) e apresentando, a cada momento, um
angulo de elevacéo diferente, que atinge o maximo valor (E = 23°27) em 21 de dezem-
bro.

Nos pélos, enfim, ha um periodo de iluminagéo continuo (fotoperiodo de 24 horas) que
dura cerca de 6 meses consecutivos, ocorrendo fato andlogo em relacé@o a noite.

Quando se leva em conta o efeito da refracdo da atmosfera e a definicdo nao geométri-
ca de nascimento e ocaso do Sol, nota—se que o dia polar dura um pouco mais que a noite. De

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



25

fato, por ocasido do nascimento, ja existe iluminacgéo direta quando a borda do disco solar apa-
rentemente tangencia o plano do horizonte polar (embora seu centro esteja abaixo dele). Seis
meses depois, ainda havera luz direta algum tempo apds o centro do disco solar ter atingido
aquele plano.

8.2.2 — Aplicacédo ao meio—dia solar.

Quando o Sol culmina em relacdo ao observador (meio-dia solar), o &ngulo horario (h)
é, por definicdo, nulo. Assim, fazendo h = 0° na equacéao 1.8.2, encontra-se:

cos Z=sen ¢ sen é + cos ¢ CoS & . (1.8.3)

A expressado anterior admite as seguintes solucdes (como se pode ver pela relacdo do
co-seno da diferenca de dois angulos):

Z=¢-5 e Z=5-1¢ (1.8.4)

A escolha de uma ou da outra solugéo fica determinada apenas pelo resultado de Z que
deve ser sempre positivo.

As relacGes 1.8.4 revelam que, para acontecer uma culminacéo zenital (Z = 0°), forco-
samente a declinacdo deve ser igual a latitude. Considerando o movimento anual aparente do
Sol no sentido meridional (variacdo de 8), comprova-se que:

- 0 Sol somente culmina zenitalmente em pontos situados entre os tropicos de Cancer e
Capricérnio inclusive;

- a culminacéo zenital do Sol ocorre em datas tanto mais proximas quanto mais perto de
um dos tropicos estiver o local que for considerado;

- no equador o tempo decorrido entre duas culminagfes zenitais sucessivas do Sol € de
seis meses;

- exatamente sobre o0s tropicos ha apenas uma culminacao zenital do Sol por ano;

- 0 Sol n&o pode culminar no zénite de locais situados em latitudes extratropicais.

8.3 - Célculo do fotoperiodo.

O estudo do fotoperiodo é importante, na medida em que interfere em varias atividades
civis. Em geral, as pessoas preferem desenvolver atividades turisticas, por exemplo, na época
de maior fotoperiodo, exatamente para desfrutarem ao maximo do intervalo de iluminagédo na-
tural em seus passeios. Por outro lado, o racional aproveitamento do fotoperiodo pode trazer
sensivel economia de energia elétrica, ajustando-se o inicio e o término da jornada de trabalho
do comércio, da induastria, das instituices de ensino etc. de modo a aproveita-lo melhor. Alias,
a economia de energia elétrica € o argumento usado para justificar o "horario brasileiro de ve-
rao". Em atividades agricolas, por seu turno, o fotoperiodo pode ser decisivo, ja que interfere
na fisiologia de muitas espécies vegetais. Para citar apenas um exemplo, considere-se o caso
da cebola (Alium cepa), cujas cultivares podem ser divididas em trés grupos: as que exigem
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fotoperiodo de 10 a 12 horas; aquelas que precisam de 12 a 13 horas de iluminacdo durante o
ciclo vegetativo; e, ainda, as que necessitam de mais de 13 horas. Quando cultivada sob con-
dicdes que ndo satisfazem as exigéncias minimas quanto ao fotoperiodo, ndo se processa a
formacéo do bulbo. Em contrapartida, se a cultivar for explorada em condi¢des de fotoperiodo
bem maior que o exigido, a bulbificac&o se inicia antes de se completar a maturidade fisiolégica
da planta, dando origem a bulbos anémalos ou subdesenvolvidos.

Os exemplos anteriormente mencionados justificam plenamente a inclusdo do céalculo
do fotoperiodo na bagagem intelectual de qualquer técnico, desde que suas atividades tenham
relagcdo com a Meteorologia e a Climatologia. Inicialmente, se admitira a aproximacao geomé-
trica e, mais adiante, sera levado em conta o conceito civil de nascimento do Sol e o efeito da
refracdo atmosférica.

No instante do nascimento do Sol, sob 0 aspecto puramente geométrico, o centro do
disco solar situa-se no plano do horizonte do observador e, assim, o angulo zenital é de 90°
(cos Z = 0). © mesmo se verifica por ocasido do poér do Sol. Quando se faz esta substituicdo na
equacéo 1.8.2 encontra-se:

Cos ¢ cos 6 cos H = —sen ¢ sen d.

Aqui H traduz o valor assumido pelo angulo horério (h) para representar o angulo que a Terra
deve girar, a partir do instante do nascimento até a culminaco do Sol. E evidente que, da cul-
minacdo do Sol até seu ocaso, a Terra também deve girar H graus. Desse modo, entre 0 nas-
cimento e o ocaso do Sol o angulo horario total sera 2H. Verifica-se que, para uma dada latitu-
de (¢) e data, o angulo horario (H) fica univocamente determinado. Da igualdade precedente
advém:

H = arc.cos(~tg ¢ . tgd) (1.8.5)

Por outro lado, sabe-se que o fotoperiodo (N) representa o intervalo de tempo que
transcorre entre 0 nascimento e o0 ocaso do Sol, ou seja o tempo necessario para a Terra efe-

tuar um arco de 2HO. Esse intervalo é facilmente obtido lembrando que a Terra possui uma
velocidade angular de 15°h™. Por simples regra de trés, verifica-se que N = 2H / 15 horas.

Tendo em conta a equacdao 1.8.5, pode-se escrever, portanto:
N = 2H/15 =[ 2/15] arc.cos(-tg ¢ . tg J). (1.8.6)

A andlise dessa expresséao revela que, se o termo entre parénteses (-tg ¢ .tg 6) for po-
sitivo, H serd menor que 90° e, portanto, N < 12 horas. Caso esse termo seja negativo, entdo H
> 90° de onde resulta N > 12h. Finalmente, se —tg ¢ .tg 8 = 0, entdo H = 90° e N = 12 horas.
Diante disso, as seguintes comprovacdes sdo evidentes:

- na primavera e no verao de cada hemisfério ¢ e 3 tém sinais iguais (em outras pala-
vras: —tg ¢ .tg 8 < 0 o que implica H maior que 90°) e, assim, o fotoperiodo é superi-
or a 12 horas;

- no outono e no inverno de cada hemisfério os sinais de ¢ e 5 sdo opostos (resultan-
do H < 90°) o que conduz a um fotoperiodo inferior a 12 horas;

- para qualquer latitude tem-se —tg ¢ .tg 8 = 0 quando a declinagédo do Sol é nula, re
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velando que o fotoperiodo é de 12 horas na data dos equinécios; e

- quando a latitude for 0°, encontra-se, também, —tg ¢ .tg & = 0, independentemente
do valor da declinacdo do Sol e, portanto, qualquer que seja a época do ano, o fo-
toperiodo no equador serd sempre igual a 12 horas.

Essas consideracfes foram feitas a luz da definicAo geométrica do nascimento e ocaso
do Sol. Quando se assume que o hascimento e 0 ocaso ocorrem gquando o bordo superior do
disco solar aparentemente tangencia o plano do horizonte local, a Ultima equacgao precisa ser
ajustada. Como foi dito, o raio do disco solar subentende um &ngulo de 16' e a refracdo at-
mosférica torna o bordo desse disco visivel quando ainda se encontra 34' abaixo do plano do
horizonte (List, 1971). Assim, a correcao a ser aplicada é de 50' pela manha e 50' a tarde.

Com o refinamento introduzido no paragrafo anterior, a equac¢éo 1.8.6 passa a forma
N =[2/15][50" + arc.cos(-tg ¢ . tg d)],
ou, sendo 50'= 0,83°,
N =[2/15][0,83° + arc.cos(—tg ¢ . tg 5)]. (1.8.7)

Na Tabela I.4 encontram-se valores do fotoperiodo representativos de cada més, em
funcdo da latitude. A Fig. .11 contém curvas que exprimem a variacdo anual do fotoperiodo
para diferentes latitudes, obtidas por meio desta equacéo.

8.4 - Calculo do azimute do Sol.

Em muitos problemas de Agronomia, Arquitetura, Engenharia, Meteorologia etc., como
aqueles envolvendo iluminacdo natural e sombreamento, torna-se necessario calcular a posi-
¢do do Sol em um certo instante, ou sua trajetéria na abébada celeste em um dado local e
data. Para isso, além do angulo zenital (equacéo 1.8.3), é indispensavel obter o azimute (A) do
Sol a cada instante.

Em determinado local e instante, o azimute do Sol é definido como o &ngulo compreen-

dido entre a direcé@o norte e a projecao do versor posicao do Sol (C) sobre o plano do horizonte
local. O versor posicdo do Sol pode ser transportado do referencial geocéntrico heliossincrono
(Fig. 1.10) para o local, cuja origem esta no ponto em que se situa o observador (Fig. 1.12).

A Fig. 1.12 mostra que Chéa projecdo do versor C sobre o plano do horizonte local, no
gual se encontra o versor N, tangente ao meridiano e apontando para o norte. O angulo zenital
(2) esta compreendido entre o versor posicao do Sol (C) e a vertical local (versor P).

Em decorréncia do exposto, verifica-se (Fig. 1.12) que, em médulo,

Cy=Ccos (90°-Z)=CsenZ.
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TABELA 1.4

VALORES (em horas e décimos) DO FOTOPERIODO REPRESENTATIVO
DE CADA MES PARA LATITUDES ENTRE 5°N E 35°S

o 17/ 16/ 16/ 15/ 15/ 11 17/ 16/ 15/ 15/ 14/ 11/
JAN FEV MAR ABR MAI JUN JUL AGO SET OUT NOV DEZ

+5 11,8 120 12,1 123 124 125 125 12,4 122 120 119 118
+4 11,8 119 12,1 123 125 125 125 124 122 120 118 118
+3 11,7 119 12,1 123 125 126 12,6 12,4 122 120 11,8 11,7
+2 11,7 119 12,1 124 12,6 12,7 126 125 122 120 118 11,6
+1 116 118 12,1 12,4 12,6 12,7 12,7 125 12,2 12,0 11,7 116
0 121 121 12,1 12,2 121 12,1 121 12,2 12,1 12,1 12,1 121
-1 122 12,2 12,2 12,1 121 12,1 121 12,1 12,1 122 12,2 12,2
-2 123 1272 12,2 121 121 12,0 12,0 12,2 121 122 12,2 123
-3 123 122 12,2 12,1 12,0 12,0 120 120 12,1 122 123 123
-4 124 123 12,2 121 12,0 119 119 12,0 121 122 123 124
-5 12,4 123 12,2 120 119 119 119 120 12,1 122 124 124
-6 125 123 12,2 120 119 11,8 11,8 119 121 123 124 125
-7 125 124 12,2 120 11,8 11,7 118 119 121 123 125 125
-8 126 124 12,2 12,0 11,8 11,7 11,7 119 121 123 125 126
-9 126 124 12,2 119 11,7 116 11,7 11,8 12,1 123 125 12,7
-10 12,7 125 12,2 119 11,7 116 11,6 11,8 12,1 123 12,6 12,7
-11 12,7 125 12,2 119 116 115 116 118 12,1 12,4 126 128
-12 12,8 125 12,2 119 116 115 115 11,7 12,1 124 12,7 128
-13 12,8 125 12,2 119 116 114 115 11,7 120 12,4 12,7 129
-14 12,9 12,6 12,2 11,8 115 11,3 114 11,7 120 124 128 13,0
-15 129 126 12,2 11,8 115 11,3 11,3 116 120 124 12,8 13,0
-16 13,0 12,6 12,2 11,8 11,4 11,2 113 116 120 125 129 131
-17 13,0 12,7 12,2 11,8 114 11,2 11,2 116 120 125 129 131
-18 13,1 12,7 12,2 11,7 11,3 11,1 11,2 11,5 120 125 13,0 13,2
-19 13,2 12,7 12,2 11,7 11,3 11,0 111 115 120 125 13,0 133
-20 13,2 128 12,2 11,7 112 11,0 111 11,5 120 126 13,1 133
-21 133 1238 12,3 11,7 112 109 11,0 11,4 120 126 13,1 134
-22 13,3 128 12,3 116 111 10,8 109 114 120 126 13,2 135
-23 134 129 12,3 116 11,0 10,8 109 11,3 120 126 13,2 135
-24 135 129 12,3 11,6 11,0 10,7 10,8 11,3 120 126 13,3 13,6
-25 135 129 12,3 116 10,9 10,6 10,7 11,3 11,9 12,7 13,3 13,7
-26 13,6 13,0 12,3 115 109 10,5 10,7 11,2 119 12,7 134 137
-27 13,6 13,0 12,3 11,5 10,8 10,5 10,6 11,2 119 12,7 134 138
-28 13,7 131 12,3 115 10,8 10,4 10,5 111 119 12,7 13,5 139
-29 13,8 131 12,3 11,4 10,7 10,3 105 11,1 119 12,8 135 140
-30 13,9 131 12,3 114 106 10,2 104 11,0 119 12,8 13,6 14,0
-31 13,9 13,2 12,3 114 10,6 10,2 10,3 110 119 12,8 13,7 141
-32 140 13,2 12,3 11,3 105 10,1 10,3 11,0 11,9 12,8 13,7 1472
-33 14,1 13,3 12,3 11,3 10,5 10,0 10,2 109 119 129 138 143
-34 14,1 13,3 12,3 11,3 104 99 101 109 11,8 129 138 144
-35 142 134 12,3 11,3 10,3 9,8 10,0 10,8 11,8 129 139 144
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Fig. 1.11 - Variacdo anual do fotoperiodo com a latitude.

Usando a definicdo de azimute (A) do Sol, depreende-se que:
N.Cy=(N.C)semZ=senZ cos A 0)

Por outro lado verifica-se (Fig. 1.12) que:
Cu=(P~rC)"P=(P.P)C-(C.P)P.
Como P.P =1 e, por definicdo, C. P = cos Z, resulta:
Cu=C—-Pecosz (ii)

A Ultima igualdade possibilita colocar a relagéo (i) na seguinte forma:
senZ cosA=N.(C-Pcosz)=N.C - N.P cos Z
No entanto, como o produto escalar N.P=0 (s&o versores ortogonais),

N.C =senZ cos A
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Plano do Horizonte P

Fig. 1.12 - O azimute (A) do Sol é o angulo compreendido entre o versor norte (N) e a proje-
cdo (Cy), sobre o plano do horizonte, do versor posi¢édo do Sol (C).

ou, levando em conta as componentes de NeC (relacdes 1.8.1) e reorganizando:
cos A =(send—cos Z sen¢)/ (sen Z cosd). (1.8.8)

Uma expressado para o seno do azimute do Sol também pode ser obtida. Observando,
ainda, a Fig. .12, depreende-se que:

(CurN).P =senZ senA (iif)

Entdo, lembrando a relacéo (ii), pode-se ver que:

(Cu~N).P=(C~N).P-(P~N).P cos z.
Obviamente, o segundo termo do membro da direita € nulo (porque o vetor PANG&

perpendicular a I3) e 0 primeiro pode ser resolvido segundo as componentes dos versores
(1.8.1), ficando:

(Cy ~N).P =senh cos3é.
Considerando a relacgéo iii, tem-se, finalmente:

senA=senh cosd /senZ. (1.8.9)

8.4.1 - Azimute do Sol no nascimento e no ocaso.

As equac0es 1.8.8 e 1.8.9 séo usadas para determinar o azimute do Sol no seu nasci-
mento (quando h = H) e no seu ocaso (quando h = —H). Nessas ocasifes, como o0 angulo ze-
nital (Z) do Sol é 90°, tem-se:
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cos A=send /cos ¢; (1.8.10)
sen A=senH cos g; (1.8.11)

tendo H o sinal correspondente (positivo ou negativo), conforme o caso. A andlise da primeira
dessas equacgdes permite extrair algumas conclusbes importantes:

- para que cosA seja nulo (A = 90°, no nascimento, ou A = 270° no ocaso do Sol) é
necessario que sen & = 0 ou seja, que a declinagdo do Sol seja nula e isto s6 aconte-
ce no instante dos equindcios, precisamente para os dois meridianos em relacéo aos
quais o Sol estd nascendo ou se pondo (na pratica, porém, assume-se que essa
condicao é satisfeita, ndo no instante, mas na data em que 0s equinécios ocorrem e
em nenhum outro dia do ano tal fato se repete);

- quando a declinacéo do Sol é positiva, tem-se cosA > 0 e, forcosamente, A < 90°; isto
significa que entre 21 de marco e 23 de setembro, o Sol nasce a nordeste; ao se por,
seu azimute é maior que 270° (noroeste); e

- quando a declinacdo do Sol é negativa, 0 que acontece entre 23 de setembro e 21 de
marco (primavera e verdo do Hemisfério Sul), tem-se cosA < 0 e, portanto, A > 90°
(sudeste) no nascimento e A < 270° (sudoeste) no ocaso.

8.4.2 - Trajetdria aparente do Sol na ab6bada celeste.

As equacodes 1.8.2, 1.8.8 e 1.8.9, possibilitam o tracado de linhas que descrevem a traje-
téria do Sol na abébada celeste de um dado local, em qualquer dia do ano. Para isso, utiliza-se
um diagrama polar, (Fig. 1.13) que representa a projecao da abdbada celeste sobre o plano do
horizonte do local que se considera. O centro desse diagrama corresponde a proje¢do da verti-
cal local; as circunferéncias concéntricas equivalem aos angulos zenitais, numerados do centro
para a periferia; e os azimutes estédo indicados na periferia. Devem ser incluidas as linhas cor-
respondentes as horas solares verdadeiras.

Diagramas contendo essas trajetérias podem ser elaborados em computador e tém
grande utilidade, especialmente no estudo de sombras, iluminacdo solar direta e aproveita-
mento de energia solar.

9. Tempo sideral, solar e legal.

A previsdo do estado da atmosfera requer o processamento de dados meteoroldgicos
coletados simultaneamente em diferentes pontos da superficie da Terra. Essas observacdes
sdo chamadas sindticas, porque referem-se a um mesmo momento isto é: sdo efetuadas nos
mesmos horarios em todas as estacdes meteorolégicas que fornecem dados para tais fins.

Ha, no entanto, muitos fenbmenos que estéo relacionados ao movimento aparente dia-
rio do Sol. Obviamente, a hora indicada pelo relégio ndo necessariamente reflete esse movi-
mento. A variacdo diaria da temperatura do ar, da atividade fotossintética das plantas etc., sdo
exemplos de oscilagdes que, normalmente, mantém uma certa relagdo com o movimento do
Sol (ndo necessariamente com o reldgio).
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Fig. 1.13 - Variacdo do angulo zenital (0 a 90°) e do azimute (0 a 360°) do Sol, para a latitude
de 10° S. As curvas referem-se as seguintes datas aproximadas: 22/jun (I); 1/mai
e 12/ago (J); 3/abr e 10/set (K); 8/mai e 6/out (L); 9/fev e 3/nov (M); e, finalmente,
22/dez (N).

A contagem do tempo para fins civis, porém, em geral, ndo se ajusta ao movimento apa-
rente do Sol. Para compreender isso é necessario que se discutam as bases dos diferentes
sistemas cronomeétricos em uso.

Pode-se dizer que o dia sideral é o intervalo de tempo que transcorre entre duas passa-
gens sucessivas de uma estrela virtualmente fixa por um dado meridiano. O dia sideral, aceito
como unidade fundamental de tempo, é dividido em 24 horas siderais, cada uma com 60 mi-
nutos siderais, subdivididos em 60 segundos siderais. Durante uma translagédo completa a Ter-
ra efetua 366,2422 voltas em torno do seu eixo, voltas essas contadas em relacdo a uma es-
trela aparentemente fixa. Um ano, portanto, equivale a 366,2422 dias siderais.

Define-se dia solar verdadeiro como o intervalo de tempo interposto entre duas culmina-
¢cOes sucessivas do Sol em um determinado meridiano. Para qualquer local da superficie da
Terra, o dia solar verdadeiro comeca quando o Sol culmina no meridiano oposto aquele que
contém o local selecionado.
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O dia solar verdadeiro tem duracéo variavel durante o ano. De fato, se a Terra ndo pos-
suisse movimento de translacao, teria que girar 360° para que o Sol, ou uma estrela aparente-
mente fixa, culminasse duas vezes consecutivas em um meridiano selecionado. Devido ao mo-
vimento de translagéo, porém, isso s6 é exato em relacdo a estrela (Fig. 1.14-A). Com relagéo
ao Sol, enquanto a Terra completa uma volta em torno do seu préprio eixo, desloca-se também
na orbita (Fig. 1.14-B). Como conseqiiéncia, o Sol parece mover-se de leste para oeste, em
relacdo a estrela aparentemente fixa. A cada dia, portanto, para que o Sol volte a culminar no
meridiano selecionado, a Terra devera girar 360° mais um certo incremento angular. Transcor-
rido meio ano o incremento acumulado totaliza 180°; ao final de uma translacgédo, corresponde a
360° (uma volta completa). O incremento médio diario é, dessa maneira, de:

360° /365,2422 = 59'.

Esse valor, porém, ndo é constante, ja que a velocidade de translacdo da Terra € maior em
janeiro (quando esta mais préxima do Sol) que em julho. Daqui se depreende que 0 ano tem
somente 365,2422 dias solares (pois uma rotacdo completa deixa de ser computada quando se
toma o Sol como referéncia) e que a duracdo dos dias solares verdadeiros varia com a veloci-
dade de translacéo da Terra, tornando-o0s inconvenientes para a contagem do tempo civil.

E* E* E* E*

A/—«

P P
As

A B

Fig. .14 - Dia sideral (A) e solar verdadeiro (B). A linha interrompida aponta sempre na dire-
¢do da estrela E, aparentemente fixa. P € um ponto a superficie e As € o deslo-
camento da Terra no intervalo de tempo At.

No sentido de estabelecer um processo cronométrico mais cémodo, foi idealizado um
sol ficticio, denominado sol médio, com as seguintes propriedades (Tourinho, 1959):
- acada dia desloca-se 360° /365,2422 no equador celeste;
- percorre o equador celeste com velocidade angular constante e no mesmao intervalo
de tempo (um ano) que o Sol gasta para percorrer, aparentemente, a ecliptica; e

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



34

- encontra-se nos pontos equinociais da esfera celeste concomitantemente com o Sol
(verdadeiro).

Em outras palavras, o sol médio foi concebido de modo a "efetuar" 365,2422 voltas por
ano "em torno da Terra", todas com igual duracdo, mantendo-se sempre no plano do equador
celeste.

Além dos anos sideral e solar médio, costuma-se definir, ainda, o ano tropico, entendido
como o intervalo de tempo necessario para que o Sol (em sua trajetéria anual aparente na
abobada celeste) passe duas vezes consecutivas pelo ponto vernal. O ponto vernal, como se
viu, corresponde a posicéo ocupada pelo centro do disco solar, na abdbada celeste, no instante
do equindcio de marco (Fig. I. 15). Face a precessdo dos equinécios, a duracdo do ano tropico
€ inferior a do ano sideral.

21/ DEZ

Ponto vernal

Fig. 1.15 - Movimento aparente do Sol (de leste para oeste) ao longo da ecliptica. Enquanto
a Terra se move de A para B, o Sol parece ir de A' para B', aproximando-se da
estrela (S), virtualmente fixa.

9.1 - Anos bissextos.

A cada translagdo, a Terra ndo executa um numero exato de rota¢cdes em torno do eixo.
Por conseguinte, 0 ano nao corresponde a um nimero exato de dias nem siderais, nem solares
(verdadeiros ou médios). Caso se desejasse considerar cada ano como uma translagdo com-
pleta da Terra, o Ano Novo deveria ser festejado 365 dias, 5 horas, 46 minutos e 46 segundos
apos o inicio do anterior. Em contrapartida, desprezando-se a fracdo de dia (0,2422 por ano),
haveria uma defasagem de 24,22 dias por século.

Para minimizar o inconveniente provocado pela fragdo de dia anual, convencionou-se
que o ano teria 365 dias mas que, a cada quatro anos, seria acrescido mais um dia (29 de fe
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vereiro) ao calendario. Assim, todos os anos divisiveis por quatro possuem fevereiro com 29
dias e sdo denominados bissextos. O problema ainda néo fica satisfatoriamente solucionado
porque 4 x 0,2422 ndo € um inteiro e sim 0,9688. Entdo, ao se incluir um dia a mais a cada
intervalo de quatro anos, comete-se um erro de 1-0,9688 = 0,0312 dias em 4 anos. O erro, por
excesso, introduzido a cada ano, seria

0,0312/4 = 0,0078 dias/ano

ou 7,8 dias a cada 1000 anos. Torna-se necessario compensar esse erro, nao incluindo 29 de
fevereiro em alguns anos bissextos por milénio. Convencionou-se que somente os anos finais
de cada século (aqueles terminados em 00) que fossem divisiveis por 400 seriam bissextos. Os
demais, embora divisiveis por 4, ndo teriam o dia 29 de fevereiro. O ano 2000, por exemplo,
como é divisivel por 400 tem 29 dias em fevereiro (1900 nao teve). Esse procedimento corrige
a distorcao de 7 dias por milénio, restando, ainda, 0,8 dias, o que é praticamente desprezivel.

9.2 - Fusos horaéarios.

A contagem do tempo depende do meridiano local e, portanto, o relégio teria que ser
ajustado todas as vezes que um eventual deslocamento do observador alterasse significativa-
mente sua longitude. Como o sol médio executa uma volta em torno da Terra a cada 24 horas,
15° de longitude correspondem a diferenca de 1 hora, ou 15' de longitude implica a alteracéo
de 1 minuto no relégio.

Evitando que diferentes cidades adotassem horarios préprios, gerando sérios proble-
mas, optou-se por aceitar que:

- a superficie da Terra seria dividida em 24 segmentos, cada um com 15° de longitude,
denominados fusos horérios;

- em gualquer ponto de um dado fuso horario se adotaria a hora solar média correspon-
dente a do seu meridiano central;

- 0 meridiano de Greenwich seria considerado o meridiano central do fuso de referéncia,
ao qual estariam relacionados todos os demais.

O tempo cronometrado em relagdo ao meridiano de referéncia é conhecido como Tem-
po Médio de Greenwich (abreviadamente TMG).

A cada intervalo de 15° de longitude, a partir do meridiano de Greenwich, encontra-se o
meridiano central de um fuso horario. No 1°, 2°, 39, ... fusos a oeste do de Greenwich o tempo
equivale a 1, 2, 3, ... horas mais cedo do que o cronometrado naquele meridiano, ou seja: a
TMG-1 h, TMG-2 h, TMG-3 h, ... respectivamente. Por outro lado, no 1°, 2°, 3°, ... fusos locali-
zados a leste do de Greenwich, o tempo corresponde a TMG+1 h, TMG+2 h, TMG+3 h,...

Qualquer fuso horéario possui dois meridianos limitrofes, que o separa dos fusos vizi-
nhos. Haja vista a necessidade de ajustar o reldgio todas as vezes que se cruzasse um desses
meridianos, alguns governos adotaram acidentes geograficos, ou fronteiras politicas (e ndo os
devidos meridianos limitrofes), como delimitadores praticos para fins de mudanca de horario
em seus territorios. Definem, dessa maneira, uma sistematica propria de cronometrar o tempo
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para atividades civis, que se denomina Hora Legal, ou Oficial (especifica para o pais conside-
rado).

No Brasil, que se estende do 2° ao 5° fuso a oeste do de Greenwich, adotam-se nor-
malmente quatro faixas com horas legais distintas (Fig. 1.16). Observe-se, por exemplo, que em
Fernando de Noronha (3°51'S, 32° 25'W) a Hora Legal corresponde a TMG-2 h ou, a Hora Ofi-
cial de Brasilia mais uma hora; no Recife (8°11'S, 34° 55'W), cidade situada no mesmo fuso
horario de Fernando de Noronha, adota-se a Hora Legal de Brasilia (TMG-3 h). Note-se, ainda
(Fig. 1.16), que entre Fernando de Noronha (TMG-2 h) e o Acre (TMG-5 h) ha uma diferenca
de 3 horas. Essa situacdo, no entanto, é alterada durante a vigéncia do Horario Brasileiro de
Veréo.

I |

20%s

309

75°W 700W 65°W 600W 559W 500W  45°W 400W 350w 30°0W
LONGITUDE

Fig. 1.16 - Hora Legal no Brasil em relacdo ao Tempo Médio de Greenwich (TMG). Nao esta
incluida a configuracéo adotada durante a vigéncia do Horario Brasileiro de Verao.

9.3 - Linha Internacional de Mudanca de Data.

O meridiano de 180 ° (oposto ao de Greenwich) é denominado Meridiano Internacional
de Mudanca de Data. Nas vizinhancas desse meridiano, tanto a leste como a oeste, a hora civil
€ a mesma mas, a leste a data € um dia mais tarde que a oeste. Isso é facil de verificar a partir
de um circulo dividido em 24 setores iguais, subentendendo 15° de circunferéncia cada um
(para representar os fusos). Escolhe-se uma determinada hora (de preferéncia diferente de 0
ou 12) e data, registrando ambas no fuso escolhido para representar o de Greenwich. Em se
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guida, percorrendo os fusos no sentido horario (o que equivale a um deslocamento para oeste,
em relacao ao meridiano de Greenwich), vai-se anotando em cada um deles a correspondente
data e hora, até alcancar o fuso oposto ao de Greenwich.

A etapa seguinte consiste em, partindo, novamente, do fuso de Greenwich, na data e
hora que foram anteriormente registradas, percorrer os demais fusos mas no sentido anti-
horario e, também, ir anotando (em cada um) a data e a hora apropriadas. Ao atingir o fuso
oposto ao de Greenwich constata-se que, embora a hora encontrada coincida com a obtida da
primeira vez, a data € um dia mais tarde. Em sintese, no fuso oposto ao de Greenwich tém-se,
simultaneamente, duas datas: a oeste do meridiano de 180° é um dia mais tarde do que a les-
te.

Para exemplificar, suponha-se que no fuso de Greenwich sdo 10h do dia 3. Assim, no
10, 2°, 3°...fusos a oeste do de Greenwich tem-se 9h, 8h, 7h... do mesmo dia, encontrando-se,
enfim, 22h do dia 2 ao se atingir o fuso de 180°. Partindo novamente do fuso de Greenwich
mas no sentido anti-horario (deslocamento para leste), verifica-se que, no 1°, 2°, 3°... fusos a
leste do de Greenwich deverdo ser adotadas 11h, 12h, 13h... do mesmo dia 3. Para o fuso
oposto ao de Greenwich acha-se, agora, 22 horas do dia 3.

Na pratica, devido aos transtornos que poderia acarretar as atividades civis, o Meridiano
Internacional de Mudanca de Data € substituido pela Linha Internacional de Mudanca de Data
(estabelecida por acordo entre os paises que tém seus territérios cortados pelo meridiano de
180°). Esta linha fica inteiramente situada sobre o oceano, eliminando quaisquer problemas.

9.4 - Equacéao do tempo.

Denomina-se de equacédo do tempo ( At) a diferenca (positiva, negativa ou nula) entre a

hora solar verdadeira (h*) e a hora solar média (H), numa data particular. Para o meridiano
central de qualquer fuso:

At=h*—h. (1.9.1)

A equacgdo do tempo tem valor varidvel ao longo do ano (Fig. 1.17), conseqiiéncia da
velocidade de translacdo da Terra ndo ser constante (conforme estatui a Segunda Lei de Ke-
ppler). Como ja mencionado, o tempo solar médio € uma aproximacao, resultante da adoc¢éo
do sol médio, ficticio, que "gira" em torno da Terra a uma velocidade angular constante. Anali-
sando-a, depreende-se que At é a correcdo a ser aplicada a hora solar média para que se ob-
tenha a hora solar verdadeira, no meridiano central de qualquer fuso horario, no instante dese-
jado. Isso é facil de compreender colocando 1.9.1 sob a forma:

h*= h+At (.9.2)

Won (1977) menciona uma férmula aproximada que teria sido adotada por G. W. Ro-
bertson e D. A. Russelo, como perfeitamente satisfatoria para propdésitos praticos. Nela, F =
360 D/365 ¢é a fracdo angular do ano, obtida em funcéo do nimero de ordem (D) do dia do ano,
contado, como ja se viu, a partir de primeiro de janeiro (D = 1) e At € obtido em minutos:
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At =0,002733 - 7,343 sen (F) + 0,5519 cos (F) — 9,47 sen(2F)
— 3,03cos(2F) — 0,3289sen(3F) — 0,07581cos(3F)
—0,1935sen(4F) — 0,1245cos(4F), (1.9.3)

Essa expressao é util, especialmente quando se usam microcomputadores.
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Fig. 1.17 - Variacdo anual da declinacdo do Sol e da equacéo do tempo.

A hora solar verdadeira, em um dado instante e data, pode ser facilmente obtida, para o
meridiano central de qualquer fuso, aplicando-se diretamente a equacéo 1.9.2. De fato: conhe-

ce-se h (a hora solar média) e At (1.9.3), restando determinar h*.

Quando o local em questédo nédo se acha sobre o meridiano central do seu fuso, deve-se
incluir uma correcéo de longitude (AL), na equacéo 1.9.2 que passa a ser:

h*= h+At+ Al (1.9.4)

A correcao A sera positiva, se o local estiver a oeste do meridiano central do fuso (pois
0 meio-dia solar verdadeiro local vai ocorrer mais tarde que nesse meridiano), ou negativa se
estiver a leste (0 meio-dia solar verdadeiro local vai ocorrer mais cedo). Também é claro que
A)L devera ser expresso como um intervalo de tempo, levando-se em consideracéo a velocida-
de angular de rotacdo da Terra (15°hora). Assim, para uma diferenca de longitude de 5° a cor-
recdo sera de —20 ou +20 minutos, conforme o local esteja a leste ou a oeste do meridiano
central do seu fuso, respectivamente.
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10. Gravidade e geopotencial.

As forcas que atuam sobre um corpo em repouso ou em movimento, nas proximidades
da superficie da Terra, podem ser determinadas a partir da analise da dindmica desse corpo. A
relacdo funcional entre 0 movimento de um corpo e as for¢gas que agem sobre ele € a Segunda
Lei de Newton:

F=ma=m (7 /dt) (1.10.1)

Nessa expressao os simbolos tém o seguinte significado: F é a resultante de todas as
forcas intervenientes; @ indica a aceleracdo observada; T designa o vetor posi¢cdo do corpo
sob andlise. Para sua aplicacdo, a mecanica newtoniana (classica) pressupde a existéncia de
um referencial inercial (referencial em absoluto repouso), a partir de cuja origem é determinado
o vetor T. O estudo do movimento e das for¢cas envolvidas € feito em relagdo aquele referencial
fixo. No entanto, nao é facil selecionar um referencial inercial.

10.1 - Forgas inerciais.

Quando se interpretam movimentos de corpos nas vizinhancas da Terra, por exemplo,
exceto sob determinadas hip6teses, um ponto fixo em relacdo a Terra ndo pode ser tomado
como origem de um referencial inercial. Como ilustracao, considere-se um observador parado
no espaco e que olha para uma estrela virtualmente imével. Outro observador solidario a Terra
veria aquele mesmo astro animado de um movimento de leste para oeste, girando em torno da
Terra. Diria, portanto que a estrela tinha uma aceleracdo centripeta, conseqtiéncia do movi-
mento virtual de rotacdo dessa estrela com respeito a Terra. O primeiro observador nao teria
como justificar a existéncia dessa forca.

Um referencial inercial, absoluto ou universal, em relacdo ao qual seja possivel estudar
0 movimento de qualquer corpo, ndo é apenas dificil de definir; é impossivel! Veja-se que um
corpo fixo em relacdo a superficie da Terra (referencial local), gira em torno do centro deste
planeta (referencial geocéntrico), que se move em torno do Sol (referencial heliocéntrico), o
gual se desloca com respeito as estrelas aparentemente fixas, movimentando-se com relacao
ao referencial galatico...

Os movimentos da Terra em relagdo ao Sol, de fato, introduzem efeitos dindmicos muito
pequenos quando sdo considerados fendmenos atmosféricos com duracdo muito menor que
um ano. Assim, o estudo da dinamica da atmosfera ( uma delgada camada fluida justaposta a
superficie aspera de uma esfera em rotacao) poderia ser feito a partir de um referencial geo-
céntrico ndo rotacional. A esse referencial seria associado um sistema de coordenadas carte-
sianas, cujo eixo zz' coincidisse com o eixo de rotacdo da Terra e 0s demais, situados no plano
do equador, apontassem para direcdes fixas da esfera celeste.

N&o obstante as suas limitacdes, esse referencial (quase inercial para fendbmenos de
curta duracdo) permitiria usar as equa¢des da mecanica classica para estudar o movimento do
ar em diferentes pontos da atmosfera. Na pratica, porém, o estudo da dindmica da atmosfera é
realizado através de observagdes do movimento do ar, feitas em distintos referenciais locais,
que giram em torno do eixo zz' com a mesma velocidade angular de rotacéo da Terra. Por esse
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motivo, ndo é possivel aplicar diretamente as equacfes da mecanica newtoniana ao estudar a
dindmica da atmosfera; € indispensavel que sejam introduzidos, naquelas equacdes, termos
que compensem a rotacao do referencial local.

A aceleracdo da gravidade, que se observa a superficie terrestre ou em pontos proxi-
mos a ela, serve para ilustrar a influéncia que a rotacéo da Terra exerce sobre a avaliagdo das
forcas medidas a partir de referenciais locais. Considerando a Terra esférica e com massa

uniformemente distribuida, seja G a forca gravitacional por ela exercida sobre um corpo de
massa m, localizado a superficie. Conforme a Lei da Gravitacdo Universal de Newton, a forca
gravitacional € dirigida para o centro da Terra e corresponde a:

G=—(YMm/}) T, (1.10.2)

onde Y = 6,685x10® cm= g ~! s é a constante de gravitacdo, M e T simbolizam, respectiva-
mente a massa e o raio da Terra e Tr € o versor radial. A forca G é, claramente, o peso do

corpo de massa m e tem direcdo oposta a do versor radial. Inicialmente em repouso (em rela-
¢do ao referencial geocéntrico, por exemplo), o corpo ganhard, quando abandonado a influén-
cia da forca gravitacional terrestre (desprezando as atragdes gravitacionais dos demais astros),
uma aceleracédo g§*, dada por:

g*=G/m=—(YM/?) 1, (.10.3)

Suponha-se agora que esse mesmo corpo se encontre sobre uma balanca de mola, lo-
calizada em um ponto do equador. Ele descrevera um circulo em torno do eixo terrestre a cada
dia sideral, girando com velocidade angular igual a da Terra. Dependendo do referencial usado,
serdo obtidas diferentes versdes de sua dindmica, como sera visto a seguir.

10.1.1 - Usando o referencial geocéntrico, considerado inercial.

Neste caso (Fig. 1.18) duas forcas estariam atuando sobre o corpo: seu préprio peso
gravitacional (é ) e a reacdo da balanca (IEL), indicada no visor. Seria constatado que a reacéo
da balanga (precisamente a grandeza que se considera como o0 peso do corpo aquela latitude)
seria menor que o peso real (gravitacional) do corpo, ou ||3L| < |(§ |. O peso efetivo (||EL|) de
cada quilograma, no equador, é cerca de 3,4 gramas-forca menor que o0 peso real ou gravitico
(I G ). Como a reacgdo da balanca compensa apenas uma parte do peso gravitatorio, deve exis-

tir uma resultante (Fcp) dirigida para o centro da Terra, agindo como uma for¢a centripeta. De
fato, como o corpo descreve um trajetoria circular, possui uma aceleragao:

dT/d?= Fepm=dcp= QA (QAT)=-Q%r [,

onde Q indica o vetor velocidade angular de rotacdo da Terra (que aponta para o zénite do
Pd6lo Norte) e T traduz o vetor posicdo do corpo, tomado a partir da origem do referencial geo-

céntrico. A aceleracao (@ cp) € claramente centripeta (atua na direcdo — I n-
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Fig. 1.18 - Diferentes versdes da dinamica de um corpo situado a superficie da Terra: a partir
de um referencial considerado inercial (esquerda) e do referencial local (direita).
Note-se que X, Y, Z definem o referencial geocéntrico.

10.1.2 - Usando o referencial local, considerado inercial.

A dinamica do corpo teria uma versao inteiramente diferente neste caso (Fig. 1.18), ja
que, estando em repouso em relagdo a esse referencial, a resultante das for¢cas que agem so-

bre ele deveria ser nula. No entanto, verifica-se que o médulo da atracdo gravitacional (|G|)

ndo é igual ao da reagdo da balanca (|F.|) e... ndo existem outras for¢cas além dessas! A se-
gunda Lei de Newton parece violada... Tal versdo somente pode ser descrita de maneira coe-

rente quando se aceita que F| representa a reacao que equilibra a resultante de todas as for-
¢as intervenientes. Isso requer, necessariamente, a presenca de uma forca (ficticia) centrifuga,
ou seja:

Fer=mQ?rl,=—mQr(QA"T).

No caso do equador, F¢r age radialmente, neutralizando parte da atracéo gravitica (G).
Essa forca centrifuga surge exclusivamente por causa do movimento de rotacao da Terra, para
que seja possivel equilibrar o sistema. De fato, fazendo

—FL=G+mQ?r T,
de tal modo que
r:L= G +r:CF=0,

pode-se continuar usando a mecéanica newtoniana ! Outra abordagem consistiria em dizer que

as forcas G e F. tém uma resultante centripeta (Ifcp), inteiramente neutralizada pela forca
centrifuga (Fce).

Deve-se notar que a for¢ca centrifuga esta dirigida ao longo do raio do paralelo. Assim,
sua direcdo so6 coincide com a do raio da Terra (definida por | ) no caso particular do equador.

Em qualquer outro paralelo as dire¢gbes de IEL, IECF e G néo sdo coincidentes.
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A conceituacdo de forcas inerciais, como a centrifuga, torna possivel o equilibrio de for-
¢as, proposto pela Segunda Lei de Newton, no caso de sistemas que giram. Tais forcas, pura-
mente conceituais sob o ponto de vista da Fisica, sdo de grande utilidade para resolver as
equacgdes do movimento dos corpos a partir de observacdes feitas em referenciais rotativos.

10.2 - Aceleracéo da gravidade.

Em Geofisica, as observagdes sao feitas usando referenciais locais. Para que se evite a
sistematica e continua reducao desses dados a um referencial praticamente inercial, prefere-se
aceitar a existéncia de forgas inerciais. Tanto € assim, que a aceleragdo da gravidade (gJ) é

considerada provir do peso efetivo do corpo (IEL), o qual é a resultante da forca gravitacional
(é ) e da centrifuga (r:cp), esta dada por:

Feer=—-mQrAQAT)=mQ?r I, (1.10.4)

Diante do que foi dito, conclui-se que a aceleracdo da gravidade, observada em um
ponto cujo vetor posicao é T, sera:

g=FuUm=—(YM/I?) T, -Qr(Q"T). (1.10.5)

g=0*-Q°%r I,

onde J* representa a aceleragdo gravitacional. Essa expressao é valida quando se aceita que
a Terra é esférica e com massa uniforme (ou distribuida em camadas concéntricas uniformes).
Sua interpretacao revela que:

- em qualquer ponto, nas imediacdes da superficie terrestre, a aceleragdo da gravidade
nao esta dirigida para o centro da Terra (pois a forca centrifuga € perpendicular ao eixo
terrestre, enquanto a atracao gravitica é radial), exceto no equador e nos polos;

- a aceleragdo da gravidade diminui com a altitude (exatamente porque a forga centrifuga
aumenta com a distancia ao eixo de rotacdo da Terra);

- para uma mesma altitude, a acelera¢cédo da gravidade € menor no equador (onde se ve-
rifica a maxima aceleracao centrifuga).

Em harmonia com as equacdes da mecanica classica, adaptadas a referenciais locais,
um corpo inicialmente em repouso e que € liberado a acdo do préprio peso, tendera, no inicio,
a cair na direcdo de J. Essa tendéncia é apenas inicial ja que, imediatamente depois, outra
forca inercial podera surgir (forca de Coriolis, que serd abordada no proximo topico). A forma
mais simples de verificar essa tendéncia inicial € dependurar um fio de prumo. Como foi dito,
sua dire¢do define a vertical local que, rigorosamente falando, ndo é radial, exceto em duas
situacoes:

- no equador, porque as componentes gravitatoria e centrifuga da aceleracdo da gravida-
de estdo na mesma direcéo (radial) com sentidos opostos;
- nos polos, porque ndo ha a componente centrifuga.
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Para outras latitudes, portanto, existem duas componentes da aceleracdo da gravidade:
uma radial (§,), cuja direcdo coincide com a da vertical local (a Terra estd sendo considerada

esférica); outra horizontal (g,), contida no plano do meridiano local. Essas componentes sdo
facilmente obtidas pelas seguintes equacoes:

§,=9*+Q2?rcos?¢ I, (1.10.6)
e
Go=—Q2rcosd send Io. (1.10.7)

O modulo de g sera, entéo:

9(9, 0) ={ g+ 9o’ I (1.10.8)

onde a notagdo g(¢, 0) estd sendo introduzida para representar a aceleragdo da gravidade a
uma dada latitude e ao nivel médio do mar. A Tabela 1.5 contém valores de g(¢, 0) e de suas
componentes para latitudes selecionadas.

Medicdes da aceleracdo da gravidade, realizadas ao nivel médio do mar, segundo Pe-
rucca (1953), revelaram que:

g (0°, Om) = 978,0 cm s°
g (45° 0m) = 980,6 cm s (1.10.9)
g (90°, 0Om) = 983,2 cm s~

TABELA |5

COMPONENTES RADIAL (g,) E HORIZONTAL (§,) DA ACELERACAO DA GRAVIDADE (cm
s™?) AO NIVEL MEDIO DO MAR, EM LATITUDES SELECIONADAS.

Latitude = 0° 30° 45° 60° 90°
9% 984,0 984,0 984,0 984,0  984,0
IQrcos? ¢ | 34 2,5 1,7 0,8 0,0
194 980,6 981,5 982,3 9832  984,0
Gl 0,0 1,5 1,7 1,5 0,0

Esses valores, quando comparados com os que figuram na Tabela 1.5, mostram dife-
rengas pequenas, que devem se comportar aproximadamente do mesmo modo para as altitu-
des de maior interesse meteorologico (até 30 km, ja que r << z). Ressalta-se que, no caso do
estudo de sistemas atmosféricos com varios dias de duracéo, a aceleracéo centrifuga torna-se
importante, pois o efeito cumulativo de pequenas aceleracées ndo é desprezivel. Exatamente
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por isso é conveniente descrever a distribuicdo da aceleracdo da gravidade do modo mais pre-
ciso possivel, tanto a superficie do globo como em suas vizinhancas.

10.2.1 - Variacéo da aceleracdo da gravidade com a latitude.

As observacfes da aceleracdo da gravidade (relacéo 1.10.9) ndo coincidem com os va-
lores estimados através da equacdo 1.10.6 (Tabela 1.5) em virtude das hip6teses assumidas
para sua deducdo, no que concerne a forma e a distribuicdo da massa na Terra. A diferenca
maxima, porém, nao ultrapassa 0,3% e é causada principalmente pelo fato de se ter despreza-
do o achatamento da Terra.

Uma expressao ajustada ao Elipséide Internacional de Referéncia, mas que também
nao leva em conta a real distribuicdo de massa na Terra, € a seguinte (OMM, 1971):

9(4, 0) = 980,616 (1 — 2,637x10~° cos2¢ + 5,9x107° cos? 2¢) (1.10.10)

A constante 980,616 cm s constitui a melhor aproximacao para g(45°,0), segundo List
(1971). Em virtude de medi¢Oes realizadas em 1901, porém, aceita-se como valor padrdo da
aceleracdo da gravidade (Perucca, 1953), ou gravidade normal,

gn = 980,665 cm s (1.10.11)

usado em Fisica para a relacé@o entre massa e peso (1 kg-peso deveria imprimir a 1 kg-massa

a aceleracdo de 980,665 cm s™%) e também em Meteorologia para a calibragem de barémetros
(OMM, 1971), embora nao represente a aceleragdo da gravidade real ao nivel médio do mar e

a latitude de 45°. Em geofisica adota-se g (45°,0) = 980,629 cm s™2, valor este deduzido a partir
de observacgdes realizadas em Potsdam (52° 25' N, 13° 15' E), localidade préxima de Berlim,

em 1906 (o valor experimental havia sido 981.274 cm s™?). Daqui se infere que, ao se assumir
g(4, 0) = 980,6 cm s?, esta sendo cometido um erro menor que 0,01%.

Para fins meteorolégicos, pode-se empregar a equacao 1.10.8, tomando-se
B=0Q2r/g*=0,0034 e g* = |g*|,
ou seja:
9(, 0)=g*{1-B (2-B) cos*p }'*.

O desenvolvimento em série da uUltima expressdo empregando a expansao do Bindmio
de Newton { (1-x) 2 = 1 — x/2 — x%/8 — x%/16... para x << 1)}, fornece:

g(9, 0) = g* — Q?r cos® ¢ + (1/2) QO?r B cos?® ¢ {1—(1-B/2) *cos? ¢ — B(1-B/2) * cos? ¢...}.

O termo (1/2) Q°r B cos® ¢ é igual ou menor que 0,5x3,4x0,0034 ou 0,006 cm s™. Por conse-
guinte, o moédulo da aceleracdo da gravidade tem, essencialmente, o valor dos dois primeiros,
isto é:
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9(¢, 0) = g* — Q’r cos® §. (1.10.12)

No caso particular da latitude de 45° tem-se, g(45 °,0) = g* — Q?r/2 que, por diferenca, possibi-
lita concluir:

g(4 ,0) = g(45°,0) — (1/2) Q°r cos 2¢. (1.10.13)
Substituindo os valores constantes, pode-se escrever, ainda:
g(¢ ,0) = 980,616 — 1,7 cos 2¢. (1.10.14)

E necesséario mencionar que os valores da aceleracdo da gravidade citados na biblio-
grafia sdo, em geral, tedricos (obtidos pela equacédo 1.10.14). Raramente sdo esclarecidos 0s
desvios desses valores em relacdo as medi¢cBes feitas. Resultados teéricos, derivados das
equacgbes 1.10.10 e 1.10.14, constam da Tabela I.6.

TABELA 1.6

VALORES TEORICOS DA ACELERACAO DA GRAVIDADE
(cm s-2) AO NIVEL MEDIO DO MAR, EM FUNGAO DA LATITUDE.

) Equacdo Equacao ) Equacéo Equacéo
©) 1.10.10 1.10.14 ©) 1.10.10 1.10.14
0 978,04 978,93 50 981,07 980,91
10 978,19 973,03 60 981,91 981,46
20 978,64 979,33 70 982,60 981,91
30 979,32 979,77 80 983,05 982,00
40 980,17 980,32 90 983,21 982,30

Comparando-se os resultados fornecidos por esta equacdo com as observacoes reali-
zadas (1.10.8) encontra-se um erro da ordem de 0,1%, 0 que constitui uma excelente aproxima-
¢do, a luz das hipoteses assumidas em sua deducao.

10.2.2 - Variacédo da aceleracdo da gravidade com a altitude.

Mantendo-se as hipdteses anteriormente aceitas quanto a forma e a distribuicdo de
massa da Terra, é razoavel aceitar que a expressao 1.10.5 admite generalizagcbes para o caso
de altitudes ndo muito afastadas da superficie do globo, ja que r << z. Seguindo esse racioci-
nio,

g, 2)=YM/(r+2)°—Q?%(r+2z)cos’d (1.10.15)

ou seja:
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g (h, 2)=g*(L —2z/r) "> —Q%r (1 + z/r) cos® §.
Desenvolvendo o fator (1 — z/r )2 em série binomial, encontra-se:
g (0,2) = g*(1 — 2z/r + 3 2%/ r*...) = Q?r (1 + z/r) cos? .

No entanto, 2z / r é da ordem de 0,01; 3z%/ r* é ainda menor (0,00015). Isso permite elimina-
los, restando:

g9, z)=g*1—-2z/r)—Q%r(1+z/r)cos®¢ .
Agora, somando e subtraindo 2z/r ao fator (1 + z/r), resulta:
g (d,2)=g*(1—2z/r)—Q?%r(1+3z/r—2z/r)cos?¢, ou
g(h, 2)=(g*—Q?rcos’) (1-2zIr)-3zQ?cos?¢.
A ordem de grandeza de 3z Q 2 ¢ de 0,05 cm s~?, tornando insignificante o ultimo termo

da expressao anterior. Por outro lado, se C(¢, z) for usado para designar a correcdo g(¢, 0)( 1 —
2z/r), entdo:

g (9, 2) = 9(¢, 0) — C(¢, 2) (1.10.16)

com C(¢ , z) = 3,08x10™ z (para z dado em metros). Na préatica essa equivaléncia é valida
quando s&o aceitos erros de estimativa de aproximadamente 0,1 cm s

A Ultima equacao revela que a aceleragédo da gravidade diminui quase linearmente com
a altitude e, nos primeiros 30 km da atmosfera, a corre¢do ndo ultrapassa a 1% de g(¢, 0), ou

cerca de 10 cm s™. Fica claro, ainda, que, dentro dos limites do erro mencionado, a correcéo
de altitude, na pratica, independe da latitude. Isto porque a influéncia da latitude reside na con-

tribuicdo centrifuga que, como se viu ( Tabela 1.5), é de 1,7 cm s™? no maximo.

Valores aproximados da correcéo de altitude constam da Tabela I.7.

TABELA I.7

VALORES APROXIMADOS DA CORREGAO C(¢, z) DA ACELERACAO DA GRAVIDADE
(cm s72) EM FUNGCAO DA ALTITUDE (2)

Altitude z (km) 1 5 10 15 20
C(6, 2) (cm s2) 031 154 308 461 6,15
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10.3 - Geopotencial.

Quando um corpo de massa unitaria, situado no campo gravitico da Terra (Fig. 1.19),
modifica sua altitude original, realiza um trabalho, positivo ou negativo. Se o deslocamento infi-
nitesimal do corpo (d E) formar um angulo (®) com a diregéo da aceleragdo da gravidade (g), o
trabalho infinitesimal (dw) realizado sera:

dw=g.dL =gcos®dL=gdz

onde z indica a altitude. E claro que dw sera positivo ou negativo, conforme ® seja menor ou
maior que 90°, respectivamente. No caso particular de ® = 90°, ndo havendo alteracéo da alti-
tude (z), o trabalho sera nulo. O trabalho realizado corresponde a variagdo da energia potencial
(dd) do corpo, isto € (Holmboe et al, 1948):

dd=gdz (1.10.17)

Chama-se geopotencial a funcdo ®. Fisicamente, @ representa a energia potencial da
unidade de massa do corpo (possuindo dimensdes de energia especifica) e, tal como revela a
expressao precedente, depende apenas da aceleragdo da gravidade e da alteracdo de sua
altitude. As diferenciais usadas sédo totais porque a variacdo da energia potencial independe do
percurso efetuado pelo corpo, sendo estabelecida apenas em funcéo das altitudes inicial e final
por ele assumidas.

Fig. 1.19 - Trabalho realizado pela unidade de massa ao se deslocar do nivel z, para z_, sob
acao da aceleragdo da gravidade (g).

Ja foi dito que o médulo da aceleracdo da gravidade (g) varia pouco com a altitude (z)
na camada atmosférica de maior interesse meteorologico (Tabela 1.7). Na pratica pode-se to-
mar como insignificante essa variagdo e considerar g constante ao longo da vertical, em toda
aquela camada. Neste caso, a equacao 1.10.17 revela que d® pode ser usado para exprimir
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diferencas de altitude (espessuras de camadas atmosféricas), desde que seja adotada uma
unidade conveniente para ®@.

A unidade escolhida foi 0 metro geopotencial (mgp):

1 mgp =980 cms?x100cm= 9,8x10* cm?s?=9,8 m? ™2

O metro geopotencial exprime o trabalho (ou a variacdo da energia potencial) da unida-
de de massa, devido a acdo da aceleracdo da gravidade, decorrente de uma variacdo de 1m
em sua altitude. Da equivaléncia anterior se depreende que a funcdo geopotencial, expressa
em metros geopotenciais, sera:

1
. (1.10.18)
@ 9,8I0 gdz

ou, para uma camada em gue a aceleracdo da gravidade possa ser considerada constante,
AD =(0/9,8) Az (1.10.19)

quando g for dado em m s™? e z em metros.

Observe-se que os valores do geopotencial, expressos em metros geopotenciais, sao
numericamente semelhantes aos da altitude expressa em metros (pois a aceleracdo da gravi-
dade varia pouco em torno de 980 cm s?). O erro cometido nesta aproximacao é inferior a 1%,
sendo comum, em Meteorologia, usar-se 0 geopotencial (em mgp) para traduzir a altitude (em
metros).

11. Aceleracéao de Coriolis.

11.1 - Conceito.

No tépico anterior analisou-se a existéncia de uma forca centrifuga, atuando sobre os
corpos em repouso em um referencial local, que possui um movimento de rotagcdo em torno do
eixo da Terra. E relativamente simples estudar o efeito de uma forca inercial (decorrente do fato
de se estar usando um referencial ndo absoluto), em situages localmente observadas como
estaticas. Quando o corpo em estudo ndo se encontra em repouso em relacdo ao referencial
local, porém, essa analise ja ndo é tao simples.

Considerando que as leis da mecanica classica pressupdem a existéncia de referenciais
absolutos (com base nos quais é feito o estudo do movimento dos corpos), surge uma questao
de fundamental importancia: que conseqiiéncias advém do fato de se analisar o movimento de
corpos a partir de referenciais ndo inerciais ? Em outras palavras, deseja-se saber quais modi-
ficacbes devem ser introduzidas nas equacfes da mecénica classica para compensar o fato
das observacdes estarem sendo processadas a partir de referenciais dotados de movimento.
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Um referencial local é sempre utilizado para medidas relacionadas com o movimento da
atmosfera e dos oceanos, com a navegacdo de longo curso, com a balistica etc.. Na andlise
comparativa dessas medi¢des ndo se pode ignorar o fato daquele referencial se mover em tor-
no do eixo terrestre, descrevendo uma circunferéncia a cada dia sideral. No caso especifico
dos poélos, o referencial local apenas gira sobre si mesmo, ja que o eixo vertical a ele associado
coincide com o proprio eixo da Terra.

Para que se faca uma idéia inicial do efeito causado pelo emprego de referenciais nao
inerciais em estudos do movimento dos corpos, imagine-se que um projétil vai ser disparado de
um local B, visando a atingir um alvo A. Tanto A como B estéo localizados no Hemisfério Sul,
no mesmo plano de meridiano, estando A exatamente ao norte de B (Fig. 1.20). Neste exemplo
0s possiveis efeitos decorrentes da presenca da atmosfera sobre o projétil serdo ignorados.
Seréo analisados trés instantes distintos:

1 - antes de ser lancado, o projétil esta animado de uma velocidade tangencial \7TB, diri-
gida para leste e causada pelo proprio movimento de rotacdo da Terra (mas impercepti-
vel para um observador localizado a superf|C|e terrestre); analogamente o alvo A tam-
bém possui uma velocidade tangencial Via, gue € maior que Ve (pelo simples fato do
raio do paralelo que contém A ser maior que o de B);

2 - por ocasido do langamento o projétil possui uma velocidade inicial V e, ainda, a ve-

locidade tangencial V 1z, conservada por inércia; e
3 - algum tempo apo6s o lancamento, o projétil atingira o ponto C, localizado a oeste do
alvo A, sofrendo um virtual desvio para a esquerda da trajetoria inicialmente prevista.

N N

t=to t=to + At

Fig. 1.20 - Efeito da rotacdo da Terra sobre a trajetdria de um projétil lancado de uma base
(B) para um alvo (A), no Hemisfério Sul.

Evidentemente, um outro observador localizado fora da Terra (em um referencial imo-
vel) ndo teria constatado desvio algum, veria apenas a Terra girando sob um projétil que se
movia na dire¢do correspondente a resultante dos vetores V, e V1. O desvio teria sido perce-
bido apenas por observadores solidarios a Terra. Note-se que, se a Terra nao girasse, o0 projétil
teria atingido o alvo. Para explicar o desvio introduz-se uma forga defletora, atuando sobre
gualquer corpo em movimento livre com respeito a um referencial local. Essa for¢ca é pura
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mente inercial (ndo existiria se a Terra ndo girasse) e se chama for¢ca de Coriolis em homena-
gem ao engenheiro francés G. G. Coriolis que a deduziu, pela primeira vez, em 1844 (Blair e
Fite, 1964).

Na pratica a existéncia da forca de Coriolis pode ser facilmente demonstrada utilizando-
se um disco de cartolina (com cerca de 20 cm de diametro). A partir do centro do disco (S)
deve-se desenhar uma linha interrompida até um ponto qualquer (A) proximo da borda. Em
seguida o centro (S) é atravessado por um alfinete e este espetado na superficie de uma mesa.
Sustentando-se uma régua apoiada em um livro (Fig. 1.21) e tocando no alfinete, faz-se girar o
disco até que a linha tracejada fique exatamente sob a régua. A seguir, enquanto outra pessoa
faz girar o disco no sentido horario (sentido de rotacdo da Terra para quem a observa do zénite
do Pdélo Sul), desenha-se um segmento de reta do centro para a periferia.

Para um observador situado no referencial (A), considerado inercial, a trajetéria do lapis
foi indubitavelmente retilinea; para o outro observador (A"), que se move solidario ao disco, o
lapis teria sido desviado para a esquerda (Unica maneira de justificar a curvatura do traco).
Colocando-se a régua com diferentes orientacfes, seriam conseguidos resultados semelhan-
tes.

A simulagdo para o caso do Hemisfério Norte seria obtida fazendo-se girar o disco no
sentido anti-horério.

Fig. 1.21 - Simulacdo da forca de Coriolis. Um observador imével em A diria que o lapis efe-
tuou um movimento retilineo. Para o observador situado no referencial rotativo
(A", o mesmo movimento parecera curvo (desviado para a esquerda da trajetéria
esperada).
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11.2 - Velocidade absoluta e relativa.

Para que observacfes locais do movimento de corpos, da atmosfera ou do oceano pos-
sam ser comparadas, é necessario obter a equacao geral do movimento, levando-se em consi-
deracdo as forcas inerciais envolvidas. Necessita-se, portanto, estabelecer a distingdo entre o
movimento absoluto e o relativo, este registrado por um observador solidario & Terra. E claro
que o movimento absoluto decorre da acdo conjunta das forcas reais que agem sobre o corpo
(ou um elemento do fluido que se considere, ar ou 4gua), como a pressao, o atrito etc.

Considere-se um disco que gira com uma velocidade angular Q constante, na periferia
do qual existe um observador (M), girando com ele (Fig. 1.22). O disco pode ser interpretado
como um plano de paralelo e sua periferia como um paralelo. Outro observador (A), imével no
espaco, encontra-se na posi¢ao correspondente ao eixo do disco e langa um objeto com traje-
toria retilinea. Admita-se, por facilidade de exposicao, que esse objeto ird passar pelo observa-
dor mével, quando este Gltimo ocupar a posi¢cdo Mo, em um dado instante (t o).

Fig. 1.22 - Diferentes interpretacdes do deslocamento de um corpo, visto por um observador
situado em um disco que gira (M,P ) e por outro, supostamente imével (M P ).

No instante seguinte (t1), 0 objeto atinge uma outra posi¢ao (P) mais afastada de A, en-
guanto M se move de Mo para M;. Existem, duas versdes, para o deslocamento do moével, de-
pendendo do observador que se considere:

- para o observador estacionado em A o deslocamento retilineo do mével, no intervalo de
tempo At, é descrito pelo vetor

M P={d T/dt}s At 0

sendo T o vetor posi¢do do moével que, no instante tg, coincidia com o do observador M
(situado em Mo); e

- para o observador (M) solidario ao disco, o deslocamento do mével, no mesmo interva-
lo, é claramente definido por

M,P={d T /dt}y At. .. (i)
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Por outro lado, o observador solidario ao disco deslocou-se, nesse mesmo intervalo de
tempo (embora ndo o tenha percebido). J4 que T é também o vetor posicdo do observador
movel M, no instante inicial, esse deslocamento € descrito por:

MM, = (© A T) At ... (iii)

Aqui Q denota o vetor velocidade angular de rotacdo do disco. Ao produto vetorial (f) A
T) chama-se velocidade de transporte do referencial rotativo. Esse vetor € perpendicular a di-

recao de Qeade T, ficando sempre tangente a periferia do disco. No caso particular do

disco ser um plano de paralelo, Q esta dirigido para o zénite do P6lo Norte e seu médulo vale
7,292x10° radianos por segundo.

Como o observador e 0 mével se deslocam simultaneamente, aquele tem a impressao
de ser este ultimo que descreve uma trajetoria curvilinea. Para que o espectador solidario ao

disco obtivesse o deslocamento real do movel, teria que "descontar” o vetor M M, , fruto do
seu préprio movimento rotativo. De fato, € preciso respeitar a seguinte relacao vetorial:

MoP = MM, + M,P.
Entdo, tendo em conta as relacdes (i a iii) anteriores,
d T/dt}a={d T/dthy + (Q~ T). (1.11.1)
e, como T também representa o vetor posicdo do moével,
VazVu+Qnrt (1.11.2)

VA e Vy traduzem, respectivamente, as velocidades observadas a partir dos referenciais ab-
soluto (A) e relativo (M).

11.3 - Aceleracéo absoluta e relativa.

Em Meteorologia, normalmente se trabalha com a unidade de massa do ar e, assim
sendo, as forcas intervenientes tém dimensdes de aceleracdo. Exatamente por isso, é de toda
conveniéncia pratica que se encontre a relagao funcional entre a aceleragédo absoluta e a relati-
va.

O operador vetorial
{d /dt}a={d /dthy + (Q ")

encontrado na equacao (1.11.1), é vélidoﬂpara gualquer vetor (Petterssen, 1956) e pode ser
aplicado inclusive a velocidade absoluta (V ,) ficando:
{dVdtia = {d(Vu+ QA T)dt Iy + QA (Vi + QAT
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Daqui se depreende que:

{dValdta={dV y/dt}u+ QA {d T/dt}u+ QAV u+ QN (QAT)
mas, tendo em conta que {d T / dt}y = Vu,
{(dValdtIa={dV u/dtln+2 QA Vu+ Qr( QA T).

Considerando que as medi¢cdes sdo invariavelmente realizadas em referenciais néao
inerciais (espalhados em diferentes pontos da Terra), pode-se, escrever:

dV /dt=dVudt—2 QA" V - QA QA T) (1.11.3)

onde foram suprimidos os indices relativos ao referencial ndo inercial (M), por ndo serem mais
necessarios.

A relacdo 1.11.3 é conhecida como equacéo geral do movimento e sera objeto de estu-
do mais detalhado no Capitulo VII. Os diferentes termos que nela aparecem tém o seguinte
significado:

dV/dt representa a aceleracdo observada a partir de qualquer referencial solidario a Ter-
ra;

dV u/dt traduz a aceleracéo resultante de todas as forcgas reais, que agem sobre a unida-
de de massa do corpo e sdo independentes do referencial usado;

Q|

c=-2 QA V constitui a aceleracéo de Coriolis; e

—QA (fz A T) é a aceleragdo centrifuga, que age no sentido radial (equacgéo 1.10.4).

11.4 - Interpretacdo da aceleracédo de Coriolis.

O produto vetorial
écz—ZQAV (1.11.4)

indica que a aceleracdo de Coriolis € sempre perpendicular a diregdo do movimento (\7)e, por
isso, ndo pode contribuir para alterar a velocidade do corpo (ou da unidade de massa do ar, no
caso particular que interessa a Meteorologia). Sua a¢ao consiste apenas em alterar a direcao
do deslocamento. Além disso, é diretamente proporcional & velocidade.

Com o intuito de esclarecer melhor o efeito da aceleracdo de Coriolis, € necessario
efetuar a analise de suas componentes. Para fazé-lo, deve-se lembrar que i, je k sdo os
versores referentes aos eixos do sistema de coordenadas cartesianas, associado ao referencial
local, cujas sentidos positivos apontam para leste, norte e zénite do observador, respectiva-
mente. Observe-se que, para qualquer referencial local,
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Q=01i+Qcosp j +Qsend K. (1.11.5)

As componentes de Q estdo contidas no plano do meridiano do local (Fig. 1.23), defini-
do pelos versores | e k (ndo ha componente ao longo do versor i). Por outro lado, o vetor
velocidade é dado por:

—

V=ui+vj+wk (1.11.6)

/

Fig. 1.23 - Componentes do vetor velocidade angular de rotacdo da Terra (€2), segundo 0s
eixos y e z do referencial local.

Em Meteorologia, as componentes u, v e w da velocidade do ar sdo denominadas de
zonal, meridional e vertical, respectivamente. Substituindo essas componente (1.11.5 e 1.11.6)
na equacao 1.11.4, verifica-se que:

dc=-201 +Qcosp j +Qsend k)~ (ui +v]j +w k)

ou, ainda,
i k

dc= |0 Qcosp Qsend (1.11.7)
u % w

Resolvendo esta matriz, encontra-se a equacao em componentes:

dc=-20Q{(wcosp—vsend) i +usend j —ucoso k} (1.11.8)
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Para interpretar o efeito da aceleracéo de Coriolis sobre 0 movimento do ar (atmosfera)
e da 4gua (oceano), serdo tratadas, separadamente, as componentes zonal, meridional e verti-
cal do movimento.

11.4.1 - Movimento zonal puro.

Quando o movimento € rigorosamente zonal tem-se v =0 e w = 0, restando apenas V =
u i (movimento direcionado para leste) ou V = —u i (movimento dirigido para oeste). Nesse
caso, a equacéo 1.11.8 se reduz a:

dc=2Qu(-send j + cosp k), para V = +ui
ou
dc=2Qu(send j—cosd k), para V =-ui.

Para o Hemisfério SuL(¢ < 0), a primeira equacédo revela que a componente zonal,
quando dirigida para leste (+u i ), é desviada para norte (+ j) e para cima (+k). Quando dirigida
para oeste (— uT), esse desvio se efetua para sul (—]) e para baixo (—R), conforme deixa

transparecer a segunda expressdo. Em ambas as alternativas, o desvio horizontal se processa
sempre para a esquerda da direcdo do movimento.

No Hemisfério Norte, a primeira equacao mostra que a componente zonal, quando diri-
gida para leste (+uT) é desviada para sul (— ) e para cima (+R). Analogamente, quando dirigi-
da para oeste (—uT ), esse desvio se efetua para norte (+ j) e para baixo (—R). Nas duas situa-
¢Oes o desvio horizontal acontece para a direita da direcdo do movimento.

11.4.2 - Movimento meridional puro.

No movimento meridional puro, tem-se u =0 e w = 0, restando V =v | (movimento para

norte) ou V= -vj (movimento para sul). Nessas circunstancias a equacéo 1.11.8 se transforma
em:

dc=2Qvsend i, para V = v
ou
dc=-2Qvsend i, paraV =-vj.

No Hemisfério Sul (¢ < 0 ), essas equagbes revelam que a componente meridional do
movimento sera sempre desviada para a esquerda (considerando o observador seguindo o
deslocamento do corpo que se move); no Hemisfério Norte (¢ > 0 ), porém, o desvio seré para
a direita.
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Face as conclus@es anteriores, depreende-se que a aceleracdo de Coriolis desvia inva-
riavelmente a componente horizontal (ui+ v ) do movimento, para a esquerda no Hemisfério

Sul e para a direita no Hemisfério Norte. Assim, as trajetérias dos barcos, avides etc. em movi-
mento horizontal sdo afetadas.

O efeito da aceleragéo de Coriolis também se faz sentir sobre a componente horizontal
do ar (vento) e da 4gua em movimento, desviando-as para a direita da direcdo do escoamento
no Hemisfério Norte e para a esquerda no Hemisfério Sul. Alids, isso explica porque a agua, ao
escoar pelo ralo da pia, assume uma circulacdo horaria no Hemisfério Sul e anti-horaria no
Hemisfério Norte.

11.4.3 - Movimento vertical puro.

Quando o movimento € puramente vertical, tem-se u = 0 e v = 0. Nessas circunstancias

0 movimento é vertical e corresponde a V=w k (ascendente) ou V =-wk (subsidente). As-
sim, a equacéo 1.11.8 fica reduzida a:

dc=—-2Qwcosd i gquando V=wk (ascendente)
ou
dc= 2Qwcosd | quando V=-w k (subsidente)

mostrando que, nos dois hemisférios (cos¢ > 0), a componente ascendente do movimento é
desviada para oeste (— i) e a subsidente para leste (+1).

11.5 - Anélise do trabalho.

Como se sabe, trabalho (dW) realizado por um corpo em movimento, sob a influéncia de
uma forca resultante (F), é dado pelo seguinte produto escalar,

dw = F.dL

em que dL traduz o deslocamento do corpo na direcdo de F. De vez gue a forca corresponde
ao produto da massa (m) pela aceleracdo e que o deslocamento equivale ao produto da veloci-

dade (\7) pela variagdo do tempo (dt), pode-se escrever, para 0 caso particular da aceleracdo
de Coriolis:

dw/dt=mdc. V.
Usando as equacgdes 1.11.6 e 1.11.8 verifica-se que:

dW/dt=—2mQ{(wcos¢—vsen¢)T +usen¢]—ucos¢R}.{uT +V] +WR}.
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Resolvendo o produto escalar, os termos se cancelam, resultando:
(1/m) dW/dt = 0. (1.11.9)

Comprova-se a forca de Coriolis ndo produz trabalho.

11.6 - Parametro de Coriolis.

O estudo da dindmica da atmosfera, em geral, é efetuado comparando-se o comporta-
mento do vento (componente horizontal do movimento do ar) em diferentes niveis. Por isso
mesmo € frequente analisar apenas a componente horizontal (vento) e estudar o efeito da
aceleracao de Coriolis (dcy) sobre ela. Intuitivamente, isso corresponde a fazer w = 0 na equa-
¢do 1.11.8, que passa a ser escrita sob a forma:

den=-2Q{-vsenp i +usend j —ucosd k}.

A condicdo imposta pela nao realizagcéo de trabalho (equacgéo 1.11.9), porém, exige que
o termo 2 Q u cos¢ k também seja anulado. Por conseguinte,

dcn=2Qsend{v j—u i} (1.11.10)
Tomando f como parametro de Coriolis (Hess, 1959), isto é:

f=2Qsend (1.11.112)

Daqui se infere que o parametro de Coriolis (f) € nulo no equador e aumenta com o va-
lor absoluto da latitude. O sinal de f, que depende do sinal de ¢, apenas mterfere na direcdo em
que dcy atua. Por outro lado, notando que Vj —ui=kn Vz, onde Vz ui + Vj representa
0 vetor velocidade do vento (z constante), pode-se concluir que:

dcn=f (k" V) (.11.12)
e, em modulo, tem-se:

ldcn [=2Q V,sen|pl=fV,. (1.11.13)

com Q = 7,292x107° radianos por segundo.

12. Exercicios.

1 - Demonstrar que o raio (r) de qualquer paralelo pode ser obtido, em funcéo da latitude (¢) e
do raio médio R da Terra (considerada esférica), pela expressao: r = R cos ¢. A partir desse
resultado, calcular:
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a) a distancia correspondente ao incremento de 1° de longitude ao longo do equador e do
paralelo de 30° S; e

b) a velocidade tangencial de rotagdo de um observador, localizado no equador e a latitu-
de de 30° S.

2 - O raio médio do Sol esta estimado em 6,96x10*° cm. Para que se tenha uma idéia melhor
das proporcdes do sistema Terra-Sol, considere-se aquele astro representado por uma bola
com 6,96 cm de raio. Mantidas as mesmas proporcdes, pede-se determinar:

a) qual o raio da esfera que representaria a Terra; e
b) a que distancia esta esfera deveria ser colocada da que representa o Sol, para que
traduzisse a distancia média Terra-Sol.

3 - Usando papel milimetrado, desenhar a curva que representa a variacdo da declinacdo do
Sol ao longo do ano e determinar, graficamente, para o caso da cidade onde reside, quais as
datas aproximadas em que a culminacao deste astro € zenital.

4 - Desenhar as curvas que representam a variacdo anual do fotoperiodo no Recife (8° 11'S,
34°55'W) e em Porto Alegre (30° 02'S, 51°13'W).

5 - Um passageiro deseja viajar do Recife (8° 11'S, 34° 55'W) para Sdo Caetano (8° 18'S, 36°
09'W), no dnibus que parte as 11 horas, ocupando uma cadeira junto a janela (para apreciar a
paisagem). Considerando que a rodovia se estende praticamente de leste para oeste, de que
lado do 6nibus deveria sentar-se o passageiro a fim de ndo ser muito importunado pelo Sol,
caso essa viagem ocorresse

a) em junho ?
b) em dezembro ?

6 - Para um observador localizado no Recife (8° 11'S, 34° 55'W) deseja-se saber, por ocasido
do nascimento, do ocaso e da culminacéo do Sol (meio-dia solar verdadeiro), em 22 de junho e
em 21 de dezembro,

a) o angulo de elevacéo e o azimute do Sol; e
b) a hora indicada no rel6gio (supostamente correta).

7 - Calcular o valor tedrico da aceleracdo da gravidade para a altitude de 20 km, a latitude de
20° S e verificar o erro relativo cometido ao se considerar g praticamente constante ao longo da
vertical.

8 - Determinar a altitude equatorial na qual a aceleracdo da gravidade torna-se nula, para um
satélite geoestacionario.

9 - Mostrar que, se RerT representam os raios da Terra e de um paralelo, respectivamente,
entao:

QANOQAR)=QANQNT)
10 - Estabelecer o médulo e a direcdo da aceleracdo de Coriolis quando o vento procede de

sul, a uma velocidade de 10 m s,
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a) em Fernando de Noronha (4°S, 32°25'W); e
b) em Lisboa (38°43'N, 9°09'W).

11 - Explicar porque a agua, inicialmente em repouso numa pia, ao escoar pelo ralo, desenvol-
ve uma circulacdo horaria no Hemisfério Sul e anti-horaria no Hemisfério Norte.
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CAPITULO I

TEMPERATURA.

1. Observacdes da temperatura.

1.1 - Temperatura do ar a superficie.

As expressoes temperatura do ar a superficie e temperatura do ar & sombra sédo usadas
em meteorologia, de modo equivalente, para traduzir a temperatura reinante em um ponto da
atmosfera proximo a superficie da Terra.

Para os propoésitos da andlise sindtica do estado da atmosfera, as observagcdes da tem-
peratura do ar a superficie devem ser efetuadas a uma altura de 1,25 a 2,00 m acima do terre-
no. S&o observacBes simultaneamente realizadas em todas as esta¢fes integrantes da rede
sindtica mundial, de conformidade com horarios estabelecidos por acordo entre os paises par-
ticipes.

Para fins climatoldgicos, seria interessante que as observacfes da temperatura do ar
fossem feitas de acordo com a hora solar média local, ja que pode haver uma grande defasa-
gem entre esta e a hora legal (tépico 1.9.4 - Equacdo do tempo). Esta recomendacédo prende-se
ao fato de ser o Sol o principal responsavel pelo comportamento temporal da temperatura do
ar. A pequena diferenca (em geral de poucos minutos) existente entre a hora solar verdadeira e
a hora solar média local ndo deve introduzir erros apreciaveis.

No Brasil, a maioria das estacbes meteoroldgicas realiza uma rotina de observacoes
orientada a previsdo do tempo (aplicacdo sinética) e ndo a Climatologia. Desse modo, as mé-
dias dos valores da temperatura do ar, obtidos simultaneamente (durante uma mesma obser-
vacdo sindtica) na estacdo do Recife (8°11'S, 34°55'W) e de Rio Branco (9°58' S, 67°49' W),
por exemplo, ndo se referem ao mesmo momento do dia solar desses locais. De fato, a dife-
renca de longitude entre eles corresponde a um intervalo de tempo de mais de duas horas.
Mesmo levando em conta duas localidades situadas em um dado fuso horario legal, a diferenca
entre a hora solar em ambas pode ultrapassar 60 minutos.

O horario adotado para a realizacao de observactes agrometeorolégicas e micrometeo-
rolégicas depende das imposicées da pesquisa a ser conduzida. A temperatura do ar, nesses
casos, é normalmente tomada, simultaneamente, a diversas distancias do solo, procedimento
indispensavel quando se deseja conhecer sua variacdo com a altura (perfil de temperatura do
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ar). Tal conhecimento é necessario quando se pretende estudar o fluxo turbulento de calor na
camada atmosférica justaposta a superficie.

A expressao temperatura do ar a superficie aplica-se, ainda, a temperatura do ar adja-
cente a superficie do oceano ou de lagos, determinada através de instrumentos instalados em
béias, em plataformas flutuantes, ou em navios. Nestes, o local de observagdo (quase sempre
o tombadilho) dificilmente permite que as determinacdes sejam feitas entre 1,25 e 2,00 m aci-
ma da superficie liquida. Na pratica ndo é facil fixar precisamente essa altura, dada a presenca
de ondas.

A temperatura a superficie terrestre propriamente dita também pode ser obtida através
de sensores instalados em satélites meteoroldgicos, desde que ndo hajam nuvens presentes
no céu.

1.2 - Temperatura do ar afastado da superficie.

A determinacdo da temperatura do ar em niveis elevados da atmosfera serd abordada
no Capitulo IV, quando se tratar da prospeccdo da atmosfera. Em suas atividades de acompa-
nhamento e de previsao do estado prevalecente do tempo, 0os meteorologistas usam, também,
dados coletados por aeronaves em vdo. Pesquisas especiais, relativas a temperatura do ar na
alta atmosfera, podem requerer, ainda, o emprego de foguetes.

A partir de imagens de satélites meteorolégicos botem-se rotineiramente a temperatura
do topo da mais elevada camada de nuvens, se houver.

1.3 — Temperatura do solo e da agua.

Nas observacgfes de rotina, executadas por estagcbes meteoroldgicas convencionais, a
temperatura do solo deve ser sistematicamente tomada as profundidades padréo de 2, 5, 10,
20, 50 e 100 cm (O.M.M., 1971). Estudos agrometeorolégicos ou micrometeorolégicos podem
requerer a investigacao do comportamento térmico do solo (para a determinacédo de fluxos de
calor) em outras profundidades.

Observacfes da temperatura da agua a diferentes profundidades sao igualmente dese-
javeis nas estacdes oceanicas e lacustres. Dados dessa natureza sao relativamente raros, difi-
cultando muitas pesquisas em tais ecossistemas.

Temperaturas da superficie do mar (TSM) séo rotineiramente obtidas a partir de satéli-
tes e utilizadas na previsdo numeérica do tempo, em simulagbes do comportamento da atmosfe-
ra através de modelos numéricos e em muitos outros estudos especificos. Dados de TSM séo
importantes na previsao de rotas de tormentas, especialmente dos furacdes tropicais.
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2. Unidades de medida.

A escala Celsius, ou centigrada (°C) é internacionalmente aceita e recomendada para o
intercambio de dados. A escala absoluta (K) é usada para fins cientificos. Infelizmente, alguns
paises ainda insistem em manter a escala Fahrenheit. A conversdo das escalas Fahrenheit
(°F), Celsius (°C) e absoluta (K) é feita através das seguintes relacdes:

t °C /(t °F=32°) = 100°/180°; (11.2.1)
tK = 273,16 + t °C; (11.2.2)

em gue t designa a temperatura expressa na correspondente escala. Na escala Fahrenheit, o
ponto de fusdo da agua corresponde a 32 °F e 0 de ebulicdo a 212 °F. A diferenca entre eles
(180 °F) equivale, na escala Celsius, a 100 °C. E claro que 0°C = 273,16 K.

3. Termométros e termégrafos.
3.1 - Termdémetros convencionais.

Termbmetros sao instrumentos destinados a determinacdo direta da temperatura. For-
necem, em geral, o valor instantdneo dessa variavel. Em Meteorologia, os termdmetros con-
vencionais sao do tipo liquido-em-vidro, cujo principio de funcionamento se baseia na variagdo
do volume de um liquido apropriado (o elemento sensivel), em resposta a uma mudanca da
temperatura do meio em que esta situado o instrumento (Fig. 11.1).

Os termbmetros convencionais sao constituidos por um tubo capilar de vidro (assim
chamado por ter o didmetro interno muito pequeno), hermeticamente fechado, tendo uma das
extremidades muito dilatada, formando um depésito: o bulbo. A extremidade oposta dispde
apenas de uma pequena dilatacdo, denominada camara de expansao. O bulbo e uma porcao
variavel do tubo capilar contém o liquido usado como elemento sensivel. A parte do tubo capi-
lar, ocupada pelo liquido, recebe o nome de coluna termométrica e seu comprimento varia em
funcdo da temperatura ambiente (Fig. 11.1).

MENISCO

</ CAMARA
4 ESCALA
< BULBO

Fig. 1.1 - Esquema de um termdmetro convencional de mercurio em vidro.
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Quase sempre o mercurio é usado como elemento sensivel dos termémetros convenci-
onais, pois apresenta uma série de vantagens:

- coeficiente de dilatacdo linear elevado;
- temperatura de congelamento baixa (-37,8 °C);
- temperatura de ebulicéo alta (360 °C).

O alcool etilico, ou uma mistura de mercurio e talio, € empregada quando o termbémetro
se destina a operar sob temperaturas abaixo de —36 °C.

Alguns modelos, como é o caso dos termdmetros clinicos, possuem a escala gravada
no proprio tubo capilar, cuja parede € mais espessa (sem que haja aumento do didametro inter-
no). Em outros, o tubo capilar esta fixado a uma placa de madeira, metal ou vidro opaco, na
gual se encontra gravada a escala (Fig. 11.1). Os melhores termdmetros convencionais, porém,
sdo 0s que possuem o tubo capilar e a escala dentro de uma ampola de vidro transparente,
deixando de fora apenas o bulbo (Fig. Il. 6). A ampola, como um todo, € chamada haste.

A expressao “leitura de um termdmetro” refere-se a avaliacdo da temperatura por ele
indicada. Nos termémetros de liquido-em-vidro, equivale a estabelecer, analogicamente, o valor
da escala que corresponde a extremidade da coluna termométrica (menisco). Nesses instru-
mentos, deve-se ter o cuidado de evitar erros de paralaxe, pois a escala e a coluna nédo se en-
contram no mesmo plano (Fig. 11.2). Os termdmetros elétricos normalmente estdo acoplados a
um visor que permite a leitura digital, evitando erros desse tipo.

Em geral, a leitura feita num termémetro ndo corresponde realmente a temperatura.
Pequenos defeitos podem ser detectados ap6s a fabricacdo, exigindo que se facam ajustes
nos valores lidos, para que se obtenha a temperatura real. Tais ajustes sdo chamados corre-
¢Oes instrumentais, ndo devem ser superiores a poucos décimos de grau e constam do certifi-
cado de calibragem que acompanha cada instrumento.

5 i
o]
*  ESCALA 21°c
A ‘ = CA
) B
c - —-26°C
] M 259¢

VISTA LATERAL  VISTA FRONTAL

Fig. 1.2 - Maneiras correta (A) e incorretas (B e C) de efetuar a leitura de um termdémetro
convencional. Nas situacfes B e C ha erro de paralax.
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Em Meteorologia, ainda sdo usados diferentes tipos de termémetro de liquido-em-vidro,
cuja descricdo sumaria sera abordada a seguir.

3.1.1 - Termbmetros comuns.

Nos termdmetros comuns, também chamados termémetros ordinarios (Fig. I1.1), o liqui-
do empregado é o mercurio (Hg). Também séo desse tipo 0os termémetros usados nos psicro-
metros mais simples e que serdo abordados no Capitulo IV.

3.1.2 - Termémetros de solo.

Termbdmetros de solo sdo termémetros comuns, que servem para a observacao da tem-
peratura no interior do solo e, por essa razéo, referidos na literatura especializada como geo-
termdmetros (Fig. 11.3),.

HASTE
300

SUPORTE

@ BULBO

LU L
o

(=3
[z

=

g 3

Fig. 1.3 - Esquema de um termdmetro de solo (acima) e de um termémetro de imerséo
(abaixo)

Os termdmetros de solo para as profundidades de 2, 5, 10, 20, 30 e 50 cm tém a haste
longa e flexionada, permitindo que a porgao enterrada figue na vertical, enquanto a parte
emergente forma com a superficie do solo um angulo de 60°, o que facilita a realizacdo das
leituras. O geotermdmetro para 100 cm tem a haste reta, inserida em um suporte cilindrico, que
se desloca dentro de um tubo-guia, mantido no solo. Esse termdmetro € retirado do solo por
ocasido da leitura. Para evitar alteracdo da coluna, enquanto permanece fora do solo, o bulbo
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desse geotermdmetro esta inserido em um bloco de material apropriado, que retarda as trocas
de calor.

3.1.3 - Termdmetro de imersao.

BN

E um termdmetro comum, destinado & observacdo da temperatura da superficie da
agua. Para isso, 0 bulbo situa-se em um reservatorio cilindrico metalico, dotado de orificios
laterais (Fig. 11.3), ficando a haste envolta por um tubo, também metalico e de menor diametro,
tendo uma abertura que permite olhar a escala. Para efetuar a determinacdo da temperatura, o
recipiente é parcialmente imerso, de modo que somente a agua superficial, penetrando pelos
orificios laterais, encha o recipiente e entre em contacto com o bulbo. O resto do instrumento
ndo deve ser imerso, sendo sustentado pelo operador. Apds alguns minutos (tempo necessario
para que o bulbo entre em equilibrio térmico com a agua) o termémetro é levantado, ainda com
0 recipiente cheio, para a leitura. Depois da leitura é esvaziado.

3.1.4 - TermOmetro de maxima.

Os termdmetros de méaxima utilizam, também, o mercUrio como elemento sensivel. Es-
ses instrumentos se destinam a indicar a mais elevada temperatura que se verifica em determi-
nado local, durante um dado intervalo de tempo (temperatura maxima). Exatamente por isso,
possuem um estrangulamento no tubo capilar, situado nas proximidades do bulbo, que permite
apenas a saida do mercurio deste para aquele. O dispositivo (Fig. 11.4) impede o retorno do
mercurio ao bulbo quando a temperatura ambiente comecga a diminuir. Por conseguinte, a ex-
tremidade da coluna termométrica estard sempre indicando a temperatura mais elevada a que
foi submetido o instrumento, a partir do instante de sua Ultima reinstalagéo.

O termdmetro de maxima permanece em um suporte especial, que o mantém inclinado
cerca de 5° em relacdo ao plano do horizonte local, estando o bulbo em um nivel mais baixo
que o da camara de expansdo. Com isso evita-se que o mercurio da coluna, seccionada pelo
estrangulamento, desloque-se para a camara.

Terminada a leitura, o termdmetro de maxima deve ser retirado de seu suporte e nova-
mente preparado para o proximo intervalo. A preparagdo consiste em, segurando-o pela haste,
imprimir-lhe movimentos vigorosos, rapidos e firmes, de cima para baixo, com o objetivo de
fazer retornar ao bulbo a maior quantidade de mercurio possivel (Fig. 11.5). Ap6s a preparacao,
o termdmetro de maxima devera ficar indicando uma temperatura igual ou inferior a do ar (obti-
da a partir do term6metro de bulbo seco do psicrometro). Algumas vezes, para facilitar o retor-
no do mercurio ao bulbo, é conveniente molha-lo antes de iniciar essa operacdo. Concluida a
preparacdo, o instrumento é reinstalado em seu suporte.

A presenca de fraturas na coluna e de goticulas de mercurio ao longo do tubo capilar
normalmente indicam que o termémetro de maxima foi submetido a pancada (Varejado-Silva,
1982) e o tornam imprestavel as observacBes. Para reincorporar as goticulas a coluna, nor-
malmente basta colocar o termémetro com o bulbo para cima, até que o mercurio ocupe toda a
camara de expansao. No caso de haver fraturas, segura-se o instrumento verticalmente com o
bulbo para cima e aplicam-se, com a outra extremidade, pequenas pancadas na palma da
mao. Pacientemente, esse procedimento podera elimina-las.
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Fig. 11.4 - Diferentes tipos de estrangulamento (E) do tubo capilar, em termémetros de maxi-

ma.
@

Fig. 1.5 - Movimento necessario a preparacdo de um termdmetro de maxima.

3.1.5-TermOdmetro de minima.

O termOmetro de minima serve para indicar a menor temperatura ocorrida em um de-
terminado intervalo de tempo. Possui o bulbo bifurcado (Fig. I1.6) para aumentar sua eficiéncia
e tém como elemento sensivel o alcool etilico. No interior do tubo capilar ha um indice de fibra,
em forma de halteres, imerso no alcool. A extremidade do alteres voltada para o bulbo sera
designada como proximal e a outra como distal.

A reducdo da temperatura ambiente provoca o movimento do menisco em direcdo ao
bulbo. Atingindo a extremidade distal do indice, o menisco adere a ele, deslocando-o. O arraste
se verifica enquanto a temperatura ambiente estiver diminuindo. Quando a temperatura ambi-
ente volta a aumentar, o alcool flui livremente entre o vidro e o indice (0 menisco se desprende
de sua extremidade distal), deixando-o0 na posicdo atingida ao se verificar a temperatura mais
baixa. A extremidade distal do indice indica a menor temperatura a que esteve exposto o ins-
trumento, em um dado intervalo de tempo.
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Nos abrigos termomeéricos convencionais o termémetro de minima é instalado no mes-
mo suporte do de maxima, porém em posi¢ao horizontal. Apés cada leitura, deve-se retira-lo do
suporte e inclina-lo, com o bulbo para cima. Assim, o indice se move, até que a sua extremida-
de distal adira ao menisco do alcool. Essa operagéo € conhecida como preparacdo do termé-
metro de minima e, uma vez terminada, o termémetro devera ser reinstalado no suporte pro-
prio, para novo periodo de funcionamento.
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Fig. 1.6 - Termdmetro de minima.

No manuseio dos termémetros de minima deve-se evitar exp6-los a luz solar direta ou a
qualquer outra fonte de calor. O aquecimento geralmente provoca a evaporacao do alcool e
sua posterior condensacédo ao longo do tubo capilar, formando diminutas gotas. Tais gotas sao
dificeis de reincorporacao a coluna, exigindo uma paciente operacdo de aquecimento do ter-
moémetro em banho-maria, como maximo cuidado para que o &lcool ndo invada a camara de
expansao pois, se isto acontecer, o bulbo provavelmente estourara.

A luz do Sol, por outro lado, tende a causar a polimerizacao do alcool, o que aumenta a
probabilidade de formacéo de fraturas na coluna e termina por inutilizar o termémetro. Fraturas
eventuais podem ser removidas quase sempre, fazendo-as atravessar pelo préprio indice e
usando-o para conduzi-las em direcdo ao menisco. Nessa operacao sera necessario aplicar
pequenas pancadas com a haste na palma da méo.

Em condi¢Bes normais de funcionamento, o menisco do &lcool deve indicar uma leitura
gue, apos corrigida do erro instrumental, corresponde a temperatura do ar (fornecida pelo ter-
moémetro de bulbo seco do psicrdmetro, assunto que serd abordado no Capitulo 1V). Quando
isso ndo ocorre e ndo houver fraturas na coluna, provavelmente o termémetro de minima tor-
nou-se imprestavel, devido a polimerizagéo do &lcool e devera ser substituido.

3.2 - Termdgrafos convencionais (mecanicos).

Termografos sdo instrumentos destinados a fornecer um registro continuo da tempera-
tura durante um certo intervalo de tempo (Fig. 11.7). O termo "convencional" estd sendo empre-
gado para designar aqueles equipamentos puramente mecanicos, ainda encontrados em mui-
tas estacdes meteoroldgicas.
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De um modo geral sdo constituidos por uma unidade sensora que, sob variacfes da
temperatura ambiente, aciona um sistema de alavancas. Esse sistema termina por deslocar
uma haste, em cuja extremidade esta a pena registradora. O movimento da haste da pena se
efetua em um plano vertical, fazendo com que a prépria pena se desloque ao longo de um
segmento de arco.

O deslocamento da pena fica registrado em um diagrama de papel (o termograma), fi-
xado no tambor rotativo que se move sob ela (Fig. I1.7). Em geral, o tambor efetua uma rotacéo
a cada 25 horas, permitindo que se obtenha um grafico continuo, durante 24 horas consecuti-
vas. O termograma, que é substituido diariamente a uma determinada hora, tem a escala verti-
cal expressa em unidades de temperatura e a escala horizontal em unidades de tempo.

Hora 24 6 12 18 24 6 12 18 24 6 12 18 24 6 12
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Fig. 1.7 - Esquema de um termograma (registro termogréfico).

Os termégrafos mecanicos séo classificados em trés tipos (Fig. 11.8), de acordo com o
elemento sensivel de que se utilizam, os quais serdo discutidos a seguir.

3.2.1 - Termografos bimetélicos.

O elemento sensivel dos termégrafos bimetalicos (Fig. 11.8) é uma lamina, em forma de
"C", constituida pela unido de duas placas de mesmo tamanho, porém confeccionadas com
metais de diferentes coeficientes de dilatagédo: o bronze e o invar (liga de cobre e constantan).
Uma das extremidades da lamina bimetalica é solidaria ao chassis do instrumento e a outra fica
presa ao sistema de alavancas. Qualquer variacdo na temperatura altera a curvatura da lamina
e aciona o sistema.

3.2.2 - Termografos de tubo de Bourdon.

O elemento sensivel desses instrumentos € um tubo curvo e achatado de metal flexivel,
hermeticamente fechado, contendo alcool: o tubo de Bourdon (Fig. 11.8). Uma das extremidades
desse tubo é fixa no chassis do aparelho e a outra estd presa ao sistema de alavancas. Varia
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¢bes da temperatura ambiente alteram o volume do alcool e, portanto, a curvatura do tubo,
causando movimento na pena registradora.

Fig. 1.8 - Termografos bimetdlico (esquerda), de tubo de Bourdon (centro) e de mercurio-
em-aco (direita), todos sem a tampa protetora.

3.2.3 - Termoégrafos de mercurio-em-ago.

Nesses instrumentos ha um tubo espiralado (Fig. 11.8), que se comunica com um bulbo
de ac¢o (ndo mostrado na Fig. 11.8), através de um tubo capilar, também de ago. Esse conjunto
esta totalmente cheio com mercurio, seu elemento sensivel. Quando uma alteracdo na tempe-
ratura ambiente modifica o volume do mercurio existente no bulbo (o sensor), ocorre uma de-
formac&o no tubo espiralado e o sistema de alavancas é acionado

O capilar de aco, que pode ter varias dezenas de metros de comprimento, é confeccio-
nado de modo a compensar, automaticamente, o efeito térmico de dilatacdo-contracdo (do
contrdrio atuaria como sensor também). A compensacdo € conseguida colocando-se um tubo
de invar, de didmetro apropriado, por dentro do capilar de aco.

Dos termégrafos convencionais, estes sdo 0s mais indicados para registrar a temperatu-
ra em pontos distantes do mecanismo de registro (até cerca de 50 m), caracteristica que os
tornou muito usados como geotermaografos.

3.3 - Termbmetros e termoégrafos ndo convencionais.

Enquadram-se nessa categoria os modernos instrumentos que possuem sensores elé-
tricos,normalmente integrantes das plataformas de coleta de dados (PCD) meteoroldgicos. Os
termosensores elétricos mais comumente empregados séo:

- pequenos resistores construidos com fio muito fino (cerca de 0,01 mm de didmetro)
de platina ou niquel, cuja resisténcia varia com a temperatura, de acordo com uma curva de
calibragem previamente estabelecida;

- juncdes duplas de fios de metais diferentes — geralmente cobre e constantan (liga de
cobre e niquel) — chamadas pares termoelétricos ou termopares e que produzem corrente
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elétrica quando submetidas a temperaturas distintas (uma das juncbes age como sensor e a
outra como referéncia); e

- cristais cuja resisténcia a corrente elétrica depende da temperatura a que estdo sub-
metidos, denominados termistores.

A corrente produzida, ou a variacdo da resisténcia elétrica causada pelo sensor é anali-
sada por um circuito eletrénico e a temperatura correspondente é exibida em um visor (digital-
mente), registrada em papel (grafico) ou gravada em fita magnética (para posterior processa-
mento em computador).

Além desses ha os termdmetros de radiacdo infravermelha, que utilizam diodos sensi-
veis & energia radiante compreendida entre 8 e 14 u de comprimento de onda. O principio de
funcionamento desses instrumentos reside no fato de haver uma relacéo funcional entre a tem-
peratura de uma superficie e a quantidade de energia calorifica que emite por unidade de tem-
po e de area (Lei de Stefan-Boltzman). Assim, assumidas determinadas hip6teses, medindo-se
a guantidade de energia calorifica emitida por uma superficie, € possivel determinar sua tem-
peratura.

Tais instrumentos s@o especialmente (teis quando se deseja conhecer a temperatura
da superficie de organismos vivos, ja que dispensam o contacto direto do sensor com a super-
ficie (limbo foliar, epiderme animal etc.) objeto da observacao.

O progresso observado na area de sensoriamento remoto, usando sensores de radia-
¢do, tem possibilitado obter informagfes preciosas quanto a distribuicdo da temperatura na
superficie terrestre através de satélites. Todavia, essa técnica ndo dispensa as observacoes
diretas da temperatura, que servem de base para a calibragem dos modelos usados no senso-
riamento remoto.

4. Tempo de resposta de termdmetros.

Para que um termdmetro possa funcionar adequadamente, € necessario que esteja em
equilibrio térmico com o ambiente, cuja temperatura se deseja conhecer. Uma vez submetido a
uma temperatura diferente, suas leituras vdo se aproximando, gradualmente, do valor real. O
intervalo de tempo necessario para adaptar-se as novas condicdes é chamado tempo de res-
posta do instrumento.

Em Meteorologia, porém, o emprego de termémetros com resposta muito rapida ndo é
aconselhavel (O.M.M., 1969). No caso da temperatura do ar, por exemplo, que pode variar 1 ou
2°C em poucos minutos, o uso de termémetros com pequeno tempo de resposta exigiria uma
série de leituras, de cujos valores seria extraida a média. Reciprocamente, se fossem empre-
gados termémetros de resposta muito lenta, o retardamento em adaptar-se termicamente ao
ambiente provocaria erros apreciaveis.

O intervalo de tempo necessario para que um instrumento acuse 63% de uma mudanca
brusca da variavel a qual é sensivel, chama-se coeficiente de retardamento. Em termémetros
usados para observar a temperatura do ar, recomenda-se um coeficiente de retardamento en-

tre 30 e 60 segundos, sob um fluxo de ar de 5m s ™.
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Quando a temperatura ambiente sofre uma variacdo relativamente brusca, a coluna
termomeétrica ndo a acusa de imediato. O mesmo se verifica quando um termémetro é mudado
para outro ambiente, cuja temperatura difere sensivelmente daquela reinante no anterior. A
taxa segundo a qual a leitura termométrica vai se aproximando do valor final depende das pro-
priedades do meio (velocidade do ar, por exemplo), além das dimensfes e do material de fabri-
cacdao do proéprio instrumento. Aceita-se que essa taxa obedece a seguinte expressao:

dT/dt = (/1) (T = T)), (11.4.1)

em que T representa a temperatura instantanea (leitura do termémetro corrigida do erro instru-
mental, se houver), T, indica a temperatura real a qual tende o valor de T, t é o0 coeficiente de
retardamento do termbémetro em causa e t designa o tempo. Admitindo que T, ndo se altera
durante o pequeno intervalo de tempo necessario a estabilizacdo da leitura, pode-se integrar a
equacéo precedente, obtendo-se:

T-T,=(To—T,) exp{ - (1/7) t}, (1.4.2)

onde T, corresponde a temperatura do termémetro antes de ser submetido as novas condi-
¢bes. A equacéo anterior comprova que T, devera aproximar-se assintoticamente de T. Fazen-
do t = 1, verifica-se que o coeficiente de retardamento (t) € o tempo necessario para que a dife-
renca T —T, seja reduzida de e 1 = 0,37 do valor inicial (To — T)). Pode-se, ainda colocar essa
equacdo sob a forma:

N(T-T)=In(To-T)— (1)t (1.4.3)

Vé-se que o valor de t pode ser determinado graficamente, plotando-se os pontos cor-
respondentes as diversas temperaturas (obtidas sucessivamente durante o periodo de estabili-
zacao da coluna termométrica), em um diagrama cuja coordenada vertical (y) seja In{(T —T,) /
(To —T))} e a horizontal (x) represente o tempo t. Com isto, a equacao anterior passa a forma:

y = (-1/) x (1.4.4)

e 0 conjunto de pontos devera formar uma reta que passa pela origem dos eixos e cuja inclina-
¢ao vale -1/t (Middleton e Spilhaus, 1953). Essa determinacdo exige a presenca de um outro
termémetro que fornega T,.

5. O abrigo de instrumentos.

Nas estacBes meteorolégicas convencionais, as observacfes da temperatura do ar
(instantdnea, méaxima e minima) sédo obtidas a partir de termdmetros instalados no interior do
chamado abrigo de instrumentos (Fig. 11.9). Esses abrigos evitam que a luz do Sol incida dire-
tamente sobre os sensores de temperatura, mantendo-os, ao mesmo tempo, em um ambiente
aceito como adequadamente ventilado.

A geometria e os materiais empregados na fabricacdo dos abrigos de instrumentos,
para fins meteoroldgicos, variam de pais para pais. No Brasil, sdo confeccionados com duas
caixas de madeira, uma por dentro da outra, cujas paredes laterais possuem venezianas com
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inclinacdo oposta (Fig. 11.9). As portas estdo situadas de um s6 lado e, quando o abrigo € ins-
talado, devem ficar orientadas para o polo do Hemisfério em que se encontra; as duas paredes
laterais ficam orientadas na dire¢do norte-sul verdadeira. Isto minimiza o risco de penetracéo
da luz solar, que atingiria os instrumentos quando o abrigo fosse aberto para a realizagdo das
leituras.

=

TN

Fig. 11.L10 - Abrigo de instrumentos meteoroldgicos usado em estagdes convencionais. Em
detalhe a disposicdo das venezianas, nas paredes externa e interna (Varejao-
Silva, 1979).

Dentro desse abrigo séo instalados os termémetros de maxima e minima, o psicrometro
e o termohigrografo. Também pode ser encontrado ali um medidor de evaporacdo a sombra
(evaporimetro).

As temperaturas obtidas no interior do abrigo de instrumentos ndo necessariamente
representam as condi¢des térmicas reinantes no ar que circula junto a comunidade vegetal
presente nas vizinhancas da estacdo meteoroldgica. Tampouco equivalem (muita vez sequer
se aproximam) as temperaturas que seriam observadas, em um dado instante, nas camadas
atmosféricas justapostas a superficie do solo, sob a copa das plantas, ou acima de superficies
liquidas proximas. O mesmo acontece, como decorréncia, com o0s respectivos valores médios,
sejam diarios, semanais, mensais etc. Para estudos que requeiram informacdes localizadas da
temperatura, portanto, € indispensavel que se instale(m) o(s) sensor(es) diretamente no(s)
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ponto(s) desejado(s).

6. Temperaturas extremas e médias.

A mais elevada e mais baixa temperaturas observadas em um dado intervalo de tempo
(que constituem as temperaturas extremas desse mesmo intervalo), sdo conhecidas como ma-
xima e minima. Quando o intervalo é de 24 horas tem-se apenas uma temperatura maxima e
uma minima. Em se tratando de periodos maiores (geralmente um més, um ano etc.) usam-se
as expressdes "maxima absoluta" e "minima absoluta", para ressaltar que se trata da maior
maxima e da menor minima. Nesse caso é costume obter, também, os correspondentes valo-
res médios, referidos como "temperatura maxima média" e "temperatura minima média".

Chama-se amplitude térmica a diferenca entre as temperaturas extremas observadas
em um dado periodo (dia, més etc.).

Rigorosamente falando a "temperatura média" deveria referir-se & média aritmética de
todas as temperatura observadas a intervalos regulares e curtos, em um dado periodo. Durante
um dia, por exemplo, poderia ser calculada a partir dos valores observados a cada hora ou,
mais rigorosamente ainda, a cada dez minutos. Na pratica, porém, ndo € esse o procedimento
adotado para fins climatologicos, embora o seja em muitos estudos de natureza micrometeo-
rolégica.

No Brasil, a temperatura média diaria do ar, em cada estacdo meteoroldgica da rede
oficial, é geralmente estimada através de um parametro que se convencionou chamar de "tem-
peratura compensada”. Para seu cdlculo emprega-se a férmula abaixo, desenvolvida por A.
Serra, em 1938 (Serra, 1974):

t=(2 too+t12+tx+tN)/5, (”61)

onde ty € t;, referem-se, respectivamente, as temperaturas observadas as 00 e as 12 TMG, tx
traduz a temperatura maxima do dia em questéo (obtida a partir do termémetro de maxima) e ty
especifica a temperatura minima desse mesmo dia (resultante da leitura do termdémetro de mi-
nimay).

Serra (1974) refere-se a estudos que conduziu comparando 154 médias diarias (calcu-
ladas com base em termogramas) com as temperaturas compensadas (computadas através da
equacéo 11.6.1), envolvendo sete localidades diferentes. Segundo aquele pesquisador, 0 desvio
encontrado manteve-se entre —0,3 e +0,1°C. A frequiéncia predominante (36% dos casos) esta-
va associada a um desvio de —0,1°C; em 26% dos 154 termogramas analisados o desvio foi
nulo, isto €: a temperatura compensada coincidiu com a média real. Diante desses resultados,
a temperatura compensada foi oficialmente adotada no Brasil, a partir de 01/01/1938, como
parametro substituto da temperatura média diaria, para fins climatoldgicos.

As temperaturas médias mensais e anual sdo, via de regra, computadas usando-se as
temperaturas compensadas. Quando estdo disponiveis apenas as temperaturas extremas dia-
rias, a formula 11.6.1 ndo pode ser empregada. Nessas circunstancias, costuma-se estimar
grosseiramente a média diéria pela semi-soma de tx e ty.
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7. Oscilagfes da temperatura do ar.
7.1 - Oscilagbes quase-instantaneas.

A temperatura do ar normalmente apresenta acentuadas variagbes temporais, mesmo
gquando séo considerados intervalos de tempo relativamente pequenos. Usando equipamento
bastante sensivel para a época, Middleton (1943) ja havia mostrado que ndo sao raras flutua-
cOes da ordem de + 2 °C em poucos minutos.

As variacdes quase-instantaneas da temperatura do ar a superficie sdo atribuidas a
passagem de turbilhdes (redemoinhos ou vortices) convectivos pelo instrumento de medida. A
periodicidade e a amplitude dessas oscilacbes dependem da freqiiéncia e do tamanho dos re-
demoinhos, que caracterizam o estado de agitacdo do ar (turbuléncia) em um dado local e ins-
tante. Nas vizinhancas da superficie terrestre, tais vortices decorrem, principalmente, da resis-
téncia que a rugosidade natural da superficie oferece ao movimento do ar (turbuléncia mecéni-
ca) e da conveccao, devida ao aquecimento da superficie pelo Sol. A turbuléncia mecanica
tende a diminuir com a altura, 0 mesmo acontecendo com a amplitude e a freqiéncia das os-
cilagcbes da temperatura.

As aplicacdes sindticas e climatolbgicas de rotina ndo exigem o conhecimento das flutu-
acles quase-instantaneas da temperatura do ar. A freqiéncia e a amplitude dessas oscilagdes,
no entanto, sdo informagdes importantes para investigacdes efetuadas no ambito da agrome-
teorologia e da micrometeorologia, pois estdo associadas a eficiéncia dos vortices turbulentos
em transferir verticalmente calor, vapor d'agua, poluentes etc., proximo da superficie. Em tais
estudos é conveniente usar sensores de resposta muito rapida, diretamente interligados a
computadores capazes de processar os dados coletados.

7.2 - Oscilacao diaria da temperatura do ar.

A temperatura do ar a superficie, apresenta um ciclo diario (Fig. I1.7), passando por um
maximo (temperatura méaxima do dia) e por um minimo (temperatura minima do dia). Em situa-
¢bes normais, valor maximo ocorre cerca de duas horas depois da culminacédo do Sol; o mini-
Mo acontece pouco antes do nascimento do Sol. A presenca de fenbmenos capazes de pertur-
bar o estado prevalecente da atmosfera (como uma invasao de ar frio, por exemplo), pode alte-
rar a expectativa quanto aos horarios provaveis de ocorréncia das temperaturas extremas.

A curva diaria tipica da temperatura do ar a superficie, para um determinado local e pe-
riodo, pode ser obtida tomando-se a média aritmética dos valores horarios, extraidos dos ter-
mogramas. A comparacao de curvas que exprimem a variacdo diaria da temperatura do ar re-
vela que, nas regides tropicais, a amplitude térmica diaria €, em geral, muito maior que a ob-
servada em latitudes ndo tropicais. De fato, nos tropicos é normalmente grande a diferenca
entre as temperaturas extremas diarias.

7.3 - Oscilacdo anual da temperatura do ar.

Para verificar a oscilagdo anual das temperaturas maxima, compensada e minima, de-
vem-se obter, inicialmente, as respectivas médias mensais. As curvas que representam a vari
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acao més a més dessas temperaturas revelam uma acentuada correlacdo com a energia rece-
bida do Sol (Fig. 11.10). Nota-se que o valor anual mais baixo das médias das temperaturas
(méxima, compensada e minima) ocorre um ou dois meses ap0s 0 minimo de energia solar ter
acontecido; fato semelhante se verifica com respeito as médias mais elevadas (Fig. 11.10).

0
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| \\ II — (}l

25 ‘\\ / :400 g
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Fig. 11.10 - Médias mensais das temperaturas maxima (tx), compensada (ty) € minima (ty)
do ar & superficie (°C) e da radiac&o global (Q) incidente (cal cm ? dia™) no Re-
cife (8°11'S, 34°55' W, 4 m), entre 1969 e 1972.

Fig. 11.11 - Curvas representativas dos valores médios mensais da temperatura compensa-
da (t,°C) e da energia solar (Q cal cm? dia™) incidente no Recife (8°11' S, 34°55'
W, 4 m), entre 1969 e 1972.

O efeito que a variacdo do suprimento de energia solar causa na temperatura apresen-
ta, portanto, uma certa defasagem. Isso torna-se mais evidente quando sdo comparadas as
médias de temperatura e energia solar, calculadas em relacdo a um periodo de varios anos
(Fig. 11.11), pois, com o0 aumento da série de dados, ambas as curvas tendem a forma tipica da
localidade.
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Em muitas localidades, a curva que traduz a variacdo da temperatura média mensal do
ar a superficie apresenta dois maximos, um dos quais secundario, revelando a existéncia de
outros fendbmenos (igualmente periédicos) que interferem profundamente no saldo de energia.

A variacdo anual da temperatura compensada, nas cidades de Lages (27°49' S, 50° 20'
W, 926 m) e Camburit (27° 00" S, 48° 38' W, 8 m), ambas no Estado do Santa Catarina, ilus-
tram bem esse fato (Fig. 11.12), indicando um minimo secundario em mar¢go. Ambas tém prati-
camente a mesma forma e o deslocamento vertical de uma em relacdo a outra deve-se, basi-
camente, ao efeito de altitude.

LAGES (27049'S, 50020'W, 926 m) CAMBURIU (27000'S, 48038'W, 8 m)
oC oC
25 25
\
\|/ \\ /
20 T 20 [ F 7
\ | A / \[ L
\ [/ + y
\l/ \\ L / N /
15 \ 15
N_[/
10 10
1 23 456789101112 1 23 456789101112

Fig. 1.12 - Médias mensais (més 1, 2, ...) climatol6gicas da temperatura compensada em
Lages (27°49'S, 50°24'W, 926 m) e Camburi(i (27°00'S, 48°38'W, 8 m), mostran-
do a existéncia de um minimo secundario em marco. Fonte de dados: Ellis e
Valenga (1982).

Em geral, as maiores médias da temperatura do ar a superficie acontecem no verao e
as menores no inverno (Fig. 11.13); vejam-se as curvas referentes as observagdes realizadas
nos aeroportos de Macei6 (9°31' S, 35°47' W, 115 m), Belo Horizonte (19°51' S, 47°57' W, 785
m) e Porto Alegre (30°00' S, 51° 11' W, 4 m). Em todas o periodo chuvoso (ver a curva refe-
rente aos totais médios de chuva) ocorrem em épocas diferentes e, mesmo assim, as menores
médias da temperatura do ar se verificam no inverno. No aeroporto de Belém (1°23' S, 48° 29’
W, 16 m), no entanto, a variagdo anual da temperatura é pequena, vez que esta localizado
muito perto do equador, sendo sensivelmente influenciada pela época chuvosa.

Outro aspecto interessante a considerar é a influéncia que a latitude exerce sobre a
amplitude anual da temperatura média do ar a superficie (Fig. 11.14). Para aprecia-la, basta
comparar as curvas correspondentes a estacdo meteorolégica de Manaus (3°08'S, 60°01'W, 48
m) e Trés Lagoas (20°47' S, 51°42' W, 313 m), bem como a de Belém (1°27' S, 48°28' W, 24
m) com a de Vitéria (20° 19' S, 40° 20' W, 31 m). O afastamento do equador implica a maior
amplitude da temperatura do ar, em termos médios.
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PORTO ALEGRE (30000’8, 51011'W, 4 m) B. I-\iORIZONTE (19051’8, 47057'W, 785 m)
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Fig. I.13 - Médias mensais da temperatura do ar (t°C) e do total mensal de chuva (P mm)
em aeroportos brasileiros. Dados extraidos da DRA (1967).

O mar atua como um regulador da temperatura do ar, tendendo a suavizar as flutuacées
e, portanto, reduzindo a sua amplitude anual. Esse fato pode ser percebido (Fig. I11.14) compa-
rando-se as curvas correspondentes a estacdo meteoroldgica de Belém (1°27' S, 48°28' W, 24
m) com a de Manaus (3°08' S, 60°01' W, 48 m) ou a de Vitéria (20°19' S, 40° 20' W, 31 m) com
a de Trés Lagoas (20°47’ S, 51°42' W, 313 m). As localidades longe da costa, embora situadas
praticamente a mesma latitude, ostentam curvas com amplitudes muito maiores que as litora-
neas. Essa influéncia é chamada efeito de continentalidade.

A continentalidade traduz a influéncia causada pelo oceano e é normalmente expressa
pela distancia ao mar, tomada na direcdo do vento dominante (aquele que sopra com maior
freqliéncia durante o ano), ou mais grosseiramente, em linha reta. Em certas circunstancias
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pode ser substituida pela longitude ou pela latitude, dependendo da posicao relativa do mar e
da direcdo do vento dominante.

MANAUS (03008'N, 60°01'W, 48m) BELEM (01027'N, 48028'W, 24m)
28 28
TN
27 27
A
A
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TRES LAGOAS (20047'S, 51042'W, 313m) VITORIA (20019'S, 40020'W, 31m)
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25 \ 25 —
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Fig. 11.14 - Valores climatolégicos da temperatura compensada e respectivo desvio-padrdo
(achura), referentes ao periodo de 1931 a 1960. Dados de Ellis e Valenca
(1982).

Quanto a altitude, o efeito sobre a temperatura média do ar é evidente. Duas localida-
des préximas (com latitude e longitude semelhantes), mas situadas a altitudes muito diferentes,
devem apresentar curvas anuais da temperatura praticamente isomorfas, mudando apenas as
ordenadas dos pontos correspondentes (Fig. 11.15). Observem-se, por exemplo, as curvas rela-
tivas as estacdes meteoroldgicas de Guarabira (6°51' S, 35°29' W, 101 m) e Areia (6° 58" S,
35° 41' W, 624 m), que apresentam entre si uma diferenca de cerca de 4 °C, praticamente
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constante em todos os meses. O efeito de altitude é responsavel pelas menores médias men-
sais da temperatura do ar em Areia (maior altitude). O mesmo se conclui quando se comparam
as curvas de Muriaé (21°08' S, 42°22' W, 240 m) e Barbacena (21° 15' S, 43°46' W, 1126 m),
cuja diferenca térmica esta em torno de 5 °C.

AREIA (06058'S, 34951'W, 642m) GUARABIRA (06°51'S, 35929'W, 110m)
OC OC
23 26 /
L~
22 N T 25
21 24
T~~~
20 N 23
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J FMAM JJASOND JFMAM JJASOND
BARBACENA (21015'S, 43946'W, 1216m) MURIAE (21008'S, 42022'W, 240m)
(0]
21 \ 25
19 23
\ /
17 21
15 Ny 19
13 17

JFMAM JJASOND JFMAM JJ A SOND

Fig. 1l.15 - Valores climatolégicos da temperatura compensada e respectivo desvio-padrao
(achura), referentes ao periodo de 1931 a 1960. Dados de Ellis e Valenca
(1982).

Dessa andlise se conclui que a temperatura média do ar diminui com a altitude. Na Re-
gido Tropical esse efeito é bastante acentuado e contribui significativamente para a melhoria do
conforto ambiental, perceptivel nas serras e montanhas. Por isso é costume dizer que "nos
tropicos, a altitude compensa a latitude".
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7.4 - Oscilagcdes seculares.

Tem se verificado, em determinadas regifes, uma tendéncia da temperatura média do
ar aumentar ou diminuir, muito lentamente, ao longo do tempo. Tal comportamento sugere a
existéncia de oscilagdes com periodicidade muito ampla, geralmente referidas como oscilagbes
seculares. Para detecta-las, porém, é necessario dispor de séries de registros bastante gran-
des e homogéneas, o que é dificil.

A questdo é complicada porque efeitos semelhantes podem resultar da mudanca do lo-
cal da estacdo meteoroldgica, ou de alteracdes do seu entorno (decorrentes da urbanizacgéo,
por exemplo). Nessas circunstancias, evidentemente, sdo falsas as tendéncias.

Tendéncias seculares podem ser efetivamente causadas pela influéncia do Homem,
que vem aumentando a concentracdo de dioxido de carbono na atmosfera (advindo da com-
bustéo e do desflorestamento), a quantidade de particulas em suspenséo (polui¢édo industrial) e
a producéo de calor.

Tendéncias seculares podem ser efetivamente causadas pela influéncia do Homem,
gue vem aumentando a concentracdo de dioxido de carbono na atmosfera (advindo da com-
bustéo e do desflorestamento), a quantidade de particulas em suspenséo (poluicdo industrial) e
a producédo de calor. Alguns estudos, baseados em modelos numéricos, tém sugerido que a
concentracdo antropogénica de CO, na atmosfera tende a crescer de 15 a 20%. Como conse-
gquéncia, a temperatura média do ar em toda a Terra poderia exibir um incremento de cerca de
0,5°C, sendo que, nas proximidades dos pélos, poderia alcangar 1°C. Segundo algumas des-
sas simulacdes, daqui a 100 anos o0 aumento na média planetaria da temperatura do ar a su-
perficie poderia ter atingido 3°C, provocando a fuséo parcial das geleiras polares e circumpola-
res (Budyko, 1977).

As previsfes sobre o aquecimento gradual do planeta séo realizadas com modelos nu-
méricos, que incorporam diferentes hip6teses e aproximacdes, estando longe de fornecer re-
sultados precisos. Os resultados das simulacBes variam muito, dependendo das hipoteses
(aproximac6es) utilizadas no modelo, cujos resultados apenas apontam tendéncias. Isso tem
contribuido para aumentar a polémica cientifica sobre os possiveis efeitos do aquecimento pre-
visto. De fato, todos os modelos concordam que ha tendéncia de aquecimento.

8. Distribuicdo espacial da temperatura.
8.1 - Isotermas.

Valores de temperatura, obtidos em diferentes locais, podem ser plotados sobre uma
carta geogréfica da regido em que se localizam. Caso exista um numero suficiente de locais
com dados, é possivel interpolar linhas que unam pontos com igual valor da temperatura, cha-
madas isotermas (Fig. 11.16). O mesmo pode ser feito quando se dispde de muitos dados cole-
tados em diferentes perfis (na atmosfera, no solo, no oceano etc.) e se deseja conhecer como
se distribui a temperatura em uma determinada seccéo vertical.

As isotermas traduzem a configuracdo do campo da temperatura. S80 comuns cartas
climatoldgicas contendo isotermas médias, referentes a temperatura do ar & superficie terrestre
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(Fig. 11.16), corrigida ou ndo do efeito de altitude.

8.2 - Gradiente térmico.

O gradiente de uma propriedade escalar qualquer (o) € um vetor, representado pelo
simbolo V (nabla), definido como

Vo = (0alox) 1 + (0aldy) | + oaloz) K, (11.8.1)

em que i, | e K sdo os versores associados aos eixos coordenados do referencial local (Ca-

pitulo 1). Fisicamente, da/ox, doa/dy e daloz traduzem a variagdo espacial de o ao longo de cada
um dos eixos do referencial local.

As diferenciais utilizadas sé@o parciais porque a grandeza o supostamente também varia com o
tempo.

Na pratica, é costume considerar duas componentes: a horizontal (Vza ) e a vertical (
Vxya), da variavel a, resultando:

Vzo = (0alox) 1 + (Baldy) | (11.8.2)
Vyvo = (0a/0z) k (11.8.3)

Os indices indicam as coordenadas que sdo mantidas constantes. Em certos casos é
conveniente escolher, como eixo (L), a direcdo em que se d& a variacdo, obtendo-se o gradi-
ente unidirecional (Ao/AL).

Fazendo o=T (T simboliza a temperatura) tem-se o gradiente de temperatura do ar, da
agua ou do solo, conforme o caso, ou seja:

VT = (8T/ox) 1 + (aT/ay) | + (6T/oz) k (11.8.4)
A componente horizontal do gradiente de temperatura do ar a superficie
V,T=(dT/dx) i + (dT/dy) ] (11.8.5)

nas vizinhancas de um ponto, € perpendicular as isotermas e aponta da menor para a maior
temperatura. O transporte de calor se d& no sentido oposto. O médulo do gradiente de tempe-
ratura sera tanto maior quanto mais proximas estiverem as isotermas. O mesmo raciocinio se
aplica no caso de isotermas que representem a distribuicdo vertical da temperatura do ar. En-
tretanto, em Meteorologia, costuma-se exprimir a variacdo vertical da temperatura do ar (I")
com o sinal contrario ao da componente vertical do respectivo gradiente. Define-se:

['=-VxT=-(8Tloz) k (11.8.6)
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E evidente que, se I > 0, a temperatura (T) diminui quando a altitude (z) aumenta (ja
que 0 T/ 6 z tem sinal préprio).

Raciocinando em trés dimensdes, € facil imaginar a existéncia de superficies equiesca-
lares do campo térmico, chamadas superficies isotérmicas. As isotermas sao interse¢fes das
superficies isotérmicas como um plano de referéncia, ou com a superficie do globo terrestre.

8.3 - Configuracdo média do campo térmico a superficie.

A temperatura média do ar a superficie (em termos mensais, ou anual), aumenta dos
pélos para o equador, enquanto sua amplitude cresce no sentido contrario, em ambos os he-
misférios (efeito de latitude). O fato das mais elevadas temperaturas médias se situarem nas
proximidades do equador decorre da maior incidéncia de energia solar na faixa tropical.

O gradiente horizontal da temperatura média do ar é tanto maior quanto mais proximo
dos polos for a zona que se considere. Nas areas circumpolares as isotermas médias anuais
estdo dispostas zonalmente isto é: seguem aproximadamente os paralelos. Na zona tropical
(Fig. 11.16), porém, a disposicao das isotermas médias s6 apresenta essa tendéncia sobre os
oceanos. Nos continentes sua distribuicdo espacial é bastante irregular, dada a heterogeneida-
de da superficie.

A andlise do campo médio da temperatura do ar a superficie revela forte influéncia do
movimento anual aparente do Sol no sentido norte-sul: a uma dada latitude os valores sdo
maiores no verao que no inverno. A presenca de nucleos de temperatura média elevada é fa-
cilmente constatada no hemisfério onde transcorre o verao.

8.4 - Equador térmico.

A linha que une os pontos correspondentes as temperaturas médias mais elevadas é
denominada equador térmico (ndo se trata de uma isoterma). Fisicamente essa linha repre-
senta 0 meio da faixa mais aquecida e sua posi¢ao oscila em torno do equador (geografico) ao
longo do ano (Fig. IV.16). Ao equador térmico estdo associados processos conectivos que
exercem papel decisivo na distribuicdo da chuva na faixa tropical.

A distancia entre o equador térmico e o geografico é normalmente maior sobre os conti-
nentes que sobre os oceanos. Sobre os continentes, porém, a oscilacdo do equador térmico
em torno do geografico amplia-se consideravelmente e, em certas areas e épocas, chega a
ultrapassar os tropicos de Céancer e Capricérnio. Sobre os oceanos, ha areas em que o equa-
dor térmico permanece, durante todo o ano, ao norte do equador geogréfico, gracas a influén-
cia de correntes maritimas (Nieuwolt, 1977). A posi¢cdo média do equador térmico ao norte do
equador geogréfico é observada, por exemplo, no Atlantico (Fig. 11.17).
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Fig. .17 - Temperatura média da superficie do mar (°C) na faixa tropical do Atlantico, entre
1980 e 1984, segundo Servain et al (1986). O equador térmico esta dentro da

faixa comt > 270C..

9. Estimativa da temperatura do ar a superficie.

Em muitas situac8es, embora existam longas séries de dados de temperatura do ar,
para algumas localidades de uma dada regido, ndo ha registro algum exatamente em relacéo
aquela localidade em que se esta interessado. Pode acontecer, ainda, que o nimero de esta-
¢Bes meteorolbgicas seja pequeno, tornando baixa a densidade das informacdes disponiveis
sobre a temperatura, dificultando a caracterizacdo do campo térmico. Tais situagées sao muito
freqlientes na prética e estimulam a concepcédo de técnicas que busquem estimar a temperatu-
ra média para locais aonde ndo ha dados.

Pode-se tentar estimar o valor da média (mensal ou anual) da temperatura do ar a su-
perficie para localidades situadas dentro de uma determinada area, desde que suas caracteris-
ticas climatolégicas sejam semelhantes as dos locais para os quais existem dados observados.
Com esse objetivo é costume estabelecer um modelo matematico que leve em conta a influén-
cia exercida pela altitude sobre a temperatura e o efeito de continentalidade.

O mais simples modelo que se poderia conceber seria o linear, da forma :
thn=An+Bnd+CnyrA+Dnz, (1.9.1)
onde t,, designa o valor estimado da temperatura média do més m (m=1, 2, 3... 12); ¢, L e z

simbolizam, respectivamente, a latitude, a longitude e a altitude; e A, B, Cr, € D, S80 0s coe-
ficientes que se deseja determinar.
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Note-se que a combinacdo da longitude com a latitude esta praticamente substituindo a
continentalidade (distancia ao mar na dire¢cdo do vento dominante).

Empregando o método dos minimos quadrados pode-se obter o sistema de equagdes
de regresséo que possibilita calcular An, B, Ci € Dy, a partir do valor da temperatura média
(tm), obtido nas estacBes meteoroldgicas (i = 1, 2, 3, ...N) da area em estudo e de suas respec-
tivas coordenadas geograficas (¢i, A € z). Nesse sistema, os somatorios referem-se a todos os
N conjuntos de valores para um dado més (m):

NAL =Bn20i+ Cn2A i+ Dm2zi =2ty

An i+ Bm i ®+ CnXdiAi+ Dm Xbiizi = Zojtm (11.9.2)
AnIAi+BnX0idi+Cn ki 2+ D XAz = XAty

AnXZi +BnX0izi +Cn2XhizZi+DnYzi%=32; tn.

O coeficiente de correlagao multipla (r), cujo valor pode estar compreendido entre —1 e
+1, € um parametro relacionado com a qualidade do ajustamento do modelo (reta de regres-
sdo) a amostra (huvem de pontos), calculado através da relacéo:

rm = { XIY }2, (1.9.3)
sendo,

X = A Yt + B 20itmi + Con ZAitmi + D 2 2Zitemi — (LIN)(Ztini?)

Y = Xt %) = (UN)Ctmi ) 2.

Finalmente o erro-padrédo da estimativa (e), sendo t., — t,' a diferenca entre a temperatu-
ra média calculada (a partir das observacdes) e estimada (através do modelo) para cada ponto,
corresponde a:

em = { X(twm — tm) ¥/ (N=2) (11.9.4)

A titulo ilustrativo esse modelo foi aplicado usando-se as médias mensais da temperatu-
ra compensada de estacdes meteoroldgicas situadas no Estado de Pernambuco e nas proxi-
midades das suas fronteiras com os estados da Paraiba, Ceara, Piaui, Bahia e Alagoas. Os
valores dos coeficientes de regressdo mudltipla (A, B, C e D), do coeficiente de regresséao (r) e
do erro-padrdo da estimativa, constam da Tabela Il.1. Usando aqueles coeficientes, portanto,
pode-se estimar o valor da média mensal da temperatura compensada em qualquer més e
ponto do Estado de Pernambuco, devendo-se apenas ter o cuidado de fornecer a latitude com
o sinal negativo.

A andlise da Tabela Il.1 revela coeficientes de correlacdo aceitaveis (r > 0,8), sugerindo
a adequacdo do modelo. Revela, igualmente, que o erro-padrdo cometido na estimativa da
temperatura compensada média foi da ordem de + 1°C. Esses resultados parecem satisfatori-
0s, haja vista que se trata de uma estimativa (antes da aplicacdo do modelo ndo se tinha idéia
alguma sobre a média da temperatura compensada nas localidades que nado dispunham de
registros climatologicos, por absoluta falta de investimento em equipamentos simples). Por ou
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tro lado, verifica-se haver coeréncia dos resultados com a realidade fisica, ja que a temperatura
diminui com a altitude (D < 0) e aumenta com a longitude (C > 0) que, no caso especifico de
Pernambuco, reflete o efeito de continentalidade. O coeficiente da latitude (B), ora positivo ora
negativo, traduz a influéncia que a declinacdo do Sol exerce sobre a temperatura, na area es-
tudada.

TABELAII.1

COEFICIENTES DE REGRESSAO (A, B, C, D), COEFICIENTE DE CORRELACAO MULTIPLA
(r) E ERRO-PADRAO DA ESTIMATIVA (e), ASSOCIADOS AO MODELO t = A + B¢ + CA + Dz,
PARA ESTIMAR O VALOR MEDIO MENSAL DA TEMPERATURA DO AR (t °C) EM FUNCAO
DA LATITUDE {¢ (graus e décimos)}, DA LONGITUDE {A (graus e décimos)} E DA ALTITUDE
{z (m)}, NO ESTADO DE PERNAMBUCO.

més A B C D r e

Jan. 11,8857 —0,0841 0,4034 -0,00531 0,86 +0,9
Fev. 12,4567 —0,3694 0,3222 -0,00556 0,89 +0,8
Mar. 12,6952 —-0,5458 0,2725 -0,00575 0,91 +0,8
Abr. 13,0444 -0,2195 0,3232 -0,00571 0,90 +0,7

Mai. 13,2486 0,1597 0,3807 —-0,00599 0,88 +0,6
Jun. 10,7830 0,3416 0,4646  —-0,00638 0,88 +0,6
Jul. 9,3214 0,5836 0,5458 -0,00673 0,88 +0,7
Ago. 6,1296 0,6832 0,6618 —-0,00658 0,86 +0,7
Set. 1,6227 0,6618 0,8065 —-0,00629 0,86 +0,6
Out. -1,2237 0,3722 0,8508 —0,00583 0,86 +0,7
Nov. 3,4986 0,0605 0,6651 -0,00544 0,84 0,8

Dez. 10,8093 0,0278 0,4600 -0,00519 0,83 +0,9

10. Influéncia da temperatura do ar em seres vivos.

A temperatura do ar desempenha um papel muito importante dentre os fatores que con-
dicionam o ambiente propicio aos animais, as plantas e ao préprio Homem.

De uma maneira geral, cada raca ou cultivar tem exigéncias préprias quanto as varia-
¢Oes da temperatura, requerendo uma faixa 6tima, dentro da qual o crescimento e o desenvol-
vimento ocorrem normalmente. Essa faixa situa-se dentro de outra mais ampla, chamada faixa
de tolerancia, cujos limites superior e inferior sdo criticos. Quando a temperatura do ar atinge a
faixa de tolerancia (zona superior ou inferior) as atividades fisiol6gicas do ser comecam a ser
comprometidas. A taxa de crescimento diminui, ou cessa por completo, em fungédo do tempo de
exposicao e do afastamento em relacdo ao limite 6timo correspondente, refletindo-se na produ-
¢do de biomassa. Uma exposicdo a temperatura maior que a maxima toleravel (critica superior)
ou menor que a minima toleravel (critica inferior) € muito prejudicial: os efeitos podem néo ser
reversiveis e, caso a exposicdo seja prolongada, pode levar o organismo a morte.

Nos animais que vivem em regides frias a pele é espessa e os pelos longos e abun-
dantes; a derme é muito irrigada e rica em gordura, protegendo termicamente o organismo. Ja
nos da mesma espécie que habitam climas quentes, a pele é menos espessa, normalmente
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pigmentada e revestida por pelos mais curtos, finos e menos abundantes; a epiderme torna-se
espessa, enquanto a derme se atrofia. Tais fatos revelam a adaptacdo dos animais ao clima,
mediante o desenvolvimento de caracteres que lhe asseguram um intercambio mais eficiente
de energia com o ambiente.

A influéncia da temperatura é tdo importante para certas espécies de aves, por exem-
plo, que as obriga a migrar de suas regifes preferenciais, buscando temporariamente outras
termicamente mais agradaveis, mesmo que situadas a consideraveis distancias.

A temperatura do ar exerce influéncia decisiva no crescimento das plantas. Como foi
dito, a medida que a temperatura se afasta da faixa especifica 6tima, a elongacao € inibida,
chegando a cessar completamente quando certo limite (maximo ou minimo) é atingido. Tam-
bém o desenvolvimento de muitas espécies vegetais esta intimamente relacionado com a tem-
peratura ambiente. O surgimento dos 6rgédos de reproducdo muitas vezes ndo depende apenas
da amplitude térmica a qual esta submetida a planta, mas da alternancia de sua exposi¢ao a
certos valores de temperatura. Essa alternancia é chamada termoperiodo. H4 espécies que
necessitam de um termoperiodo anual, bem definido, que Ihes possibilitem entrar em fase de
repouso vegetativo, sem o que ndo conseguem iniciar a floragcdo. Outras exigem um certo ter-
moperiodo diario, tornando-se a temperatura minima mais importante que 0 comportamento
térmico observado durante o fotoperiodo. E classico o exemplo do tomate, para o qual, se a
temperatura noturna néo estiver dentro de determinada faixa (cerca de 15 a 20 °C) na época
propicia, a floracdo e a frutificacdo sao inibidas. A couve, a cenoura, a beterraba e a cebola,
dentre outras, precisam de um termoperiodo com temperaturas noturnas baixas para desenca-
dear a fase de floragdo. Com a alface, da-se exatamente o contrario: o florescimento é favore-
cido quando o termoperiodo diario local envolve temperaturas elevadas (entre de 21 e 27 °C,
aproximadamente, dependendo da cultivar).

A adaptacdo de cultivares e de racas a faixas de oscilacdo térmica diferentes daquelas
observadas em seu ambiente de origem (normalmente aceitas pelos individuos), constitui uma
dificil e paciente tarefa de aclimatacao, a cargo de melhoristas e geneticistas. Em alguns casos
tém sido desenvolvidas racas e cultivares tolerantes. No Brasil, dentre as culturas de maior
expressao econdmica, o exemplo da soja €, talvez, o mais recente: trazida de regides mais
frias, foi sendo adaptada ao clima tropical brasileiro e hoje sua exploragdo expande-se para o
norte, ganhando o Planalto Central e penetrando no Nordeste.

Quando a aclimatacdo for impraticavel e a lucratividade compensar o investimento,
pode-se apelar para o controle artificial da temperatura, melhorando o nivel de conforto térmi-
co, quer utilizando sistemas de aquecimento ou arrefecimento ambiental, quer explorando de
forma inteligente os recursos naturais do meio. O cultivo em casas de vegetacdo, o sombrea-
mento de culturas e pastagens, as técnicas para prevenir geadas ou minimizar seus efeitos, a
escolha da encosta mais apropriada ao cultivo sob o ponto de vista térmico, a orientacao de
estabulos, pocilgas e outras instalacdes para animais, assim como a adequacao de sua arqui-
tetura, ilustram a possibilidade de tornar o meio, em certas circunstancias, termicamente mais
condizente com as exigéncias dos seres Vvivos.

No que se refere ao género humano, a temperatura também esté intimamente associa-
da a sensacao de conforto fisico. Sabe-se que sob temperaturas elevadas as pessoas normal-
mente tendem a diminuir a atividade motora e intelectual. Uma razoéavel parte do consumo
mundial de energia, debitada aos processos de climatizacdo de ambientes, constata o esforco
do Homem para melhorar as condi¢des reinantes em recintos fechados.
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11. Graus-dia.

A temperatura média do ar a superficie reflete, de certa forma, a disponibilidade de
energia as plantas e isto tem incentivado varios estudiosos a investigar sua relacdo com a rapi-
dez com que se completa o ciclo vegetativo de culturas. Em tais estudos, a temperatura mais
baixa tolerada por uma planta, aquém da qual cessa o crescimento, chama-se temperatura-
limite inferior (t). Reciprocamente, a mais elevada temperatura em que isso se verifica é referi-
da como temperatura-limite superior (ts). Aceita-se que cada cultivar possui temperaturas-limite
(superior e inferior) bem definidas.

Um grau-dia corresponde a ocorréncia, durante um dia, de temperatura do ar 1°C dentro
da faixa térmica adequada ao metabolismo da cultura em estudo, ou seja: acima da temperatu-
ra-limite inferior e abaixo da temperatura-limite superior.

Para o cOmputo dos graus-dia podem ser usados diferentes processos. A titulo de ilus-
tracao seréa reproduzida adiante, por sua simplicidade, a metodologia proposta por Villa Nova et
al. (1972), que leva em conta as temperaturas maxima (tx) e minima (ty) diarias, conhecidas as
temperaturas-limite, superior (ts) e inferior (t;) da cultivar em estudo. Seré&o citadas as situagdes
possiveis, analisando-se um modelo simplificado da curva tipica que representa a variagao
diaria da temperatura do ar (Villa Nova et al., 1972) em um dado local.

Caso l-diasemquety >t ety <ts.

Observando a curva correspondente (Fig. 11.18), verifica-se que a area sob ela equivale,
aproximadamente, a soma da area do triangulo ABC, cuja base € unitaria (1 dia) e a altura é (tx
—ty)/2, com a area do retangulo ACDE, de igual base e tendo por altura ty — t;.

Assim, o nimero de graus-dia (GD), sera:

GD = (ty — t) + (tx — t)/2. (I1.11.1)

0O

aso ll-diasemquety<t ety <ts.

A érea (til sob a curva (Fig. 11.18), obtida por semelhanca dos triangulos (ABC e EBF,
este com base unitaria), permite estabelecer que:

GD = (tx — t)?H{2(tx — tn)}. (11.11.2)

Caso lll -diasem que ty >t e ty > ts.

O raciocinio inicial € idéntico ao da situacao I, mas é necessario subtrair a parte da area
sob a curva que se situa acima da temperatura-limite superior (ts). Usando semelhanca de
triangulos (Fig. 11.18) verifica-se que essa porcéo é dada por (tx — ts) 2{2(tx — t)}.

Logo:
GD = (tx — t) + (tx — th)/2 — (tx — ts) 242 (tx — tn)} (1.11.3)
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Fig. 11.18 - Processo simplificado para cémputo de graus-dia, em quatro situacfes distintas,
em funcdo das temperaturas maxima (tx) € minima (ty) temperaturas-limite, su-
perior (ts) e inferior (1)), exigidas pela planta, segundo Villa Nova et al. (1972).).

Caso IV-diasemquety<tety>ts

Também aqui o raciocinio inicial é semelhante ao adotado na situagdo Il, devendo-se,
igualmente, retirar a por¢do da area mencionada acima. Entéo:

GD = (tx — 1) *A2(tx — t\)} — (tx — ts) 42 (tx — tn)}- (1.11.4)
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Ometto (1981) detalha um método simples que permite estimar as temperaturas-limite
requeridas por uma dada cultivar.

Argumenta-se que cada cultivar exige um determinado niumero de graus-dia para com-
pletar o ciclo vegetativo, o qual constituiria a sua "constante térmica". Assim, conhecida a
"constante térmica" da cultura e as temperaturas maxima e minima diarias esperadas (valores
médios) em determinada &rea, seria facil estimar a duracdo do ciclo vegetativo e estabelecer a
época do plantio em funcdo da ocasido mais interessante para a colheita. Essa técnica, evi-
dentemente, s6 funcionaria a contento naquelas areas em que as médias das temperaturas
maxima e minima (decendiais ou mensais) ndo variassem significativamente de um ano para
outro e cujos valores diarios ndo oscilassem muito em torno do respectivo valor médio.

O conceito de grau-dia que, segundo Chang (1968), vem sendo desenvolvido ha mais
de 200 anos, é susceptivel de inUmeras criticas. A mais séria delas reside no fato da tempera-
tura ambiente ndo ser o Unico fator condicionante do desenvolvimento de uma planta. Logo, a
"constante térmica" deve variar de um local para outro, ou de um ciclo para outro, N0 mesmo
local, o que efetivamente se observa. O conceito de grau-dia também é empregado para
acompanhar o desenvolvimento de animais, particularmente de insetos (Neto et al., 1977).

12. Temperatura do solo.

A permeabilidade da membrana citoplasmatica, a viscosidade do protoplasma e a proé-
pria atividade metabdlica das células das raizes, assim como o crescimento radicular, depen-
dem da temperatura do solo que, desse modo, interfere na absorgdo. As raizes da melancia e
do algoddo herbaceo, por exemplo, quando a temperatura do solo é mantida a 10 °C, conse-
guem absorver apenas 20% da agua que absorvem a 25 °C (Meyer et al., 1965). Também é
notéria a influéncia que a temperatura do solo exerce na germinacgao. Isso ilustra a importancia
do estudo da temperatura do solo, para fins agricolas.

12.1 - Oscilacéao diéaria e anual.

A superficie do solo se aquece principalmente por absor¢cédo de energia solar. Quer du-
rante o dia, quer a noite, ocorrem trocas de calor entre a superficie do solo e a atmosfera, tanto
por conducédo quanto por irradiacdo. Também ha intercambio de calor entre a superficie do solo
e a atmosfera nos processos de evaporacao e condensacdo da agua, assim como, em deter-
minadas areas, como conseqiiéncia da fusédo de gelo ou de neve, existente sobre a superficie.
No interior do solo, o transporte de calor se faz por conducéo e, através da agua, por convec-
¢do. Pode-se, mencionar, ainda, a ocorréncia de reacfes exotérmicas e endotérmicas, pura-
mente quimicas, ou decorrentes da atividade biol6gica de microorganismos telaricos.

A temperatura do solo, tanto a superficie como em qualquer nivel mais abaixo, pode
variar bastante no espaco e com o tempo. De vez que o fluxo de calor no solo é condicionado
principalmente pela absor¢cédo de energia solar a superficie, a oscilacao da temperatura do solo
apresenta um ciclo diario e outro anual, que, embora com uma certa defasagem, acompanham
0s respectivos movimentos aparentes do Sol. Essas defasagens se explicam porque o fluxo de
calor no interior do solo é ralativamente lento. Assim, o instante em que se verifica a temperatu
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ra maxima do solo a uma dada profundidade, acontece algum tempo depois do momento em
que se verificou a temperatura maxima do ar naquele dia. A defasagem é tanto maior quanto
mais profunda a camada que se considere (Geiger, 1980). O mesmo se da em relagdo a tem-
peratura minima do dia. Por outro lado, a amplitude térmica diaria do solo sera tanto menor
quanto maior a profundidade selecionada.

A variacdo diaria da temperatura do solo depende do tipo de cobertura presente a su-
perficie, jA que esta interfere no suprimento de energia oriunda do Sol. Para um dado tipo de
solo, a amplitude térmica diaria, a uma determinada profundidade, é maior quando inexiste ve-
getacao. A presenca de plantas, ou a protecdo da superficie com algum tipo de cobertura
morta (mulching), contribui para reduzir sensivelmente a amplitude térmica diaria do solo (Fig.
[1.19).

oC

SEM VEGETACAO

7 13 19 1 7

oc

o8 | 5 COBERTURA MORTA

27 —
26 —
25—
24— trrrrrrrrrrrrrrrr e
7 13 19 1 7

B O Y B R R B R R R Y

7 13 19 1 7
HORA LOCAL

Fig. 11.19 - Curvas representativas da variacdo da temperatura do solo a diferentes pro-
fundidades (cm) e sob distintas situacdes de cobertura, obtidas por Vianello e
Sandanielo (1984), durante 24 horas, a partir de 7h horas (tempo legal local) de
25/02/83, em Vigosa (20°45'S, 42°51'W).
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Quando se tracam as curvas que representam a distribuicdo vertical da temperatura no
interior solo, ao longo do tempo (Fig. 11.20), verifica-se, claramente, a dire¢éo do fluxo de calor.
Durante o dia, as camadas mais proximas da superficie encontram-se geralmente mais aqueci-
das e o fluxo de calor se d& para baixo. Quase sempre ocorre o inverso a noite.
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Fig. 11.20 - Variacdo da temperatura (°C) em solo ndo vegetado, correspondente ao primeiro
diagrama da Fig. 11.19. Fonte: Vianello e Sandanielo (1984).

12.2 - Aspectos tedricos do transporte de calor no solo

Teoricamente é possivel desenvolver modelos matematicos que permitam estimar a
variacdo da temperatura em um meio, a partir de determinadas suposicdes, desde que sejam
definidas as condic¢@es iniciais e de contorno exigidas a solucao das equacdes diferencias en-
volvidas.

Um modelo simples pode ser aplicado ao solo, a titulo de ilustracdo, partindo das se-
guintes hipéteses simplificadoras:

- 0 meio é homogéneo (o que implica aceitar que sua densidade é a mesma em qualquer
ponto);

- 0 meio é isotrépico (ndo existe direcdo segundo a qual a propagacao do calor ocorra
mais facilmente);

- a conducao do calor se processa sempre no sentido contrario ao do gradiente de tem-
peratura e é proporcional ao valor desse gradiente.

Sera abordado, apenas, o caso especifico do transporte do calor ao longo da vertical.

Admitidas essas condi¢cles, considere-se um determinado volume de controle desse
meio homogéneo, limitado por arestas infinitesimais Ax, Ay e Az, orientadas segundo as dire-
¢Oes dos eixos cartesianos associados ao referencial local. Considere-se que todo o0 meio esta
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sendo aquecido uniformemente em sua face superior (Fig. Il. 21), de tal modo que a temperatu-
ra, a uma dada profundidade, € a mesma em qualquer ponto. Isto equivale a dizer que é nula a

componente horizontal do gradiente de temperatura {(0 T/o x) i + (0 Tloy)j =0}. Assim, o
transporte de calor (Q) se efetua de cima para baixo e depende apenas da componente vertical
do gradiente de temperatura{ (0 T/0z) k =(d T/d z) k }.

Aceitando-se que o fluxo vertical (Fz) de calor é proporcional ao gradiente vertical de
temperatura e ocorre no sentido inverso, tem-se, em médulo:

F, = dQ/dt = — Ko(dT/dz)AxAy, (1.12.1)

onde K; (cal cm?s™ K ™) é a constante de proporcionalidade, chamada coeficiente de difusdo
do calor, ou condutividade calorifica do meio em questéo. Fisicamente, K exprime a quantidade
de calor que, na unidade de tempo, atravessa um cubo de aresta unitaria, na presenca de um
gradiente unitério de temperatura (Geiger, 1980).
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Fig. 11.21 - Paralelepipedo de controle, imerso de um meio homogéneo, aquecido pela face
superior (S), submetida a temperatura Ts. Q indica a dire¢do da propagac¢éo do
calor.

Em geral, o coeficiente de difusdo do calor (K) varia com a composi¢do do material, com
seu teor de umidade e com a dire¢do escolhida, advindo dai a necessidade do indice (z) para
designar a direcao vertical.

A existéncia de um fluxo de calor devera provocar uma variagdo no armazenamento (A)
de energia calorifica dentro do paralelepipedo de controle. H4 duas maneiras diferentes de
calcular a variacdo temporal (taxa) desse armazenamento (dA/dt). A primeira consiste em esta-
belecer a diferenca entre os fluxos de calor que atravessam verticalmente as superficies supe-
rior (S) e inferior (I) daquele paralelepipedo, ja que ndo ha nele nem fontes nem sumidouros de
calor. Entéo:

dA/dt = (F 2)s — (F 2)i.
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Pode-se determinar (F;), a partir de (Fz)s, pois se conhece a profundidade Az e a varia-
¢ado de F; com ela (dFz/dz). Verifica-se, assim, que

(FZ)I = (Fz)s - { d(Fz)/dZ }AZ,
de onde resulta:
dA/dt = — (dFZ/dz)Az.

Agora, lembrando a relacdo 11.12.1 e sendo V = AxAyAz, o volume do paralelepipedo de
controle, tem-se:

dA/dt = — Kz (d°T/dZ?)V. (i)

A outra maneira de obter a taxa de variacdo do armazenamento é em funcado da varia-
¢&0 na temperatura com o tempo (dT/dt), desde que conhecida a densidade (p) do meio e seu
calor especifico (c).

Para o volume (V) considerado, € evidente que:
dA/dt = pVc(dT/dt). (i)
Ilgualando as duas Ultimas expressées, obtém-se:
dT/dt = —(Kz/pc)(d? T/dz?), (1.12.2)

a equacao diferencial que rege a variacdo da temperatura com a profundidade em um meio
homogéneo e isotrépico, uniformemente aquecido em sua face superior.

12.3 - Aplicacéo ao solo.

A equacao diferencial 11.12.2 pode ser aplicada como o mais simples modelo disponivel
para estimar a variacdo diaria e anual da temperatura do solo. Note-se que os resultados de-
correntes de sua aplicacdo podem ser encarados apenas como uma aproximacao da realidade,
ja que os solos nao sdo homogéneos e tampouco isotrépicos.

Utilizando a notacéo T(z,t) para indicar a temperatura do solo a uma dada profundidade
(z) em determinado instante (t), pode-se estabelecer as condi¢cdes de contorno que definem a
variagdo da temperatura na interface superficie-atmosfera. Assumindo que essa variacdo €
sinusoidal, ao longo do dia e do ano, as condi¢bes de contorno que atendem a equacéo 11.12.2
sdo (Montheith, 1973):

T(0,t) =T, + Aosen(W t), (1.12.3)
em que T, e A, simbolizam, respectivamente, a temperatura média e a semi-amplitude da tem-
peratura a superficie. Assim, a temperatura maxima a superficie sera T, + A, € a minima T, —

A,. Verifica-se, também, que se trata de uma func¢éao periddica, cujo periodo de oscilagao (W) é:

- para o intervalo de um dia,
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W = 21/24 h™', com t em horas;
- e para o intervalo de um ano,
W = 21/365 dia™, com t em dias.

Quanto aos detalhes do processo mateméatico envolvido na solugdo da equacdo diferencial
(11.12.2), consulte-se, por exemplo, Tijonov e Samarsky (1972) ou Butkov (1978).

A solucao de 11.12.2 que satisfaz as condi¢des de contorno estabelecidas (11.12.3) é:
T(z,t) =Tg + Azsen(Wt+ L —2z/D). (.12.4)
Os novos simbolos significam o seguinte:

D é um parametro, normalmente designado como profundidade de amortecimento, ex-

presso por
D = { 2Kz/rcW }*Z (1.12.5)
L indica_l 0 ajuste da fase da onda da temperatura e seu valor deve ser escolhido de tal
maneira que
Wt + L — z/D = /2, (1.12.6)

guando t corresponder ao instante em que a temperatura a superficie atinge o valor
maximo.

Az representa a semi-amplitude da onda térmica a profundidade z e equivale a:

Az = Ag exp(=z/D). (11.12.7)

A Ultima relagéo confirma o fato da amplitude térmica, no solo, diminuir com a profundi-
dade. Para z = D a amplitude teérica diminui de e = 0,37 vezes do valor observado & superfi-
cie. Por outro lado, sendo a curva da oscilagdo uma sendide perfeita, o angulo de fase (Wt + A,
— z/D) é constante para qualquer ponto da curva, inclusive para as temperaturas minima e ma-
xima. Partindo de (11.12.6) e diferenciando, encontra-se:

dz/dt = WD, (11.12.8)

que traduz a velocidade com a qual o maximo e o minimo da curva parecem se mover para
baixo.

Paralelamente, substituindo z = 0 (superficie) e z = =D na equagéo 11.12.6 verifica-se,
por diferencga, que o angulo de fase a profundidade z = D esta deslocado do valor = em rela-
¢do a curva a superficie (z = 0). Entdo, a temperatura maxima ocorre a profundidade =D, exa-
tamente quando a minima acontece a superficie e vice-versa.

O calor especifico volumétrico (c) do solo se situa, normalmente, entre 2,0e 2,5Jcm
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°C 1 (0,48 a 0,60 cal cm ™ °C ). N&o existindo dados experimentais, a capacidade calorifica
(pc) do solo, necesséaria ao cémputo de D (11.12.5), pode ser estimada através da formula des-
envolvida por D. A. de Vries, em 1952 (Rose, 1966):

pC = 0,46 fyy + 0,60 fo + fu, (11.12.9)

sendo fy, fo e fw as fracdes volumétricas correspondentes aos minerais, a matéria organica e a
agua, respectivamente. Os resultados (em cal cm™ °C™) teriam uma aproximacdo da ordem de
+5%. Claro esta que fy + fo + fw + fa = 1, sendo f, a fracdo do volume total (aparente) do solo
gue esta preenchida com ar.

O modelo possibilita também estimar a difusividade térmica (Kz/pc) usando, ainda, a
equacéo 11.12.6. Aplicando-a para duas profundidades (z1 e zp), verifica-se que:

Wt1+L-2z1/D=Wty+L- zp/D,

Isolando D, resulta:

D=1/W){(zp-27)/ (to —t1) }- (11.12.10)
Finalmente, usando a relacao 11.12.5, obtém-se a difusividade térmica, ou seja:

Kalpc = (LU2W){ (z2 - 21) / (to - t7) - (1.12.11)

13. Exercicios.

1 - Usando os dados da Tabela 1.2 (proxima pagina), tracar as curvas correspondentes a vari-
acdo dos parametros ali indicados (ano de 1972). Observar que 1mm de chuva corresponde a
queda de um litro de 4gua por metro quadrado da superficie.

2 - Analisar o comportamento das curvas das temperaturas média (t), maxima (tx) e minima (ty)
do ar (obtidas no exercicio anterior) comparando-as com a da radiacdo solar recebida (Q) e
com a da precipitacao.

3 - Verificar o ciclo anual da temperatura do solo as profundidades indicadas e estabelecer as
defasagens correspondentes, comparando-as com a curva da radiacéo solar.

4 - Admitindo que as temperaturas-limite superior e inferior de uma cultivar sédo 30 e 15 °C, res-
pectivamente, computar a quantidade de graus-dia correspondente a cada uma das situagdes
seguintes (valores diarios):

a) ty=31°Cety=18°C;

b) tx=34°Cety=22°C;

C) tx=28°Cety=12°C.

5 - Usando a mesma metodologia, estimar o nimero total de graus-dia referentes aos trés me-
ses consecutivos mais chuvosos para a série de dados da Tabela 1.2, tendo em conta uma
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cultura cujas temperaturas-limite sdo 10 e 30 °C.

TABELA 1.2

MEDIAS MENSAIS DA TEMPERATURA MEDIA DIARIA (tn), MAXIMA (tx) E MINIMA (ty) DO
AR, DAS TEMPERATURAS DO SOLO AS PROFUNDIDADES DE 2 (t,), 10 (t0) E 30 cm (tso),

DA RADIACAO GLOBAL (Q) E TOTAIS MENSAIS DE CHUVA (P),

REFERENTES A

ESTACAO EXPERIMENTAL DE MANDACARU (9926'S, 40026'W, 375m), EM 1972.

més | t,"C tX°C tN°C Q cal t, °C t, °C ty °C | Pmm
cmdia™
Jan. 278 32,3 21,3 506,8 25,6 25,3 25,6 61,0
Fev. 279 324 21,3 527,3 26,4 25,9 26,0 65,0
Mar. 27,1 31,3 21,0 529,9 25,9 25,6 25,9 169,4
Abr. 26,7 304 21,1 465,5 26,0 25,6 26,0 51,4
Mai. 264 30,6 20,4 395,1 24,4 24,5 24,9 5,8
Jun. 258 30,0 19,7 382,6 23,8 23,7 24,3 11,7
Jul. 26,1 31,1 18,9 456,9 23,5 23,2 23,8 2,1
Ago. 27,3 31,6 20,5 464,2 23,7 23,4 23,9 0,4
Set. 283 329 21,3 548,6 24,4 23,9 24,4 0,0
Out. 29,7 34,7 22,8 515,2 25,5 25,0 25,4 2,2
Nov. 30,8 354 23,7 519,4 26,7 26,2 26,5 70,7
Dez. 28,2 326 224 406,7 26,2 26,0 26,6 220,5

FONTE: cortesia do Pesquisador Dagmar Finizola de Sa.
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CAPITULO 1lI

A ATMOSFERA.

1. Composicao do ar.

A atmosfera é o conjunto de gases, vapor d'agua e particulas, constituindo o que se
chama ar, que envolve a superficie da Terra. Ndo existe um limite superior para a atmosfera,
no sentido fisico, verificando-se apenas uma progressiva rarefacdo do ar com a altitude. No
ambito da Meteorologia, geralmente se considera que a atmosfera terrestre possui cerca de 80
a 100 km de espessura. Deve-se ter em mente que essa camada, predominantemente gasosa,
€ muito delgada quando comparada com o raio médio do planeta. De fato, representa apenas
cerca de 1,6% desse raio. A porcdo mais importante da atmosfera, sob o ponto de vista meteo-
rolégico, porém, ndo atinge 20 km de altitude, o que representa apenas 0,3% do raio do pla-
neta. Justifica-se, portanto, a crescente preocupacao em preserva-la.

Sob o ponto de vista termodindmico, a atmosfera € um sistema aberto (ha intercambio
de massa com a superficie terrestre e com o espaco), multicomponente e plurifasico. A fase
dispersante é o ar propriamente dito: uma mistura homogénea de nitrogénio (N,), oxigénio (O5),
argbnio (A), dioxido de carbono (CO,) e outros gases que figuram em pequenas proporgoes,
chamados constituintes menores (Tabela Ill.1), juntamente com o vapor d'agua. As fases dis-
persas, liquida e soélida, estdo representadas por particulas de natureza hidrica ou ndo, em
suspensao ou em queda livre. O estudo das fases dispersas €, por comodidade, feito separa-
damente.

Na analise da composi¢do do ar é conveniente suprimir o vapor d'agua, exatamente
porgue sua concentragdo varia bastante no espa¢o e também no tempo, alterando as propor-
¢Oes dos demais constituintes. Quando se desumidifica o ar, obtém-se o chamado "ar seco". A
composicao média do ar seco é praticamente constante até cerca de 25 km de altitude (Tabela
11.1).

O ar seco pode ser considerado como um Unico gas especial cuja massa molecular
aparente (My) equivale a média ponderada das massas moleculares de seus componentes. A

soma dos produtos da fracdo molar pela massa molecular de cada gas (Tabela 1ll.1), fornece:

Mg = 28,964 g mol™, (1.1.1)
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TABELA 1.1

COMPOSICAO DO AR SECO ATE 25 km DE ALTITUDE

Constituinte Fracdo molar Massa molecular
(% do volume) (g mol™)
Nitrogénio (N,) 78,084 28,013
Oxigénio (Oy) 20,946 31,999
Argbnio (A) 0,934 39,948
Diéxido de Carbono (COy) 0,031 44,010
Nednio (Ne) 0,0018 20,183
Hélio (He) 0,000524 4,003
Cripténio (Kr) 0,00015 83,800
Hidrogénio (H.) 0,00005 2,016
Xenonio (Xe) 0,000008 131,300
Ozobnio (O3) 0,000001 47,998
Radénio (Rn) 6 x 1018 222,
Massa molecular média (aparente) 28,964

FONTE : Goody e Walker (1975).

Eventuais desvios da composicdo média do ar seco sédo devidas, principalmente, as
variac6es observadas na concentracdo do didéxido de carbono (junto a superficie) e do ozénio
(em niveis elevados). Como se trata de constituintes encontrados em pequenas proporgoes,
porém, é evidente que essas flutuacdes ndo séo suficientes para alterar de modo expressivo a
composicao do ar seco e, por conseguinte, também nédo introduzem modificagdes significativas
no valor de Mg. Segundo Murgatroyd et al. (1965), a massa molecular aparente do ar seco

pode ser considerada constante até 90 km de altitude (Tabela 111.2).

Quando se estuda o ar propriamente dito (contendo vapor d'agua), o problema da com-
posi¢cdo torna-se bastante complicado, exatamente devido as flutuagdes espaciais e temporais
observadas na concentracdo de vapor d'agua. Essa questéao, todavia, é facilmente contornada,
tratando-se o ar como sendo uma mistura de apenas dois componentes, 0 ar seco e 0 vapor
d'agua, tal como sera abordado no préximo Capitulo.

2. Importancia dos principais gases atmosféricos.
2.1 - Nitrogénio.

Embora seja o constituinte mais abundante na atmosfera, o nitrogénio, paradoxalmente,
ndo desempenha nenhum papel relevante, em termos quimicos ou energéticos, nas vizinhan-
cas da superficie terrestre. Na alta atmosfera, no entanto, esse gas absorve um pouco de
energia solar de pequeno comprimento de onda (no dominio do ultravioleta), passando a forma
atbmica.

Deve ser esclarecido que, em geral, o nitrogénio presente na molécula de varios com-
postos organicos vegetais (proteinas) ndo é oriundo da atmosfera, mas do solo. Sdo conheci
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dos apenas alguns seres vivos que tém capacidade de fixar esse elemento quimico a partir do
nitrogénio atmosférico. Citam-se, dentre estes, algumas algas, as rizobactérias (frequiente-

mente encontradas nos nddulos das raizes de plantas da familia Leguminosae) e determinados
microorganismos do solo (Mayer, 1970).

TABELA 111.2

VARIACAO DE PROPRIEDADES DO AR COM A ALTITUDE.

altitude presséao Temperatura densidade L.P.M.* Ma
(km) (at) © (kg m®) (cm) (g mol™)
10 2,62x10% 223 4,14x101  1,96x10° 28,96
20 5,45x107° 217 8,82x10°%  9,15x10° 28,96
30 1,18x10%2 227 1,84x10%  4,41x10™ 28,96
40 2,83x102 250 4,00x10°  2,03x10° 28,96
50 7,88x10* 271 1,03x10°  7,91x10°3 28,96
60 2,22x10* 256 3,06x10%  2,66x1072 28,96
70 5,45x107° 220 8,75x10°  9,28x1072 28,96
80 2,05x10° 181 2,00x10°  4,07x10* 28,96
90 1,62x10° 181 3,17x10°% 2,56 28,96
100 2,97x10” 210 4,97x10” 1,63x10 28,88
110 7,25x108 257 9,83x10®%  8,15x10 28,56
120 2,49x10°% 349 2,44x10%  3,23x10? 28,07
130 1,20x10® 534 7,59x10° 1,02x10° 27,58

* L.P.M. é o livre percurso médio das moléculas.

FONTE: Murgatroyd et al. (1965)

2.2 - Oxigénio e ozdnio.

O oxigénio desempenha um papel essencial, do ponto de vista da Biologia: torna possi-
vel a vida aerdbia na Terra. A ele se deve a oxidacdo de compostos organicos, através do pro-
cesso fisioldgico da respiracdo. Além disso, possibilita a formacao de ozénio na atmosfera.

Na alta atmosfera o oxigénio molecular (O,) se dissocia quando absorve energia ultravi-
oleta proveniente do Sol. A energia que provoca a fotodissociacao do oxigénio molecular pos-
sui comprimento de onda entre 1,3x10™* e 2,0x10™ cm, aproximadamente. Entéo:

O, + radiacao ultravioleta = O + O.

Os atomos de oxigénio, assim formados, podem se combinar entre si ou com moléculas
ou atomos de outros constituintes atmosféricos. Para a formacéo de ozénio a combinacéo se
processa da seguinte forma:
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O+0+M =0,+M
0,+0+M =03+ M.

A presenca da molécula (M) de um gas qualquer é importante para absorver a energia
quimica liberada durante a combinacdo. Sem ela o produto final seria instavel e tornaria a se
dissociar (Fleag e Bussinger, 1963). A essa liberacdo de energia € que se atribui o aqueci-
mento da atmosfera observado em torno dos 50 km de altitude.

As reacdes apresentadas ocorrem em niveis elevados, sendo a Ultima delas responséa-
vel pela formacao de quase todo o 0zénio presente no ar. As descargas elétricas que se verifi-
cam na atmosfera também produzem oz6nio, mas a quantidade formada é insignificante quan-
do comparada aquela devida ao processo de recombinacéo fotoquimica (Retallack, 1971).

O ozdnio é encontrado desde niveis préximos da superficie terrestre até cerca de 100
km de altitude. A camada compreendida entre 10 e 70 km, por ser a mais rica em o0zdnio, é
conhecida como ozonosfera. A concentracdo desse gas varia com a latitude e, em uma dada
latitude, com a época do ano, com a hora do dia e, ainda, com a maior ou menor atividade do
Sol. Quando se considera a média espacio-temporal para todo o planeta, a maior concentracado
de O3 se situa em torno de 35 km de altitude (Dobson, 1968).

O ozbnio é um gas instavel. Ao absorver radiacao solar ultravioleta, de comprimento de
onda compreendido entre 2,3x10™* cm e 2,9x10™ cm, se dissocia, produzindo uma molécula e
um atomo de oxigénio.

Estudos da distribuicdo de ozénio na atmosfera revelam haver um equilibrio entre os
processos naturais de génese e destruicdo desse gas, ja que sua concentracdo média vinha se
mantendo praticamente constante e no nivel conveniente aos seres vivos. Além da fotodissoci-
acao, o mais eficiente processo ozonolitico, ha outros mecanismos naturais de destruicdo des-
se gas. Parte do O; gerado na alta atmosfera difunde-se para baixo, atingindo a camada justa-
posta a superficie. No entanto, a quantidade de radiacao ultravioleta que chega a esse nivel é
pequena (pois foi quase completamente absorvida pelo préprio 0zénio, antes mesmo de atingir
20 km de altitude), ndo sendo suficiente para dissociar todo 0 gas que migra para a camada
mais baixa. Desse modo, o ozénio tenderia a se acumular junto a superficie, o que néo se veri-
fica por causa da acdo ozonolitica da fumaca e da vegetacao (Dobson, 1968). Esse efeito con-
tribui para manter a quantidade de Oz em um nivel estavel, de tal maneira que sua concentra-
¢do oscila muito pouco em torno da média.

O equilibrio assegurado pelos processos naturais de formacéo e destruicdo do ozénio é
muito delicado pois, se todo o 0zbnio atmosférico fosse concentrado junto a superficie, sob
pressédo e temperatura normais, formaria uma camada com apenas 3 mm de espessura.

Gracas as propriedades radiativas que possui, 0 0z6nio se torna um dos mais impor-
tantes gases da atmosfera terrestre. Sabe-se que o excesso de radiacdo solar ultravioleta, que
passaria a atingir a superficie terrestre, caso a concentracdo de oz6nio diminuisse, causaria
grandes queimaduras na epiderme dos seres vivos, aumentando drasticamente a incidéncia de
cancer de pele. Por outro lado, se a concentracdo de 0z6nio aumentasse a ponto de absorver
totalmente a radiacéo ultravioleta oriunda do Sol, ndo haveria formacdo de vitamina D no orga-
nismo animal e, como conseqliéncia, estaria seriamente comprometida a fixacao do célcio e do
fésforo, indispensaveis a formacédo do tecido 6sseo.
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Os conhecidos perigos advindos do desequilibrio, causado pelo Homem, nos processos
naturais de formacao e destruicdo do ozdnio, tém provocado protestos e movimentos de alerta
em muitos paises do mundo. A constante poluicdo atmosférica por substancias quimicas alta-
mente eficazes em destruir ozénio, como o cloro-fluor-carbono (CFC) usado em sprays e o0 gas
freon, empregado na industria de refrigeracdo, bem como a liberagdo continua de fumaca,
igualmente ozonolitica, por aeronaves que trafegam na alta atmosfera, tém sido as principais
causas apontadas como responsaveis pela comprovada reducdo da quantidade normal de
oz6nio na atmosfera, denunciadas e combatidas por grupos interessados em preservar 0 am-
biente adequado a vida.

2.3 - Vapor d'agua.

A concentracdo de vapor d'agua na atmosfera embora relativamente pequena, pois difi-
cilmente ultrapassa 4% em volume (Miller, 1971), é bastante variavel e, em geral, diminui com
a altitude. Em regides tropicais quentes e umidas, por exemplo, o vapor d'dgua pode ser en-
contrado, proximo a superficie, em uma proporcado tdo alta quanto 40 g por quilograma de ar
seco; nas zonas polares frias e secas, essa cifra pode cair para cerca de 0,5 g. kg ™.

Apesar de sua baixa concentracdo, o vapor d'agua é um constituinte atmosférico im-
portantissimo por interferir na distribuicdo da temperatura: em primeiro lugar, porque participa
ativamente dos processos de absorgdo e emissao de calor sensivel pela atmosfera; em segun-
do, atua como veiculo de energia ao transferir calor latente de evaporacédo, de uma regiao para
outra, o qual € liberado como calor sensivel, quando o vapor se condensa.

Além disso, deve-se ressaltar que o vapor d'dgua € o Unico constituinte da atmosfera
que muda de estado em condi¢cBes naturais e, em conseqiéncia disto, € o responsavel pela
origem das nuvens e por uma extensa série de fendmenos atmosféricos importantes (chuva,
neve, orvalho etc.). Sua propor¢do na atmosfera determina o nivel de conforto ambiental.

2.4 - Gas carbbnico.

Do total de di6xido de carbono existente na Terra, cerca de 98% se encontra dissolvido
na agua dos oceanos, sob a forma de bicarbonato (Linacre e Hobbs, 1977); quase todo o res-
tante esta na atmosfera, onde sua concentracéo oscila muito pouco em torno de 0,5 g por qui-
lograma de ar. Essa concentracdo, porém, pode aumentar consideravelmente nas vizinhancas
dos grandes parques industriais e dos conglomerados urbanos de maior porte.

H& um intercambio continuo de gas carbbnico entre a atmosfera e os seres vivos (respi-
racdo e fotossintese), os materiais da crosta (combustdo e oxidagédo) e os oceanos. Cerca de
90% dos principais constituintes vegetais ndo provém do solo, mas da atmosfera, através da
atividade fotossintética. O carbono, integrante das moléculas sintetizadas pelos vegetais pro-
vém do gés carbdnico atmosférico. O CO, também desempenha um papel de destaque na
energética do sistema globo-atmosfera, absorvendo energia solar e terrestre de determinados
comprimentos de onda. Por outro lado, emite energia em direcdo a superficie terrestre, como
seré oportunamente comentado.
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3. Variacao vertical de propriedades da atmosfera.

Em valores aproximados pode-se dizer que 50% da massa total da atmosfera advém
do ar existente nos primeiros 5 km de altitude; abaixo de 10 e de 20 km concentram-se, res-
pectivamente, 75 e quase 95% do ar existente (Tabela Ill.2). Essa progressiva rarefacdo do ar
ao longo da vertical é que torna impossivel estabelecer um limite fisico externo para a atmosfe-
ra. A 120 km de altitude, por exemplo, o livre percurso médio das moléculas é estimado em
cerca de trés metros, mas ainda ha atmosfera !

Diversas tentativas foram feitas no sentido de dividir a atmosfera em camadas aproxi-
madamente homogéneas no que concerne as suas propriedades fisicas, o que tornaria mais
facil seu estudo. O critério atualmente aceito fundamenta-se na variacdo da temperatura do ar
com a altitude. Essa variacdo é expressa pelo pela componente vertical do gradiente térmico
(conforme se viu no Capitulo 1) com sinal trocado e é representada por I'. Assim:

I= —nyT =-0Tl0z.

As derivadas parciais foram usadas para indicar que a temperatura também depende
das coordenadas horizontais. Como se observa, a variacdo vertical de temperatura € negativa
se a temperatura diminui com a altitude e positiva ho caso contrario.

E possivel tracar (em um diagrama T, z) a curva que representa a variacdo vertical da
temperatura do ar. Os pontos de inflexdo dessa curva traduzem mudancas do sinal do gradi-
ente térmico vertical (Fig. 11l.1). As camadas onde nédo ha variacdo da temperatura com a altitu-
de (I" = 0) séo ditas isotérmicas.

De conformidade com o critério térmico, a atmosfera esta dividida em quatro camadas,
aproximadamente homogéneas (troposfera, estratosfera, mesosfera e termosfera), separadas
por trés zonas de transicao (tropopausa, estratopausa e mesopausa). No estudo dessas cama-
das ndo se pode perder de vista que se esta diante de um meio fluido e, assim, ndo se deve
esperar que existam limites definidos entre elas. Tampouco pode ser esquecido que o critério
térmico se baseia na distribuicdo vertical média da temperatura do ar, observada em todo o
planeta (Fig. lll.1, painel superior). Isto quer dizer que, em um dado instante e regido da at-
mosfera, as condicdes reais podem ser bastante diferentes das correspondentes a média pla-
netaria. Por exemplo: na troposfera, em geral, a temperatura do ar diminui com a altitude ( I" >
0) mas nao raro verifica-se a presenca de uma camada onde ha uma variacdo vertical de tem-
peratura positiva (a temperatura aumenta com a altitude), caracterizando o que se conhece por
camada de inverséo.

3.1 - Troposfera e tropopausa.

A troposfera, justaposta a superficie terrestre e por ela aquecida, € a mais importante
das camadas da atmosfera, sob o ponto de vista da Meteorologia. Na troposfera se concentram
cerca de 3/4 da massa total da atmosfera e quase todo o seu vapor d'agua. Esta Ultima cir-
cunstancia lhe torna o ambiente natural de praticamente todas as nuvens e dos fenémenos
meteoroldgicos direta ou indiretamente decorrentes da presenc¢a do vapor d'agua no ar.
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Fig. lll.L1 - Estrutura vertical média da atmosfera, segundo o critério térmico (acima) e
alguns processos fisicos e fendmenos importantes (abaixo).

Em termos médios para todo o planeta, a temperatura do ar diminui com a altitude cerca
de 6,5 °C km™ na troposfera (Fig. 11l.1). Esse fato é coerente, pois 0 aquecimento do ar se efe-
tua basicamente por conducdo, em contacto com a superficie terrestre aquecida pelo Sol. As
sondagens aeroldgicas, no entanto, geralmente revelam valores de variacdo vertical da tempe
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ratura diferentes de 6,5 °C km™ (Fig. 111.2), indicando que essa distribuicdo é bastante afetada
por situacdes locais (a troposfera mantém-se em continua interacdo com a superficie). Alias,
quando se observa a curva que representa a variacdo da temperatura com a altitude, em uma
sondagem especifica, € comum a presenca de inversfes térmicas e até de camadas isotérmi-
cas, em geral pouco espessas.
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Fig. Ill.2 - Variacdo da pressdo e da temperatura com a altitude em Floriano (6°46' S, 43°
02' W), em 08/07/69, 12:00 TMG, segundo Varejao-Silva (1972).

O aquecimento basal da atmosfera proporciona o desenvolvimento de correntes aéreas
verticais (ascendentes e subsidentes) que provocam transferéncia covectiva de calor e de va-
por d'agua para niveis mais elevados da troposfera. A rugosidade natural da superficie, devido
a resisténcia que oferece ao vento, gera turbuléncia (maior sobre os continentes que sobre o0s
oceanos), contribuindo para acelerar, ainda mais, a transferéncia vertical de calor e de vapor
d’adgua.

O campo médio da temperatura na atmosfera, para janeiro e julho, consta da Fig. 111.3.

Analisando-o0 percebe-se que as isotermas sdo aproximadamente paralelas a superficie da
Terra.

A velocidade do vento, em geral, aumenta com a altitude na troposfera, atingindo valo-
res maximos perto da tropopausa. Proximo aquela zona de transicdo podem ser encontradas
faixas sinuosas e quase horizontais, com cerca de 1 km de espessura, onde a velocidade do
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vento facilmente ultrapassa 150 ou 200 km h . Tais faixas, com largura da ordem de 100 km e
comprimento de alguns milhares de quildmetros, sdo conhecidas como correntes de jato.
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Fig. 111.3 - Seccao meridional da atmosfera mostrando a distribuicdo média da temperatura
(K) em janeiro (acima) e em julho (abaixo), segundo Lorenz (1964).

A espessura da troposfera (e, portanto, a altitude da base da tropopausa), varia com a
latitude e com a época do ano. Nos pélos, oscila entre um minimo de 6 km no inverno e um
méaximo de 10 km no verdo, em média. As correspondentes altitudes para a zona tropical séo
de 15 e 18 km, aproximadamente (Fig. Ill.4). Grandes perturba¢g8es atmosféricas (como os ci-
clones) podem estar associadas a elevacao ou a reducao da espessura da troposfera.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



108

INVERNO VERAO
20
3
2 - f 2 :
’E\lo @
X 1 .\ /
o JATO JATO
-]
E
i
<0
900 600 300 00 300 60©° -900

Fig. l1l.4 - Esquema da variagdo anual da altitude da tropopausa da Regido Polar (1), das
latitudes médias (2) e da Regido Tropical (3) com a latitude.

A tropopausa, regido de transic&o entre a troposfera e a estratosfera, se caracteriza por
uma ou mais inflexbes na curva que representa a variagdo da temperatura com a altitude (Fig.
[11.1). Um pouco mais acima h& uma tendéncia a isotermia (I'=0). Nas vizinhancas das latitudes
de 30° e de 60° a tropopausa pode apresentar-se tdo difusa (o gradiente vertical de temperatu-
ra vai tendendo a zero suavemente) que se torna dificil sua identificagdo em uma sondagem
(Fig. 111.3).

3.2 - Estratosfera e estratopausa.

A estratosfera estende-se, para além da tropopausa, até cerca de 50 km de altitude. De
um modo geral, tem sido observada uma zona aproximadamente isotérmica, correspondendo
aos seus primeiros 20 km. A partir dai a temperatura do ar passa a aumentar com a altitude (T’
< 0). A inclinagdo da curva temperatura-altitude (Fig. lll. 1) revela que esse aumento é mais
suave até 30 km de altitude, em média.

O progressivo aquecimento do ar com a altitude, observado na porgao superior da es-
tratosfera, € devido a liberacdo de energia no processo de formacao do ozénio.

Inicialmente se imaginava que a estratosfera fosse uma camada estratificada (dai seu
nome). Hoje, encara-se como bastante complexa a dindmica dessa camada, ainda pouco estu-
dada, face as dificuldades encontradas na obtencdo de dados. Na Regido Tropical, tem sido
constatada uma alternancia na componente zonal (leste-oeste) do vento, a qual inverte a dire-
¢do a cada intervalo de aproximadamente 26 meses (Hastenhrath, 1985). Esse fenbmeno é
conhecido como oscilagdo quase bianual do vento (Fig. IlIl.5) e tem sido observado em varias
localidades. Também foram constatadas correntes de jato estratosféricas, sendo a mais estu-
dada a que se situa a 40 km de altitude, nas proximidades de 70° N, conhecida como corrente
de jato da noite polar.

A estratopausa justap8e-se ao topo da estratosfera, sendo caracterizada por um gradi-
ente vertical de temperatura quase nulo. A média planetaria da temperatura do ar, nessa faixa,
¢é da ordem de 0°C.
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Fig. l1l.5 - Série temporal do perfil dos desvios, em relacdo a média, da componente zonal
do vento (isotacas a cada 10 m s™) na estratosfera tropical. As areas azuis indi-
cam que a componente zonal é de oeste (W).

3.3 - Mesosfera e mesopausa.

A mesosfera, menos conhecida ainda que a estratosfera, se estende dos 50 aos 80 km
de altitude aproximadamente, apresentando gradiente vertical médio de temperatura negativo
(T > 0) indicando que a temperatura volta a diminuir com a altitude. Em seu limite superior a
temperatura do ar é estimada em -95 °C.

Na mesosfera o ar é praticamente isento de vapor d'agua e sua composi¢ao pratica-
mente ndo difere da do ar seco, observada nas camadas inferiores. Ali o estado de rarefacdo
do ar é muito acentuado, como se depreende pela analise de sua densidade (Tabela 1ll.2).
Apesar disso, 0s meteoritos, que penetram na mesosfera em alta velocidade (10 a 70 km s™);
normalmente entram em incandescéncia devido ao atrito com o ar, provocando a fusdo de sua
matéria e originando as conhecidas estrelas cadentes. Apenas 0s maiores conseguem chegar
a superficie do planeta.

Acima da mesosfera estende-se uma camada aproximadamente isotérmica, que pode
ultrapassar 10 km de espessura: a mesopausa. Nessa faixa € que se formariam as chamadas
nuvens noctilucentes, visiveis, em certas ocasifes, nas regides proximas ao Pdélo Norte, quan-
do o Sol se encontra 10 a 15° abaixo do plano do horizonte do observador.

3.4 - Termosfera.

A termosfera se situa para além dos 90 km de altitude e se caracteriza por um continuo
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aumento da temperatura média do ar com a altitude. Deve-se ressaltar, porém, que 0 conceito
de média tem um significado muito restrito nessa regido: entre o dia e a noite a temperatura do
ar pode oscilar, ali, varias centenas de graus em torno do valor médio (Dobson, 1968). Essas
temperaturas ndo sdo medidas diretamente, mas estimadas a partir da pressdo e da massa
especifica, ja que o grau de rarefacao local ndo possibilita 0 uso de processos termométricos
convencionais. A cerca de 120 km de altitude, por exemplo, a densidade do ar é estimada em

0,00002 g m=® (Murgatroyd et al., 1965). Tais condicées de rarefacdo sdo muito melhores que
as obtidas nas mais sofisticadas camaras de vacuo atualmente em uso.

3.5 - lonosfera.

Em decorréncia da fotodissociacdo, a concentracdo de ions aumenta com a altitude na
atmosfera superior, advindo dai o termo ionosfera a ela aplicado. A ioniza¢do comeca a ocorrer
por volta de 60 km de altitude.

Muito embora os dados disponiveis tenham um acentuado grau de incerteza, as obser-
vacoes realizadas insinuam que cerca de 65% do oxigénio encontra-se dissociado aos 130 km
de altitude. A presenca de ions na atmosfera superior esta relacionada com a existéncia de
elétrons livres mas, segundo Dobson (1968), o niumero de ions deve ser inferior ao de atomos
neutros. Isso é justificavel porque, sendo os ions eletricamente carregados, facilmente colidem
e interagem.

Quando se considera a concentracao de elétrons livres, a ionosfera é dividida em trés
regides (Boischot, 1966):

REGIAO D - situada de 60 a 90 km de altitude, com concentracdo da ordem de 10° elé-
trons por centimetro cubico;

REGIAO E - entre 90 e 160 km de altitude, com o maximo de concentracao, da ordem
de 10° elétrons por centimetro cubico, situado entre 110 e 120 km; e a

REGIAO F - acima de 160 km de altitude, com dois maximos de concentracdo de elé-
trons livres (o da sub-camada F;, com 5x10° cm3, situado em torno de 200
km e o da sub-camada F,, com 10° cm?, localizado a cerca de 300 km de
altitude).

A ionosfera pode absorver ou refletir ondas de radio, dependendo da freqiiéncia da
emissao radiofénica e da densidade de elétrons livres. Exerce, por isso, um papel importante
na radio-comunicacdo, facilmente perceptivel a noite, ocasido em que o desaparecimento do
maximo correspondente a regiao D, permite que as ondas sejam refletidas pelas regifes E e F,
mais elevadas, melhorando bastante a qualidade da recepcdo de emissoras distantes. Algu-
mas estagcbes transmissoras, interessadas em propagacfes especificas para determinadas
regibes da Terra, usam a propriedade refletora da ionosfera. Durante o dia, porém, a regido D
absorve grande parte da energia associada as ondas radiofénicas, tornando mais débeis os
sinais recebidos por reflexao.

Eventuais mudancas subitas na atividade solar (erupcdes solares) provocam alteracdes
apreciaveis na densidade de elétrons livres da ionosfera e podem causar um colapso nas co-
municacdes via radio. Tais distUrbios, designados por tempestades magnéticas, séo atribuidos
ao fluxo anémalo de particulas eletricamente carregadas procedentes do Sol.
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A Terra possui, ainda, duas camadas exteriores, ditas cinturdes de radiacdo de Van
Allen, o mais préximo dos quais situa-se a cerca de 3600 km de altitude acima do equador
magnético terrestre (Vila, 1971). Esses cinturbes se compdem de particulas subatémicas dota-
das de elevada energia, principalmente elétrons. Os cinturGes magnéticos de Van Allen prote-
gem a superficie terrestre do incessante bombardeio de raios césmicos vindos do espaco, al-
tamente nocivos aos seres Vivos.

As descargas solares de particulas eletricamente carregadas, atingem os cinturdes de
radiacdo de Van Allen, sendo capturadas e atraidas na direcdo dos po6los magnéticos da Terra.
Por ocasiao das tempestades magnéticas, o fluxo de particulas solares torna-se anormalmente
elevado e sua interacdo com o oxigénio e o nitrogénio atbmicos. na alta atmosfera, nas proxi-
midades dos pélos magnéticos, pode provocar a emissdo de energia visivel (luminescéncia),
originando as chamadas auroras polares. Esse fendmeno € visto sob a forma de colunas, ar-
cos, manchas e cortinas coloridas.

4. Pressdo atmosférica.

Denomina-se pressdo atmosférica (p) ao peso exercido por uma coluna de ar, com sec-
¢ao reta de area unitaria, que se encontra acima do observador, em um dado instante e local.
Fisicamente, representa 0 peso que a atmosfera exerce por unidade de area.

O estudo da pressao atmosférica € muito importante bastando lembrar que, sendo o ar
um fluido, sua tendéncia € movimentar-se em direcdo as areas de menor pressdo. Daqui de
depreende que o movimento da atmosfera esta intimamente relacionado com a distribuicdo da
pressdo atmosférica, muito embora existam outras for¢as intervenientes, que modificam bas-
tante a tendéncia inicial do ar de mover-se diretamente para as regides onde a pressao estiver
mais baixa.

4.1 - Equacdao do equilibrio hidrostatico.

Em condicBes atmosféricas normais (nao perturbadas), a componente horizontal do
movimento do ar (vento) é da ordem de 10 m s™*. Nessas mesmas condicdes, a velocidade da
componente vertical é de apenas um milésimo da horizontal, isto é: tem ordem de magnitude
de 1 cm s (Holton, 1979). Assim sendo, costuma-se aceitar, em primeira aproximacao, que a
componente vertical do movimento do ar é negligenciavel quando comparada a horizontal, as-
sumindo-se que a atmosfera estd em equilibrio. Qualquer desvio em relagcdo a essa hipotese,
tal como acontece no interior de uma nuvem de grande desenvolvimento vertical, por exemplo,
torna-se objeto de estudo especifico, o qual leva forcosamente em conta a condicdo de nao
equilibrio.

Assumindo-se a condi¢do normal de equilibrio da atmosfera, sejam p e p + dp as pres-
sbes reinantes em dois niveis de altitude z e z + dz, respectivamente. Esses niveis devem estar
bastante proximos e situados na mesma coluna atmosférica (Fig. 111.6). A pressédo no nivel z
{representada por p(z)} sera igual & soma da presséo reinante no nivel z + dz {representada
por p(z + dz)} com a contribuicao (C) devida a camada de espessura dz. Analiticamente:
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Fig. lll.6 - Coluna atmosférica de espessura infinitesimal, tendo &rea da secc¢éao reta unita-
ria (p designa a pressao e z a altitude).

p(z) = p(z+dz) + C
p=p+dp+C
-dp=C.

Sendo A a area da seccéo reta da coluna, o volume da camada serd Adz. Entdo, se g
designar a aceleragdo da gravidade e p a densidade do ar, é evidente que:
C = pg Adz/A = pgdz.

Combinando as duas relacdes anteriores, verifica-se que a pressao diminui quando z
aumenta, ou seja:

dp = —pgdz. (1n.4.2)

Esta é a conhecida equacdo da hidrostatica, que rege a distribuicao vertical da pressao
num fluido em equilibrio. Na atmosfera, porém, a pressédo nédo varia apenas na direcao vertical.
Normalmente, verificam-se varia¢cdes também na direcao das coordenadas horizontais usadas.
Para aplicacbes mais gerais, portanto, as diferenciais totais que figuram na relacdo anterior
devem ser substituidas por diferenciais parciais, ficando:

op=-pgoz. (11.4.2)

A despeito de sua aparente simplicidade a equacao do equilibrio hidrostatico ndo pode
ser usada para obter a pressdo atmosférica reinante em um dado local e instante. De fato, a
sua integracdo exige que se conheca a distribuicdo vertical da aceleragdo da gravidade (ape-
nas teoricamente conhecida) e, também, a variacdo da massa especifica do ar com a altitude
(z), em toda a coluna atmosférica acima do local em questao. Infelizmente a determinacédo da
massa especifica do ar ndo € incluida na rotina de trabalho das estacBes de prospecc¢ao aero-
l6gica, exatamente por ser muito dificil de efetuar.

Face a impossibilidade de aplicar a equacdo do equilibrio hidrostatico diretamente a
atmosfera, a pressao atmosférica devera ser obtida por outro processo.
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4.2 - Determinacao da presséo atmosférica.

Em 1643, mediante uma experiéncia bem simples, E. Torricelli mostrou que a presséao
atmosférica é capaz de compensar a pressao reinante na base de uma coluna de mercurio
(Hg), mantida em equilibrio. Estava inventado o bardémetro (Fig. 111.7), instrumento que, com
alguns melhoramentos, constitui, ainda hoje, 0 meio mais preciso de determinar a pressao at-
mosférica. A descri¢cdo dos principais tipos de bardbmetro em uso sera objeto do préximo tépico.

A descoberta de Torricelli permite aplicar a equacdao 111.4.1 a coluna (de altura h) do ba-
robmetro, assumindo-se que a densidade do mercurio (py) € a aceleragdo da gravidade (g),
mantém-se constantes ao longo dela. Essa hip6tese nao introduz erro apreciavel pois, 0 maxi-
mo valor de h (que se observa exatamente a superficie terrestre) flutua pouco em torno de 76
cm. Entdo, se a pressao atmosférica (p) € igual aguela decorrente da coluna de mercurio, veri-
fica-se que:

h
p=—pug| dh=pygh (111.4.3)

onde h refere-se a distancia vertical entre o topo da coluna e o plano definido pela superficie do
mercurio na cisterna (Fig. 111.7).

@
T

menisco
L

o

Fig. lll.7 - Esquema de um barémetro convencional, mostrando a escala (E), a cisterna ou
cuba (C), o tubo (T) e a altura (h) da coluna de mercdurio.

Deve-se notar que a altura da coluna barométrica ndo depende s6 da pressao mas,
também, da temperatura. De fato, tanto o mercudrio, como as demais partes metalicas (cisterna
e escala) e de vidro (tubo) dos barbmetros convencionais, se dilatam ou se contraem em fun-
¢do de mudancas na temperatura ambiente. Por isso mesmo, barbmetros de mercurio subme-
tidos a mesma pressao atmosférica, mas sob distintas temperaturas, ostentam colunas com
alturas diferentes. Por outro lado, a altura da coluna barométrica depende, também, do valor
local da aceleracdo da gravidade, como mostra a equacéo 111.4.3. Para contornar essas dificul-
dades, os bardmetros de mercurio tém sua escala confeccionada de modo que fornegam valo-
res corretos da pressdo apenas quando colocados sob temperatura de 0 °C e aceleracédo da
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gravidade de 980,665 cm s? (chamadas condi¢es-padrdo para fins barométricos). Quando
tais condicbes ambientais ndo sdo satisfeitas, 0 que € o caso mais freqlente, € necessario
aplicar correcdes ao valor de h lido na escala (chamado de leitura barométrica), para que se
obtenha a presséo real.

Durante muito tempo costumou-se exprimir a pressao atmosférica em termos da altura
da coluna de mercurio, adotando-se o milimetro de mercurio (mmHg) como unidade. As unida-
des recomendadas, para exprimir a pressédo sao o pascal (Pa) e o milibar (mb), esta inclusive
para intercambio internacional de dados (O.M.M., 1971):

1mb=10%dyncm ?=10°Nm 2?=10%Pa. =1 hPa (11.4.4)

Considerando as condi¢Ges-padrédo de temperatura (0 °C) e de aceleracéo da gravidade
(980,665 cm s ") e, ainda, que a presséo normal corresponde a 76cm de coluna barométrica,
pode-se aplicar a equacao Il11.4.3 ao barébmetro. Lembrando que a densidade do mercurio
aquela temperatura é de 13,5951 g cm “3, tem-se:

p = 980,665 x 13,5951 x 76 dyn cm "2 = 1013,25 mb. (111.4.5)

Entdo, uma atmosfera (1 at) corresponde a 760 mmHg, a 1013,25 mb ou a 101325 Pa,
ou a 1013,25 hPa. A partir dessa correspondéncia, as seguintes equivaléncias ficam estabele-
cidas:

1 mmHg = 1,33322 mb = 1,33322 hPag; (111.4.6)

1 mb = 1 hPa = 0,75006 mmHg. (111.4.7)

4.3 - Bardmetros.

Os barébmetros dividem-se em dois grandes grupos, de acordo com o principio de funci-
onamento: os de mercurio e os aneroides.

4.3.1 - Barobmetros de mercurio.

Os barémetros de mercurio sdo constituidos de um tubo de vidro, com cerca de 90 cm
de comprimento, cuja extremidade aberta esta situada no interior de um recipiente (a cuba, ou
cisterna). Quando o instrumento se encontra em perfeitas condi¢cdes de operagdo, ha vacuo na
parte superior do tubo e 0 mercurio ocupa sua por¢ao inferior e grande parte da cuba. O tubo
de vidro é protegido por um cilindro de metal, acoplado a cuba (Fig. I11.8) e dotado de um visor,
através do qual pode ser vista a extremidade da coluna de mercurio, 0 menisco. Gravadas no
cilindro, junto ao visor, h4 uma escala graduada em milibares e outra em milimetros (inteiros).
As fracdes sdo obtidas com o auxilio de um ndnio, ou Vernier, cuja posicdo pode ser ajustada
(através de uma cremalheira) de modo a tangenciar o menisco, permitindo efetuar leituras com
aproximacao de décimos. Finalmente, um termdmetro encontra-se acoplado ao corpo do ins-
trumento.
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Fig. 111.8 - Bardbmetros do tipo Kew (esquerda) e Fortin (direita), cujo mecanismo de ajuste
da escala ao zero é visto em detalhe.

Os barébmetros de mercurio sdo fabricados de modo que fornecam leituras corretas
apenas se submetidos as condi¢Ges-padrdo de temperatura (0 °C) e aceleracdo da gravidade
(980,665 cm s?). No entanto, mesmo sob essas condicdes, qualquer variacdo na presso at-
mosférica acarreta a mudancga do nivel do mercurio no interior da cuba, o qual serve de refe-
réncia para se determinar a altura da coluna barométrica. Uma vez que as escalas sao fixas e,
portanto, ndo podem ser ajustadas aquele nivel, duas solu¢cbes foram adotadas pelos Fabri-
cantes:

- a escala é construida com divis6es proporcionais a varia¢cdo no nivel do mercurio da
cuba, compensando, automaticamente, o deslocamento do zero da escala; e
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- 0 nivel do mercurio contido na cuba pode ser elevado ou rebaixado pelo usuario, de
modo a ajustar-se a uma referéncia ponteaguda (visivel através de janela existente na
cuba) que representa o ponto zero da escala.

A primeira solucao é usada em barémetros do tipo Kew (também chamados barémetros
de cuba fixa, ou de escala compensada), cujo volume do mercurio usado deve ser quantificado
com bastante precisdo. A segunda é adotada nos do tipo Fortin, ndo tendo muita importancia a
quantidade de mercuario usada (desde que dentro dos limites permitidos pelo tamanho da
cuba).

A leitura dos barébmetros deve ser iniciada pela determinacdo da temperatura. Em se-
guida é feito o0 ajuste do zero da escala, quando se tratar de um barébmetro Fortin. Finalmente,
acionando-se o nénio de modo que sua base tangencie o menisco, efetua-se a leitura baromé-
trica propriamente dita.

As leituras barométricas sdo normalmente aplicadas trés correcbes (Varej&o-Silva,
1982):

- correcéo de temperatura, para ajustar a leitura a 0 °C;

- correcdo instrumental, visando a compensar eventuais defeitos de fabricacdo (se
existirem) e que consta do certificado de calibragem do instrumento, fornecido pelo
fabricante; e

- correcdo de gravidade, para contrabalancar a diferenca entre o valor local da acelera-
¢ao da gravidade e aquele usado para confeccionar a escala do instrumento (980,665
2
cm s™).

O resultado, obtido ao se aplicarem essas correcdes a leitura barométrica, € que constitui a
pressao atmosférica real.

4.3.2 - BaroOmetros anerodides.

Os barébmetros anerdides baseiam-se na deformacgéo que variacbes da pressao atmos-
férica provocam em capsulas metalicas de paredes onduladas e flexiveis, em cujo interior se
faz vacuo, advindo dai 0 nome anerdide pelo qual sdo conhecidas. Ao se deformarem por vari-
acdo da pressao, a(s) capsula(s) aneréide(s) movimenta(m) um sistema de alavancas que aci-
ona um ponteiro (Fig. 111.9), o qual desliza sobre uma escala graduada, exibida num mostrador.
Em geral o sistema de alavancas inclui um compensador bimetalico, que tem a finalidade de
neutralizar os efeitos de dilatacédo, devidos a variacdo da temperatura sobre o proprio sistema.
Quando esse mecanismo estd presente, a pressdo atmosférica pode ser lida diretamente no
mostrador.

As cépsulas aneroides constituem, o elemento sensivel dos barégrafos. Nesses instru-
mentos, o sistema de alavancas aciona uma haste, em cuja extremidade encontra-se uma
pena, que se move sobre um tambor rotativo. Desse modo registram-se as variacdes da pres
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sdo atmosférica sobre um diagrama de papel, denominado barograma, o qual é preso ao tam-
bor (Fig. 111.10).

PRESSAO

amon

| BASE |

Fig. 111.9 - Esquema de um bardmetro anerdide vendo-se a capsula, o sistema de alavan-
cas simplificado e o ponteiro.

A «—B
—>
F
<7
C
—>
D

Fig. 11.L10 - Esquema de um barégafo mostrando o tambor rotativo (A), a presilha do dia-
grama (B), o diagrama (C), a haste da pena registadora (D), a pilha de cap-
sulas aneroides (E) e o sistema de alavancas (F).

4.4 - Variagdes locais da pressao atmosférica.

Em geral, a presséo atmosférica muda de ponto para ponto e, em cada ponto, ao longo
do tempo. Essa continua variacdo da pressao decorre da incessante alteracdo da massa espe-
cifica do ar, nas diferentes camadas da atmosfera situadas acima do local em questao, causa-
da por alteragbes na temperatura, no contetdo de vapor d'agua, ou em ambas. A massa espe-
cifica do ar diminui quando aumenta a temperatura, o teor de umidade, ou ambos.

Na coluna atmosférica que se estende verticalmente acima de um observador, o ar se
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encontra em permanente processo de renovacdo, devido ao vento. Quando, em uma camada
qualquer dessa coluna, o ar substituinte possui massa especifica diferente da daquele que ali
se encontrava, 0 peso dessa camada varia e sua contribuicdo para a pressao reinante ao nivel
do observador muda. Pode acontecer que as variagbes havidas em diferentes camadas se
compensem e, nesse caso, nenhuma modificagdo no valor da pressao é detectada pelo obser-
vador, enquanto perdurar essa situacdo. No caso mais geral, porém, em qualquer ponto da
atmosfera a presséo estd se modificando continuamente com o tempo (Fig. 111.11).

Na Regido Tropical a curva diaria da pressao revela dois maximos (10 e 22 horas, apro-
ximadamente) e dois minimos (4 e 16 horas), como pode ser observado na Fig. Ill.11. A ampli-
tude da variacdo diaria, no entanto, é relativamente pequena quando comparada com a que
normalmente se verifica nas regides extratropicais.

Em condi¢bes ndo perturbadas, o carater oscilatério diario da pressdo a superficie &
atribuido as marés atmosféricas, semelhantes as oceénicas. A essas variacdes regulares su-
perpdem-se aquelas motivadas por eventuais perturbacdes atmosféricas.

23/02/78 24/02/7 25/02/78

9091

e e e A A A B 7 S A o S B S B A A A A S s S s s s

o 12 o 122 0 12 hora

Fig. lll.L11 - Variacdo da pressao atmosférica (hPa) observada em Campina Grande
(7°13'S, 35°52'W), entre 23 e 25 de fevereiro de 1978 (escala de tempo de
acordo com a hora legal local).

5. Ajuste da presséo ao nivel médio do mar.

N&o é correto comparar diretamente valores da pressao atmosférica, quando coletados
em locais com diferentes altitudes. Caso isso fosse feito, os valores referentes as localidades
mais elevadas, sendo sempre menores que os demais, conduziriam a resultados inveridicos.
Por exemplo: dariam a impressao de que o ar tenderia sempre a se deslocar dos locais de me-
nor altitude (onde a pressdo é mais elevada) para os de maior, ou seja, que 0 vento sopraria
permanentemente subindo as encostas. Essa conclusdo, por ser baseada em uma premissa
falsa, iria ser contrariada pelas observacdes da direcéo do vento.
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Para que possam ser comparados valores da presséo a superficie, observados em lo-
cais com altitudes distintas, é indispensavel que o efeito do relevo seja eliminado. Isso é feito
aplicando-se uma correcao aos valores observados da pressao atmosférica, para que se ajus-
tem a um dado nivel de referéncia, em geral o nivel médio do mar. Em locais com altitudes po-
sitivas, essa correcdo consiste em adicionar um certo incremento ao valor da presséo observa-
da a superficie, para compensar a camada atmosférica que passaria a existir sobre esse mes-
mo local, caso fosse hipoteticamente deslocado de sua altitude real até o nivel médio do mar.
Em se tratando de locais com altitudes negativas, a pressao observada seria diminuida para
compensar a camada de ar que teoricamente deixaria de existir acima deles. O ajuste é referi-
do na bibliografia especializada como "reducéo da pressao ao nivel médio do mar". Essa termi-
nologia é imprépria pois, a maior parte das localidades onde se efetuam observacfes da pres-
sdo esta situada acima do nivel médio do mar, ndo havendo "reducdo" da pressdo e sim um
acréscimo. A reducdo, nesses casos, seria da altitude (de z para 0 m).

A eliminacdo do efeito de altitude, associado aos valores locais da pressdo, € um pro-
blema muito sério em Meteorologia. De fato, quando o local considerado tem altitude positiva
(caso mais comum), € necessario estimar as propriedades fisicas da atmosfera, naquela hipo-
tética camada vertical que o separaria do nivel médio do mar, com vistas a quantificar o incre-
mento a ser dado a pressao observada a superficie. Evidentemente, o erro cometido sera tanto
maior quanto mais elevado for o local em questao. Nao existe, no atual estagio do desenvolvi-
mento cientifico humano, outra saida sendo essa. Diversos métodos, mais ou menos precisos,
tém sido propostos para proceder a estimativa da correcdo necessaria e, o que é mais grave,
0s paises nao seguem um meétodo comum (Shuepp et al., 1964).

Em se tratando de estacdes meteoroldgicas muito elevadas, a correcdo, ao nivel médio
do mar, dos dados de pressdo atmosférica, provocaria erros muito grosseiros. Para esses ca-
sos adota-se outro nivel referéncia, que pode estar localizado acima ou abaixo do equivalente
a altitude da estacéo.

6. Forca do gradiente de presséo.

Sendo a atmosfera um fluido, a pressdo atmosférica varia em todas as direcées. A hi-
potese do equilibrio hidrostatico € normalmente aceita para efeito de estudos localizados da
variacdo da pressdo com a altitude, em situagdes que possam ser consideradas nédo perturba-
das. Quando se pretende analisar o efeito da pressao atmosférica sobre 0 movimento do ar,
porém, faz-se necessario aprofundar a questdo e levar em conta, também, sua variacao hori-
zontal.

Imagine-se um paralelepipedo de controle (Fig. I11.12), situado na atmosfera, com ares-
tas infinitesimais (Ax, Ay e Az) orientadas segundo o0s eixos (X, y e z) do referencial local, cujos
versores correspondentes sdo i, j e K. Sejam p e p' as pressdes atmosféricas reinantes no

centro das faces opostas A e B, perpendiculares ao eixo ox. Admitindo que p < p', as forcas
atuantes no centro das referidas faces correspondem ao produto da area pela respectiva pres-
sao, isto é:

f.=pAyAzi
fBz—p‘ Ay Az i
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gue sdo claramente opostas (i e - i). A resultante dessas forcas (fx i ) sera sua soma vetorial,
ou seja:

fui=f,+fo=(p—p)AyAz i.

v
X

IDXI

Fig. l1l.12 - Paralelepipedo de controle imerso na atmosfera, cujas faces opostas A e B
estdo submetidas a pressao atmosférica p e p', respectivamente.

Note-se que, sendo p < p', h4 uma variacdo da pressao ao longo do eixo ox (além da-
gquelas ao longo das direcfes de y e de z), que, por unidade de comprimento, corresponde a o
p/ox. Assim, a pressédo p', observada na face B, pode ser calculada a partir de p, ou seja:
p'=p + (0 p/d X)AX.

Combinando as duas expressdes precedentes, encontra-se:
fxi =— (@ ploX)Vi
onde V = AXAyAz representa o volume do paralelepipedo em questéo.

Dividindo ambos os membros da expressao anterior pela massa (m) e designando por
Fxi o quociente fy i /m, obtém-se a aceleracao:

Fxi =—(L/p) 0 ploX) i. (11.6.1)

Seguindo exatamente o mesmo caminho demonstram-se expressdes equivalentes a
[11.6.1 para as duas direcdes restantes, isto é:

Fvj=—(p)@play) ] (11.6.2)
F.k =— (Up) (@p/ 0 2) k (111.6.3)
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Somando-se as trés componentes encontradas, conclui-se que:
F=— (1/p) Vp (111.6.4)

onde p é a densidade doare V = (0 /0x) T+(8 /ay)] + (0 10z) k. O simbolo V (nabla) repre-
senta o operador gradiente (vetorial), ja referido no Capitulo II.

Em muitas aplica¢des préaticas costuma-se adotar a condigdo de equilibrio em relagéo a
componente vertical (111.6.3), definindo apenas a componente horizontal da forca do gradiente
de presséo, dada por:

—(Wp){@plox) i +@play) j} (11.6.5)

ou

A equacao 111.6.4 (e suas componentes) mostra que a forca atuante por unidade de
massa do ar (dimensdes de aceleragéo), decorrente da existéncia de um gradiente de presséo,
tem sentido oposto ao desse gradiente e, portanto, age diretamente da alta para a baixa pres-
sdo como, alids, ja deveria ser esperado. A mesma conclusado é valida para a componente ho-
rizontal (111.6.5). Note-se que o moédulo da componente horizontal do gradiente de presséo (V;
p) pode ser calculado dividindo-se a diferenca de presséo pela distancia entre 0os pontos em
que foi observada.

E curioso ressaltar, como comprovacdo do que foi exposto, que, quando a atmosfera
esta em equilibrio a componente F; k deve ser necessariamente compensada pela aceleragéo
da gravidade (g k) Caso contrario haveria uma aceleracao vertical e a condicao de equilibrio

nao seria satisfeita. Fazendo a substituicdo de F; k por g k na equacao I11.6.3 encontra-se, em
madulo, a equagéo 111.4.2:

g=—(1/p) (@plo2)

7. Configuracdes tipicas do campo da pressao.

7.1 - A carta meteorolégica de superficie.

O estudo da evolucédo (deslocamento e desenvolvimento) dos sistemas atmosféricos
que condicionam o estado prevalecente do tempo, requer a compara¢ado dos dados meteorol6-
gicos que caracterizam o estado termodinamico da atmosfera em cada ponto. Essa compara-
¢do somente é possivel quando esses dados sédo de natureza sinética, isto é: tenham sido co-
letados simultaneamente em todas as estagfes meteoroldgicas. Exatamente por isso, as ob-
servacdes meteoroldgicas, quando efetuadas com o objetivo de previsdo do tempo, devem ser
realizadas nos horarios-padréo, estabelecidos pela Organizacdo Meteorolégica Mundial, enti-
dade internacional que coordena as atividades operacionais na area das Ciéncias Atmosféri-
cas. Atualmente, os horarios-padrdo estabelecidos para a realizacdo de observacdes sinédticas
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sdo 00:00, 06:00, 12:00 e 18:00 TMG. E precisamente o carater de simultaneidade das obser-
vacOes que exige a adocdo do Tempo Médio de Greenwich (Capitulo 1) para a coleta dos da-
dos destinados a previsao do tempo. Estudos de outra natureza, porém, podem exigir dados
coletados de conformidade com a hora solar local. As investigacdes agrometeoroldgicas cons-
tituem um bom exemplo disso, j4 que as plantas estao fisiologicamente condicionadas ao mo-
vimento aparente diario do Sol. O mesmo se verifica nas investigacdes inseridas no ambito da
Climatologia.

A analise da evolucao do estado prevalecente do tempo pode ser feita de duas manei-
ras: numérica e graficamente.

No caso da analise numérica, os dados sindticos disponiveis sdo eletronicamente pro-
cessados, utilizando-se programas de computagcdo capazes de encontrar solu¢gdes numéricas
para o complexo sistema de equagbes de progndstico, que descreve a evolugao temporal do
comportamento fisico da atmosfera. Muitas vezes isso requer o processamento conjunto dos
dados coletados em todo o planeta, o0 que exige o uso de computadores de grande capacidade
de memoria e extremamente rapidos.

No caso da analise grafica, as observacdes sindticas sdo plotadas sobre mapas geo-
graficos, do pais, ou da regido. A expressao "carta de superficie" é corriqueiramente usada em
Meteorologia para designar a representacao grafica de todas as observagdes sinoticas (tempe-
ratura, umidade, vento, nuvens etc.) realizadas a superficie (obtidas, portanto, em referenciais
locais). A Unica excecao é a pressao, cujos valores referem-se ao nivel médio do mar (foram
previamente corrigidos do efeito de altitude).

Muitas vezes torna-se necessario caracterizar o estado em que a atmosfera se apre-
senta com mais frequéncia, utilizando-se cartas de superficie que traduzem os valores médios,
ou 0S mais provaveis, da pressao, temperatura, umidade etc., obtidos a partir de séries de ob-
servacdes com 10, 20, 30 ou mais anos de registro. Essas sao cartas climatolégicas, elabora-
das com vistas a identificar as condi¢cdes atmosféricas prevalecentes em uma regidao. Pode ser
interessante, ainda, conhecer os desvios (anomalias) que uma situagdo particular apresenta
em relacdo as condi¢cdes normalmente esperadas.

7.2 - IsGbaras e superficies isobéaricas.

A partir dos valores de presséo atmosférica plotados em uma carta geografica, podem
ser tragadas linhas que unam pontos de mesmo valor da presséo. Tais linhas sdo chamadas
is6baras (Fig 111.13)

A Fig. 1ll.14 mostra as isébaras médias para a Regi@o Tropical, correspondentes a pres-
sdo ao nivel médio do mar nos meses de janeiro e julho. A Fig. 111.15 representa uma configu-
racdo tipica do campo da pressédo ao nivel médio do mar na América do Sul. Em ambas a
presséao estd em hPa.

As isébaras caracterizam a distribuicao espacial da pressao (Fig. I11.14), a qual fornece
informacdes preciosas aos meteorologistas. Sabe-se através da observacdo sistematica e
comprova-se por via teérica que, a determinadas configuracdes do campo da pressao a su-
perficie, estdo associadas condi¢cdes de tempo bem caracterizadas. Assim, € possivel fazer
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inferéncias quanto ao comportamento da atmosfera, a partir da analise da disposi¢céo das iso-
baras, j4 que o vento (e portanto, o transporte de calor e de vapor d'agua) esta fortemente con-
dicionado pela distribuicdo espacial da pressdo. Posteriormente serdo abordados aspectos
inerentes a influéncia do campo da presséo sobre o movimento do ar.

Fig. I11.13 - Concepc¢do de uma isébara (linha branca) correspondente a intersecdo da
superficie is6barica com a superficie terrestre.

Quando se pensa na atmosfera em trés dimensges, facilmente concebem-se superficies
gue unem pontos de igual valor da presséo: sao chamadas superficies isobaricas. As isébaras
representam, de fato, interse¢bes das superficies isobaricas com um plano de referéncia, em
geral o nivel médio do mar.

7.3 - Cartas isobaéricas.

Além da carta de superficie, sdo confeccionadas outras, correspondentes a niveis ele-
vados da atmosfera, contendo informacdes procedentes de estagcfes de sondagem aerologica
(Capitulo 1V) e, eventualmente, aquelas fornecidas por aeronaves em voo. Tais cartas sao ela-
boradas para niveis de presséo constante (850 hPa, 500 hPa etc.), e se destinam a averiguar a
situacao reinante nas camadas superiores da troposfera.

Nas cartas desse tipo procura-se inicialmente caracterizar a topografia da superficie
isobérica considerada. Essa topografia € obtida determinando-se, para cada ponto em que se
dispde de informacdes, o geopotencial correspondente a superficie isobdarica que se considera.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Versdo digital 2 — Recife, 2006



124

a10111adns e SauBUILIOP SOIUSA SO OWO0ID Wad oessald (g) exreq a (V) ele ap S0nuad
SO SOpeIIpUl 0BS "Jew op oIpaw [aAluU oe (edy) oessaid ep jeiodwsa)l eipaw oedinguisia

-vTI "Bi4

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA

Mario Adelmo Varejdo-Silva

Verséo digital 2 — Recife, 2006



125

1020
1020

o\ |\B
1014
1508
A

1026 1023

1023

300S 1020
1017

1014

4503

1014
1011
750 600 450\

Fig. l1l.15 - Configuracdo instantanea tipica do campo da pressdo (hPa) atmosférica ao
nivel médio do mar, na América do Sul, indicando-se centros de alta (A) e baixa
(B) presséo.
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Fig. Ill.16 - Representacao esquematica das superficies equipotenciais de 1500 e 1560
mgp atravessadas pela superficie isobarica de 850 hPa.
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Em uma fase posterior, sédo tracadas linhas que unem pontos com o mesmo valor do
geopotencial (ver Capitulo 1), chamadas isoipsas. A Fig. 1ll.16 mostra, esquematicamente, um
aspecto das isoipsas de 1500 e 1560 mgp da superficie isobarica de 850 mb (850 hPa).

Recorde-se que, quando o geopotencial é expresso em metros geopotenciais (mgp),
possui praticamente 0 mesmo valor numérico da altitude (m). Logo, as curvas equipotenciais de
uma superficie isobarica traduzem, geometricamente, sua topografia (tendo o mesmo significa-
do das curvas de nivel nos levantamentos altimétricos).

7.4 - Centros de alta e de baixa presséo.

Observando-se uma carta contendo a representacdo do campo da presséo a superficie
do globo (Fig. I11.15) constata-se, muitas vezes, a presen¢a de uma ou mais isbaras fechadas,
concéntricas ou ndo, delimitando uma area aonde a pressdo é maior que em qualquer outro
ponto a sua volta. Tais nucleos de pressdo mais elevada sdo denominados centros de alta
presséo, centros anticicldnicos ou, simplesmente, anticiclones (indicados, nas cartas, pela letra
A). Por sobre esses centros, as superficies isobéaricas apresentam-se com concavidade voltada
para baixo (Fig. lll. 17).

Deduz-se, de imediato, que, por se tratar de uma area de maior pressédo, o ar a super-
ficie tende a afastar-se dela (ha divergéncia de massa a superficie) e, ao fazé-lo, é substituido
pelo ar que procede de camadas mais elevadas da atmosfera. Daqui se infere, ainda, que, por
sobre um centro de alta pressdo, o movimento vertical do ar se verifica de cima para baixo
(movimento subsidente).

E importante analisar como se estabelece a circulagéo horizontal nas vizinhancas de um
centro de alta pressdo. Ali, a tendéncia inicial de qualquer parcela de ar é mover-se radial-
mente, afastando-se do centro para a periferia, em virtude da componente horizontal da forga
do gradiente de pressédo, atuante sobre a unidade de massa do ar. Uma vez iniciado o movi-
mento, entra em acado a aceleracao de Coriolis, agindo perpendicularmente a direcdo do movi-
mento, desviando-o para a esquerda no Hemisfério Sul e para a direita no Hemisfério Norte.

A direcdo do deslocamento da amostra de ar sera, desse modo, aquela definida pela
resultante dessas duas acelera¢cdes. Como conseqiiéncia, o vento observado ndo sera per-
pendicular as isébaras (radial), mas inclinado em relacdo a elas, estabelecendo-se uma circu-
lacdo no sentido horario, no caso do Hemisfério Norte, ou anti-horario, no caso do Hemisfério
Sul (Fig. 111.17). O angulo com o qual o vento cruza as isGbaras vai depender, também, das
demais forcas atuantes, dentre as quais o atrito (causado pela rugosidade natural da superfi-
cie) e a aceleracdo centrifuga (decorrente da propria curvatura do movimento da amostra con-
siderada).

Nas cartas isobaricas, um centro anticicldnico apresenta-se como uma ou mais isoipsas
fechadas, limitando uma area onde o geopotencial € maximo. Isso se verifica exatamente por
causa da curvatura convexa da superficie isobarica em questéo.

Observando-se o campo da pressdo ao nivel médio do mar (Fig. lll. 14) podem ser fa-
cilmente encontradas, também, configuracdes constituidas por uma ou mais isdbaras fechadas
que delimitam areas onde a pressado atmosférica é menor que em qualquer ponto circunjacen-
te. Esses nucleos de menor pressdo sdo chamados centros de baixa presséo, centros cicloni
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cos, ou ciclones (indicados pela letra B). Nos centros de baixa presséo as superficies isobari-
cas tém concavidade voltada para cima (Fig. Ill. 18).
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Fig. I11.17 - Esquema da distribuicdo das superficies isobéricas e das isdbaras em um centro
de alta presséo (acima). Note-se a circulacdo horizontal e vertical do ar (abaixo).

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



128

ATMOSFERA
NI
N
y ~
, DIVERGENCIA
R =
[
X - > .
CONVERGENCIA
y
DIVERGENCIA

X X
CONVERGENCIA

Fig. 111.18 - Esquema da distribuicdo das superficies isobaricas e das isbbaras em um centro
de baixa pressao (acima). Note-se a circulacdo horizontal e vertical do ar (abai-
X0).

Nas proximidades de um centro ciclénico, qualquer parcela de ar tende inicialmente a se
deslocar na direcdo radial, da periferia para o centro, no sentido oposto ao do gradiente hori-
zontal de pressédo. Imediatamente apés iniciado o movimento, porém, faz-se sentir o efeito da
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aceleracao de Coriolis, desviando a trajetéria dessa amostra para a esquerda no Hemisfério
Sul. No Hemisfério Norte esse desvio da-se para a direita da direcdo do movimento. Como re-
sultado da acéo conjunta da aceleracdo de Coriolis e da for¢ca do gradiente de pressao (impul-
sionando a unidade de massa do ar), estabelece-se uma circulagdo no sentido horério, no He-
misfério Sul (anti-horario no Hemisfério Norte), conforme mostrado na Fig. 111.18. Nesses cen-
tros, ha convergéncia de massa a superficie e 0 movimento vertical do ar é necessariamente
ascendente.

Em uma carta isobarica, um centro ciclénico apresenta-se como uma ou mais isoipsas
fechadas, delimitando uma area onde o geopotencial € menor que a sua volta. Isso se deve a
concavidade da superficie isobarica a que se refere a carta em questao

Tanto os centros anticiclébnicos como os ciclénicos podem ser migratorios ou semiper-
manentes. Os primeiros, de natureza eventual, surgem, se desenvolvem e desaparecem no
bojo de sistemas atmosféricos e vao alterando as condi¢cdes do tempo por onde passam. Os
do segundo tipo persistem durante quase todo o ano sobre uma determinada area. A localiza-
¢do geogréfica dos centros semipermanentes varia um pouco com o tempo, em torno de uma
posicdo média que, de certo modo, esta parcialmente relacionada com o movimento meridional
aparente do Sol.

Ha dois conjuntos de trés anticiclones semipermanentes a superficie, localizados, na
zona subtropical. Os trés do Hemisfério Sul encontram-se sobre o oceano, proximo a latitude
de 25° S (Fig. I1.14). Os do Hemisfério Norte tém sua posicdo média em torno de 30° N, estan-
do um deles a cerca de 45° N, sobre a Sibéria apenas durante o inverno. Via de regra os antici-
clones semipermanentes subtropicais tornam-se mais intensos no inverno.

Na zona equatorial e naquelas localizadas as latitudes em torno de 50° a 60° norte e sul,
encontram-se configuracfes médias de baixa pressao a superficie. Alguns centros ciclénicos
semipermanentes tendem a surgir, sobre os continentes, durante o verao.

Os ciclones migratérios, dada a importancia meteorolégica que possuem, serdo aborda-
dos no Capitulo 9.

7.5 - Cavados e cristas.

Em perfeita analogia com as configuragBes topograficas, as superficies isobaricas tam-
bém podem se apresentar onduladas, formando cavados (vales) e cristas (Saucier, 1969). Em
uma carta de superficie, um cavado apresenta-se como um eixo onde a pressdo é minima, em
relagdo a area circundante. No eixo de um cavado a curvatura das superficies isobéricas é
cbncava. Nas cartas isobaricas um cavado equivale a uma linha de geopotencial minimo (Fig.
1. 16).

Em uma carta de superficie, a crista representa uma linha de pressdo maxima, a seme-
Ihanca de um divisor de aguas (delimitador de bacia hidrografica) na topografia convencional,
traduzindo a curvatura convexa das superficies isobaricas. Em cartas isobaricas o eixo da
crista constitui uma linha de maximo geopotencial (Fig. 111.19).
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Fig. 111.19 - Superficie isobarica de 850 hPa mostrando o eixo de duas cristas e de um vale
ou cavado (acima). Abaixo vé-se o aspecto da carta correspondente. As linhas
sdo isoipsas (mgp).

8. Exercicios.

1 - Sabe-se que, sob as condi¢cdes normais de temperatura e pressdo (0°C, 1013,25 hPa), a
molécula-grama de um gas ideal ocupa 22,414 litros. Admitindo que, tanto o ar seco como o
vapor d'agua se comportam como gases ideais, mostrar que uma mistura constituida de 97%
de ar seco e 3% de vapor d'agua (ar umido) apresenta densidade menor que a do ar seco
(puro), nas mesmas condi¢cdes de temperatura e pressao.

2 - Usando os mesmos dados do exercicio anterior, calcular a massa molecular aparente da
mistura.

3 - Em um mapa, cujo fator de escala é 1:10’, foram tragadas isbaras a intervalos de 5 hPa.
Sabendo-se que a distancia entre duas isébaras consecutivas é de 3 cm, pede-se obter o gra-
diente horizontal de presséo.

4 - Em uma carta de superficie encontram-se duas is6baras, orientadas no sentido leste-oeste.
A isébara norte € de 1004 hPa e a outra de 1008 hPa. Sabendo-se que a distancia normal en-
tre essas is6baras é de 130 km e que a densidade do ar é de 1,2x10°g cm™, calcular:

- a magnitude da componente horizontal da for¢ca do gradiente de presséo; e

- a direcdo e o sentido dessa componente.
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5 - Uma sondagem atmosférica forneceu os dados relacionados adiante.

Altitude Temperatura

Km °C

55 -6,2

4,2 2,2

3,5 4.9

2,6 13,0

1,5 15,6

0,7 20,7
0,01 29,4

Pede-se:

- computar o gradiente vertical de temperatura de cada camada e compara-lo com o gra-
diente vertical médio de temperatura da troposfera; e
- estimar a temperatura do ar nos niveis de 2 e 3 km.

6 - Considerar uma amostra de ar umido com 4%, em volume, de vapor d'agua e o restante de
ar seco. Provar que a densidade dessa amostra € menor que a do ar Seco puro que ocupasse

o0 mesmo volume (V), a iguais temperatura e presséo, levando em conta as massas molecula-
res do ar seco e do vapor (18 g mol™).
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CAPITULO IV

UMIDADE DO AR.

1. Intercambio de agua na interface globo-atmosfera.

O ciclo hidroldgico é uma sequéncia fechada de fendmenos naturais que pode ser divi-
dida em duas partes: o ramo aéreo, normalmente estudado no ambito da Meteorologia e o
ramo terrestre, objeto da Hidrologia. A superficie limitrofe dos fenbmenos pertinentes a cada
um desses ramos € a interface globo-atmosfera. Considera-se que o ramo aéreo do ciclo hi-
droldgico se inicia quando a agua é cedida a atmosfera, no estado de vapor, encerrando-se no
momento em que é devolvida a superficie terrestre, no estado liquido ou sélido.

A transferéncia de vapor d'agua para a atmosfera é causada pela evaporagdo da agua
do solo e das superficies liquidas (oceanos, lagos, cursos d'agua, rios e reservatoérios), bem
como pela sublimacéo do gelo (existente nos campos de neve e nas geleiras). A atividade bio-
l6gica dos seres vivos, principalmente a transpiracdo vegetal, também contribui muito para o
enriquecimento do ar em vapor d'agua. Por outro lado, a atmosfera esta constantemente forne-
cendo agua para a superficie terrestre. Algumas vezes essa transferéncia se da, no estado
liquido ou sélido, pela precipitacdo de gotas d'agua e de gelo (cristalino ou amorfo); noutras
circunstancias, o vapor d'agua se condensa, ou sublima, diretamente sobre a superficie terres-
tre, sobre os corpos ali existentes, ou mesmo na epiderme dos seres vivos (formando depési-
tos, liquidos ou sélidos).

O vapor d'agua que surge na interface globo-atmosfera mistura-se ao ar por difusao
turbulenta, sendo rapidamente transportado pelas correntes aéreas. Posteriormente, encon-
trando condigdes favoraveis, volta ao estado sélido ou liquido no interior da propria atmosfera,
ou em algum outro ponto da superficie, em geral muito distante do local em que se originou.
Por tudo isso, a concentracao de vapor d'agua no ar é bastante variavel, tanto no espaco como
no tempo. Essa variacdo é, em geral, tanto maior quanto mais proxima da superficie-fonte for a
camada atmosférica que se considere.

Ao ingressar na atmosfera, o vapor d'agua leva consigo o calor latente consumido na
transicdo de fase (passagem do estado de agregacao inicial, sélido ou liquido, ao estado gaso-
s0). Posteriormente, transfere ao ambiente o calor latente liberado, quando de sua volta ao
estado liquido ou sélido. Desse modo, o vapor d'agua é um eficiente veiculo de calor, trans-
portando energia das regides mais aquecidas da Terra para as mais frias, como mencionado
no Capitulo Il. As fontes de vapor d'agua para a atmosfera constituem, por conseguinte, sumi

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



134

douros de energia e, reciprocamente, os sumidouros do vapor d'agua atmosférico representam
fontes de energia.

Sob o ponto de vista puramente meteoroldgico, a variagdo da concentracdo de vapor
d'agua no ar tem implicacdes profundas, por influir significativamente na energética da atmosfe-
ra (Peixoto, 1969).

O conhecimento da quantidade de vapor d'agua existente no ar € essencial em varios
outros ramos da atividade humana. Sabe-se, por exemplo, que a umidade ambiente € um dos
fatores que condicionam o desenvolvimento de muitos microorganismos patdégenos que atacam
as plantas cultivadas e a propria transpiracdo vegetal esta intimamente relacionada com o teor
de umidade do ar adjacente. Também é conhecida a influéncia da umidade do ar na longevida-
de, na fecundidade e na taxa de desenvolvimento de muitas espécies de insetos (Neto et al.,
1976). Por outro lado, um dos parametros utilizados para definir o grau de conforto ambiental
para pessoas e animais €, também, a umidade atmosférica reinante no local em questao. Fi-
nalmente, para ndo tornar a lista de exemplos enfadonha, ressalta-se que a manutencao da
faixa 6tima de umidade do ar constitui objeto de constante controle durante a armazenagem de
inmeros produtos.

2. Gas ideal.
2.1 - Equacao de estado do gas ideal.

No estudo da Fisica sdo obtidas expressdes relacionando o volume (V) ocupado por
uma certa massa (m) de um gas, com a pressao (p) e a temperatura (T) as quais esse gas esta
submetido. Uma dessas relacfes tem a seguinte forma:

pV =nRT [1+p Fo(T) + p? F3(T) + p* F4(T)... ] (IV.2.1)

onde R é uma constante e F»(T), F3(T), F4(T).... sdo fun¢des exclusivas da temperatura, deno-
minadas coeficientes viriais do gas em questdo (Yavorsky e Detalaf, 1972).

Usando os conhecimentos advindos da Mecéanica Estatistica, verificou-se que as fun-
¢cOes F,(T), F3(T), Fa(T) ... estdo relacionadas com a energia envolvida nas interagdes que ocor-
rem entre 2, 3, 4, ... moléculas do gas, respectivamente Evidentemente, intera¢des entre duas
moléculas sdo muito mais freqlentes que entre trés; entre trés mais que entre quatro; e, assim,
sucessivamente. Isso revela que, na equacgao precedente, a contribuicdo devida a F,(T) é mais
importante que a de F3(T), a desta maior que a de F4(T) etc. (Zemansky e Ness, 1972).

A equacdo IV.2.1 estabelece a relagdo funcional entre a pressdo, a temperatura e o
volume, no caso de qualquer gas, sendo chamada equacao geral de estado dos gases.

Denomina-se gas ideal, ou perfeito, ao modelo fisico de um gas sem interacdo alguma
entre as moléculas, ou seja: cada uma atuaria como se as demais ndo existissem. Assim, 0s
coeficientes viriais seriam todos nulos e a equac¢ao anterior passaria, obviamente, a forma:

pV = Nrt (IV.2.2)
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O gas ideal é puramente conceitual. Foi idealizado com o objetivo de facilitar o estudo
dos gases reais. De fato, sob baixas pressfes e temperaturas, muitos gases reais tém com-
portamento praticamente anélogo ao ideal. Isso se verifica com todos 0os componentes da at-
mosfera, incluindo o vapor d'agua, dentro dos limites da temperatura e da pressao normal-
mente reinantes na Natureza. No entanto, o comportamento fisico desses mesmos gases,
quando submetidos a temperatura e presséo elevadas, difere bastante do previsto para o0 mo-
delo ideal. Seria 0 caso do vapor d'agua superaquecido no interior de uma caldeira, por exem-

plo.

Parece evidente que, ndo havendo interagdes entre as moléculas, uma mistura de ga-
ses ideais se comporta como se fosse um Unico gas ideal. O mesmo é aceito, na pratica, para
uma mistura de gases reais, cujos comportamentos sejam semelhantes ao do gas ideal.

A equacdo anterior pode assumir outras formas, mais Uteis a Meteorologia, onde nor-
malmente se trabalha com a unidade de massa do ar. Lembrando que o nimero de moléculas-
grama (n) pode ser obtido pelo quociente entre a massa (m) do gas e sua massa molecular
(M), pode-se escrever:

pV = (m/M) RT. (IvV.2.3)
Mas, sendo m/V a massa especifica (p), tem-se:
p=p(RMT . (IV.2.4)

As expressfes IV.2.2 a IV.2.4 sdo formas alternativas da equacdo de estado do gas
ideal. A escolha de qual equacéo usar depende do problema a ser resolvido.

2.2 - Trabalho.

Quando uma forca (IE ), atuando sobre um corpo, altera sua posi¢cdo de um certo in-
cremento (d L), na direcdo da prépria forca, realiza-se um trabalho (dW). Como ja mencionado,
a realizacdo de trabalho pode ser expressa através do seguinte produto escalar:

dw = F.dL.

Imagine-se uma amostra de um gas, no interior de um cilindro, dotado de um émbolo
moével. Seja p a pressao no interior do cilindro, igual a pressao atmosférica e V o volume do gas
em questdo. Havendo um acréscimo de temperatura, 0 gas sofrerd uma expansao isobarica,
realizando um trabalho sobre o émbolo. Para aplicar a equacéo anterior deve-se ter em mente

que F serd o produto da pressao (p) pela area da face interna (A) do émbolo e que a variagcédo
do volume (dV) do gés corresponde ao produto Ad L, sendo dL o deslocamento do émbolo.
Em modulo, tem-se:

dW=pAdL

ou
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dwW =pdvV. (IV.2.5)
O trabalho devido a expansao de um gas equivale ao produto da pressédo pela variagao

do volume (dV) sendo positivo se 0 gas se expande e negativo no caso contrario. Observa-se
que, em um processo isécoro (dV = 0), ndo é realizado trabalho algum.

2.3 - Significado fisico da constante universal dos gases.

Ao simbolo R que figura na equacao de estado dos gases ideais, chama-se constante
universal dos gases. Seu significado fisico pode ser facilmente compreendido diferenciando-se
a equacéao IV.2.2,

pdV + Vdp = nRdT (IvV.2.6)

e notando que, no caso particular da expanséo isobérica (dp = 0) de uma molécula-grama (n =
1 mol) do gés, esta expresséo se reduz a:

pdV = RdT.
Comparando-se esse resultado com a expressao IV.2.5 verifica-se, finalmente, que:
R = dW/dT. (IvV.2.7)

Isto revela que a constante universal dos gases representa o trabalho efetuado pela expansao
de uma molécula-grama do gas quando, sob pressdo constante, sua temperatura sofre um in-
cremento de um grau.

O valor de R vai depender do sistema de unidades usado, podendo ser diretamente
obtido da equacéo IV.2.2. Sabe-se que, sob presséo e temperatura normais (p=1ate T =
273,16 K ), uma molécula-grama (n = 1 mol) de uma gas ideal ocupa um volume de 22,414
litros. Assim,

R =0,082 1 at mol* K.
Por outro lado, sendo 1 at = 1013,25 mb = 1013250 dyn cm 2 (11.4.5),

R=8,314x10"dyncmmol * K~*!
R=8,314x10 "ergs mol ' K* (IV.2.8)
R=8,314Jmol * K1,

Como uma caloria equivale a 4,18684 x 10 ’ ergs (List, 1971), obtém-se, ainda:

R =1,986 cal mol 'K % (1IV.2.9)
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3. Equacdes de estado do ar seco e do vapor d'agua puros.

Cada constituinte do ar seco se comporta praticamente como um gas ideal e, assim, 0
préprio ar seco pode ser considerado de modo idéntico, atuando como se fora um gas ideal
com massa molecular aparente Mg = 28,964 g mol ™ (I.1.1). Nesse caso, se p, designar a

pressdo a que esta submetida uma certa massa (mgy) de ar seco, ocupando um volume V a

temperatura T, entdo a sua equacdo de estado (obtida diretamente da equacédo geral 1V.2.3),
sera:

paV = mgRT/Mg (IvV.3.1)
ou,
Pa = paRT/Mgy (IvV.3.2)

em que pa designa a massa especifica do ar seco puro. Note-se que pg pode ser a pressdo
atmosférica, ou nao.

Em se tratando de uma massa (m,,) de vapor d'agua, ocupando sozinha um certo volu-
me (V) a uma dada temperatura (T) e pressao (p,), tem-se, analogamente:

pvV = my RT/My (IV.3.3)

sendo My = 18,015 g mol * a massa molecular da agua. Por outro lado, usando o simbolo p,,
para indicar a massa especifica do vapor d’agua:

pv = pv RT/My (IvV.3.4)

4. Equacdes de estado do ar seco e vapor na mistura ar umido.

Imagine-se um cilindro, provido de um émbolo mével no interior do qual ha uma mistura
de mg gramas de ar seco com my gramas de vapor d'agua (constituindo uma amostra de ar
umido). Admita-se que essa mistura esta submetida a uma temperatura T (K) e a presséo at-
mosférica p.

E mantida a hipdtese de que, tanto o ar seco, como o vapor d'agua, comportam-se pra-
ticamente como gases ideais.

Como o émbolo é moével, a pressdo atmosférica sera compensada pela soma das pres-
sOes parciais devidas a cada integrante da mistura, isto é: exercidas pelo vapor (pv =€) e pelo
conjunto dos constituintes do ar seco (pg = p —e).

Assim, na mistura ar imido, a equacao de estado para o ar seco é (McIntosh e Thom,
1969):
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(p - €e)V = mg RT/My (IV.4.1 A)
p—e =pg RT/Mg (IV.4.1 B)
sendo py a massa especifica do ar seco na mistura. Para o vapor d'agua, encontra-se:

eV = my RT/My (IV.4.2 A)

e = py RT/My (IV.4.2 B)

Por terem um comportamento praticamente ideal, tanto o ar seco, como o0 vapor, ocu-
pam todo o volume (V) disponivel, do mesmo modo que o fariam se estivessem sozinhos,
submetidos a temperatura (T) isto é: exerceriam a mesma pressao parcial (ver topico seguinte).

5. Saturacéo.
5.1 - O conceito.

Imaginem-se duas camaras idénticas (A e B), dotadas de mandmetro. No interior de
cada uma coloca-se um recipiente, hermeticamente fechado, contendo agua. Na primeira ca-
mara (A) sera feito vacuo e na segunda (B) sera colocada uma certa quantidade de ar com-
pletamente isento de vapor d'agua (ar seco). Assim, no inicio dessa experiéncia, 0 manémetro
da camara A estara indicando 0 mb; o da camara B exibira uma certa pressao (p), cujo valor
dependera da quantidade de ar seco nela colocada. O passo seguinte consiste em se abrirem
0s recipientes com agua, permitindo que haja evaporacdao. Os mandmetros passardo a acusar
um aumento de pressado, causado pelo vapor d'agua, que se difunde no interior das camaras.

Transcorrido algum tempo, o manémetro da camara A estara indicando um determinado
valor (es) de presséo; a pressao da outra camara (B) tera aumentado dessa mesma quantidade
(passando de p para p + es). Desde que a temperatura ambiente seja mantida constante, as
leituras manomeétricas ndo mais se alterardo, mesmo que ainda haja agua nos recipientes.

O incremento total da pressao foi 0 mesmo em ambas as camaras, haja vista que, no
caso da camara B, o vapor d'agua se comporta como se 0 ar hao existisse.

E evidente que, em ambas as camaras, es representa 0 maximo valor da pressio que
pode ser exercida pelo vapor d'agua a temperatura em que for realizada a experiéncia. Nessa
situacdo, o numero de moléculas de agua que passou ao estado gasoso durante a experiéncia
atingiu 0 maximo possivel aquela temperatura (do contrario a pressdo continuaria aumentan-
do). Estabelece-se, assim, uma situacéo de equilibrio entre a agua e seu o préprio vapor. Esse
equilibrio significa que, a passagem adicional de qualquer molécula de 4gua ao estado gasoso
implica o retorno de uma outra a fase liquida (quer voltando ao seio da propria 4gua contida no
recipiente, quer se depositando nas superficies internas da cdmara, sob a forma de goticulas).
E precisamente por isso que o valor de es mantém-se inalteravel, exceto se houver variacdo na
temperatura ambiente. O valor de es aumenta com a temperatura.

Um ambiente é dito saturado a uma determinada temperatura, quando possui a quanti-
dade maxima possivel de vapor d'agua aquela temperatura. Chama-se presséo de saturacao
do vapor d'agua, ou pressao saturante, a pressdo maxima exercida pelo vapor d'agua. No caso
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da atmosfera, quando a quantidade de vapor atinge o maximo, diz-se que o ar esta saturado.

Na situacao aqui descrita o vapor d'agua atingiu uma condi¢do de equilibrio em relacdo
a uma superficie plana de agua pura, mantida a dada temperatura. Em termos mais genéricos,
€ possivel determinar, também, a pressao de saturacdo em relacdo a uma superficie plana de
gelo puro (e;), bem como em relacdo a superficies ndo planas de agua, no estado liquido ou
sélido, contendo sais dissolvidos (como € o caso das nuvens). Evidentemente, as pressfes de
saturacdo obtidas em relacdo a diferentes superficies tém valores distintos. Ao longo deste
texto, exceto quando especificamente mencionado, a pressdo saturante serd sempre referida a
superficie plana de 4gua pura (es).

5.2 - Célculo da pressao de saturagao.

Repetindo-se a experiéncia anterior para diferentes temperaturas encontra-se um unico
valor de es para cada valor de t. A pressado de saturacado depende exclusivamente da tempe-
ratura ambiente, isto é:

es = es(t) ... agua. (IV.5.1)

Em se tratando da presséo de saturacdo em relagdo a uma superficie de gelo, tem-se,
analogamente:

ei = ei(t) ... gelo. (IV.5.2)

Na atmosfera a agua pode ser encontrada no estado liquido, mesmo a temperaturas
inferiores a 0 °C. Assim, quando t < 0 °C existem duas pressdes de saturacdo possiveis, de-
pendendo da superficie de referéncia que se considere: a agua (es) ou o gelo (e)). Varias
equacles tém sido desenvolvidas para calcular a presséo de saturacdo do vapor. A mais usa-
da delas foi obtida a partir de resultados experimentais, por O. Tetens, em 1930 (Weiss, 1977):

es = 6,178 exp[17,2693882t/(t + 237,3)]. (IV.5.3)

A equacdo de Tetens é valida na faixa de —50 °C a 100 °C e fornece a presséo de satu-
racdo sobre a agua em milibares (mb) quando a temperatura ambiente (t) for expressa em
graus centigrados. Usou-se a notagdo exp{x} para indicar e*, sendo e = 2,71828 a base dos
logaritmos naturais.

J. A. Groff e S. Gratch, trabalhando com a equacdo de Clausius-Clapeyron (que sera
demonstrada no Capitulo VI), entre 1945 e 1949, obtiveram, segundo List (1971), as equacdes
que serdo comentadas adiante, hoje adotadas internacionalmente.

Para o computo da pressdo de saturacao do vapor (em mb) em relacdo a uma superfi-
cie plana de gelo puro (Tabela IV.1) emprega-se a seguinte equacéo:

log e; =0,78614 + 9,09718 A + 0,87679 B + C, (Iv.5.4)

onde log indica o logaritmo decimal, t designa a temperatura em graus centigrados e os demais
simbolos tém o seguinte significado:
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A=1-TJT;
B =1-T/T,

C =-3,56654 log(T/T);
T,=273,16 K; e

T = (273,16 + 1) K.

Para calcular a pressédo de saturacdo do vapor (em mb) em relagdo a uma superficie
plana de agua pura (Tabela IV.2), usa-se a expressao:

373,16 K
(273,16 + 1) K.

%]

log es = 0,78614 — 7,90298 A + 5,02808 log (A) + B + C (IV.5.5)
com

A =TT

B =-1,2816 x 107{ 10 "¢ -YA 1}

C = 3,1328x10 ¥{ 10 3% 1=~ _1}

—

Também aqui log indica o logaritmo decimal e t designa a temperatura do ar (° C).

5.3 - Curva de saturacéo.

Com os valores de pressdo de saturacdo obtidos, experimentalmente ou através das
equacgles anteriormente citadas (Tabelas IV.1 e IV.2), pode-se tracar a curva de saturacao.
Analisando-a (Fig. IV.1), verifica-se que eg aumenta com t, embora néo linearmente. Constata-

se, ainda, haver uma curva de saturacdo em relacdo ao gelo e outra em relagdo a agua (su-
perficies planas) e que, para uma mesma temperatura, a pressdo maxima do vapor em relagéo
a agua (es) € maior do que a observada em relacéo ao gelo (e).

Uma amostra de ar umido é representada por um ponto abaixo da curva de saturagao
em um diagrama e, t {na Fig. IV.1 esta indicado o ponto X(e,t)}. Caso o ar esteja saturado, esse
ponto integrara a curva (es,t ou e;,t).

Assim, a pressao parcial (e) exercida pelo vapor d'agua existente no ar deve obedecer a rela-
cao:

es—e >0 para a dgua (IV.5.6 A)
ou
e—e =0 para o gelo. (IV.5.6 B)

Quando e = 0, 0 ar esta seco; caso e = es OU € = g;, 0 ar encontra-se saturado em rela-
¢do a uma superficie plana de agua ou de gelo, respectivamente. Em qualquer outra situacédo o
ar é dito umido.

Atingida a saturacdo, desde que a temperatura ndo se altere, nenhuma quantidade adi-
cional de vapor d'agua pode ser incorporada ao ar. Qualquer tentativa nesse sentido sempre
provocara a passagem, a fase liquida ou soélida, de uma quantidade de vapor igual ao excesso
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incorporado. Efeito semelhante é obtido quando se resfria uma amostra de ar saturado, pois,
quando a temperatura diminui, diminui também o valor da presséo saturante.
TABELA IV.1

PRESSAO DE SATURACAO DO VAPOR D'AGUA (em mb)
EM RELACAO A UMA SUPERFICIE PLANA DE GELO PURO.

Décimos da temperatura

t°C 0,0 0,2 0,4 0,6 0,8
-30 0,3798 0,3720 0,3643 0,3568 0,3494
-29 0,4213 0,4127 0,4042 0,3959 0,3878
—28 0,4669 0,4574 0,4481 0,4390 0,4301
=27 0,5170 0,5066 0,4964 0,4864 0,4765
—26 0,5720 0,5606 0,5494 0,5384 0,5276
-25 0,6323 0,6198 0,6075 0,5955 0,5836
—24 0,6985 0,6848 0,6713 0,6581 0,6451
-23 0,7709 0,7559 0,7412 0,7267 0,7124
—22 0,8502 0,8338 0,8177 0,8018 0,7862
-21 0,9370 0,9190 0,9013 0,8840 0,8670
-20 1,0317 1,0121 0,9928 0,9739 0,9552
-19 1,1352 1,1138 1,0927 1,0720 1,0517
-18 1,2482 1,2248 1,2018 1,1792 1,1570
-17 1,3713 1,3458 1,3208 1,2962 1,2720
-16 1,5055 1,4778 1,4505 1,4236 1,3973
-15 1,6517 1,6214 1,5917 1,5625 1,5338
-14 1,8107 1,7778 1,7455 1,7137 1,6824
-18 1,2482 1,2248 1,2018 1,1792 1,1570
-17 1,3713 1,3458 1,3208 1,2962 1,2720
-16 1,5055 1,4778 1,4505 1,4236 1,3973
-15 1,6517 1,6214 1,5917 1,5625 1,5338
-14 1,8107 1,7778 1,7455 1,7137 1,6824
-13 1,9836 1,9479 1,9127 1,8781 1,8441
-12 2,1715 2,1327 2,0945 2,0569 2,0200
-11 2,3756 2,3334 2,2919 2,2511 2,2110
-10 2,5970 2,5513 2,5063 2,4620 2,4184
-9 2,8372 2,7876 2,7388 2,6908 2,6435
-8 3,0975 3,0437 2,9908 2,9388 2,8876
-7 3,3794 3,3212 3,2639 3,2076 3,1521
-6 3,6845 3,6216 3,5596 3,4986 3,4385
-5 4,0147 3,9465 3,8795 3,8135 3,7485
-4 4,3715 4,2979 4,2254 4,1541 4,0838
-3 4,7571 4,6776 4,5993 4,5222 4,4463
-2 51734 5,0875 5,0030 4,9198 4,8378
-1 5,6226 5,5300 5,4388 5,3490 5,2605
-0 6,1071 6,0073 5,9089 5,8121 5,7166
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TABELA IV.2

décimos da temperatura

t°C 0,0 0,2 0,4 0,6 0,8
-15 1,9118 1,8805 1,8496 1,8191 1,7892
-14 2,0755 2,0418 2,0085 1,9758 1,9435
-13 2,2515 2,2153 2,1795 2,1444 2,1097
=12 2,4409 2,4019 2,3635 2,3256 2,2883
-11 2,6443 2,6024 2,5612 2,5205 2,4804
-10 2,8627 2,8178 2,7735 2,7298 2,6868
-9 3,0971 3,0489 3,0013 2,9544 2,9082
-8 3,3484 3,2967 3,2457 3,1955 3,1459
-7 3,6177 3,5623 3,5077 3,4539 3,4008
-6 3,9061 3,8469 3,7884 3,7307 3,6738
-5 4,2149 4,1514 4,0888 4,0271 3,9662
-4 4,5451 4,4773 4,4103 4,3443 4,2791
-3 4,8981 4,8256 4,7541 4,6835 4,6138
-2 5,2753 5,1979 5,1214 5,0460 49716
-1 5,6780 5,5953 5,5138 5,4332 5,3537
-0 6,1078 6,0190 5,9325 5,8466 5,7617
+0 6,1078 6,1971 6,2876 6,3793 6,4721

1 6,5662 6,6614 6,7579 6,8556 6,9545
2 7,0547 7,1563 7,2590 7,3631 7,4685
3 7,5753 7,6834 7,7928 7,9036 8,0158
4 8,1295 8,2445 8,3610 8,4789 8,5983
5 8,7192 8,8416 8,9655 9,0909 9,2179
6 9,3465 9,4766 9,6083 9,7417 9,8766
7 10,0132 10,1515 10,2915 10,4331 10,5765
8 10,7216 10,8685 11,0171 11,1676 11,3198
9 11,4739 11,6298 11,7876 11,9472 12,1088
10 12,2723 12,4377 12,6051 12,7745 12,9458
11 13,1192 13,2946 13,4721 13,6517 13,8334
12 14,0172 14,2031 14,3912 14,5815 14,7740
13 14,9688 15,1658 15,3650 15,5666 15,7705
14 15,9767 16,1853 16,3963 16,6097 16,8255
15 17,0438 17,2646 17,4878 17,7136 17,9420
16 18,1730 18,4065 18,6427 18,8815 19,1230
17 19,3672 19,6142 19,8639 20,1164 20,3717
18 20,6298 20,8908 21,1546 21,4215 21,6912
19 21,9639 22,2396 22,5183 22,8001 23,0850
(Continua)
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TABELA IV.2

EM RELACAO A UMA SUPERFICIE PLANA DE AGUA PURA.

(Concluséo)

Décimos da temperatura

t°C 0,0 0,2 0,4 0,6 0,8
20 23,3729 23,6641 23,9583 24,2559 24,5566
21 24,8605 25,1678 25,4783 25,7922 26,1095
22 26,4302 26,7543 27,0819 27,4130 27,7477
23 28,0858 28,4277 28,7730 29,1221 29,4749
24 29,8314 30,1916 30,5556 30,9235 31,2953
25 31,6708 32,0504 32,4339 32,8214 33,2129
26 33,6085 34,0082 34,4120 34,8200 35,2322
27 35,6486 36,0694 36,4944 36,9239 37,3577
28 37,7959 38,2386 38,6858 39,1376 39,5939
29 40,0548 40,5205 40,9908 41,4659 41,9457
30 42,4304 42,9199 43,4142 43,9136 44,4180
31 44,9273 45,4419 45,9613 46,4861 47,0160
32 47,5511 48,0916 48,6373 49,1884 49,7449
33 50,3069 50,8744 51,4473 52,0260 52,6103
34 53,2001 53,7958 54,3971 55,0045 55,6176
35 56,2365 56,8616 57,4925 58,1296 58,7727
36 59,4220 60,0775 60,7392 61,4073 62,0817
37 62,7625 63,4498 64,1435 64,8438 65,5508
38 66,2643 66,9845 67,7115 68,4454 69,1861
39 69,9336 70,6883 71,4498 72,2186 72,9945
40 73,7774 74,5677 75,3652 76,1701 76,9825
41 77,8021 78,6295 79,4644 80,3069 81,1572
42 82,0150 82,8809 83,7543 84,6360 85,5256
43 86,4231 87,3288 88,2426 89,1647 90,0951
44 91,0337 91,9811 92,9364 93,9007 94,8735
45 95,8548 96,8449 97,8438 98,8515 99,8682
46 100,8940 101,9280 102,9720 104,0250 105,0880
47 106,1590 107,2400 108,3300 109,4300 110,5400
48 111,6590 112,7870 113,9260 115,0740 116,2330
49 117,4010 118,5800 119,7680 120,9670 122,1760
50 123,3950 124,6250 125,8650 127,1160 128,3780
51 129,6500 130,9330 132,2270 133,5310 134,8470
52 136,1740 137,5120 138,8610 140,2220 141,5940
53 142,9780 144,3730 145,7790 147,1980 148,6280
54 150,0700 151,5240 152,9900 154,4680 155,9580
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Fig. IV.1 - Curva de saturacao do vapor d'agua. O ponto X(e, t) representa uma amostra de
ar umido; A, B e C, trés diferentes modos de se obter sua saturagdo; ty € a tem-

peratura do ponto de orvalho.

A saturacdo de uma amostra de ar umido pode ser atingida por um dos seguintes pro-
cessos (Rose, 1966):

a - aumentando o teor de umidade (evaporando agua no interior da amostra de ar, por
exemplo) a temperatura constante, até que a pressao parcial (e) atinja o valor maxi-
mo possivel aquela temperatura;

b - reduzindo a temperatura, sem acrescentar vapor d'dgua, até o ponto em que a pres-
sao parcial (e) torne-se saturante; e

¢ - combinando, simultaneamente, 0s processos anteriores.

Esses procedimentos podem ser claramente visualizados utilizando-se a curva de satu-
racao (Fig. IV.1). O primeiro deles esta representado pelo segmento de reta entre os pontos
X(e, t) e A, ja que o valor da presséo parcial (e) aumenta isotermicamente. O segundo proces-
so corresponde ao segmento de reta de X(e, t) até B, indicando um resfriamento isobarico (sem
alteracdo do valor da presséao parcial do vapor), até atingir a curva de saturacdo. Neste caso, 0
valor da presséo parcial ndo muda; apenas busca-se a temperatura (tq) para a qual esse mes-

mo valor torna-se saturante. Uma outra evolugcdo que unisse o ponto X(e, t) a qualquer outro
ponto (C) da curva, situado entre A e B, estaria representando um processo combinado (resfri-
amento e umidificagdo simultaneos).
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5.4 - Temperatura do ponto de orvalho.

O umedecimento isotérmico (processo a) ndo poderia continuar indefinidamente, ultra-
passando a curva de saturacdo. De fato, apds a saturagéo ter ocorrido (ponto A da Fig. IV.1),
gualquer acréscimo de vapor d'agua iria apenas provocar condensacdo. Caso se desejasse
realmente colocar mais vapor d'agua na amostra de ar, ja saturada, seria preciso seguir a curva
de saturacdo (para a direita) e, portanto, aumentar a temperatura. Quando a temperatura am-
biente se eleva, cresce também o valor da presséo de saturagdo do vapor, indicando que um
maior numero de moléculas d'agua pode permanecer no estado gasoso.

Considere-se, agora, o segundo processo (b): o resfriamento isobarico, representado
pelo segmento de reta unindo X(e, t) a B (Fig. IV.1). Apos atingida a temperatura (tq) em que a

saturacdo acontece, qualquer resfriamento adicional deve ser feito seguindo a curva de satura-
¢éo {néo o prolongamento da linha X(e, t) — B} e, isso, implica reduzir o valor da pressao de
saturacdo. Essa reducao s6 se justifica pela passagem de parte do vapor ao estado liquido
(condensacéo), de modo que o valor maximo da pressao de saturacdo a nova temperatura seja
respeitado. Evidentemente a condensacdo do "excesso" do vapor, provocado pelo resfriamen-
to, vai originar a formacao de gotas d'agua nas superficies em contacto com essa amostra de
ar (formagédo de orvalho). Exatamente por isso tg € chamada de temperatura do ponto de or-

valho, a qual se deve resfriar o ar umido para torna-lo saturado, sem que se altere o valor inicial
da pressao parcial do vapor nele contido. Como se observa, a saturacdo, neste caso, é obtida
apenas por resfriamento (sem acréscimo algum de vapor d'agua).

Qualquer amostra de ar que atinja sua temperatura do ponto de orvalho torna-se satu-
rada. Se, ap0s atingir tq, o resfriamento prosseguir, havera formagéo de depdsitos de agua nas

superficies mais proximas. E exatamente isto que explica a formagdo de gotas d'agua na su-
perficie externa de um copo contendo uma bebida bem "gelada". Em contacto com a superficie
arrefecida do copo, cuja temperatura é inferior a do ponto de orvalho, parte do vapor d'agua se
condensa. O habito que certas pessoas tém de expirar seu halito sobre a lente dos éculos an-
tes de limpa-las, é justificado do mesmo modo. O ar quente e Umido proveniente dos pulmdes
resfria-se ao contacto com a superficie mais fria da lente, provocando a condensacéo de vapor,
haja vista que a temperatura da lente € inferior a do ponto de orvalho do ar expirado. Um tercei-
ro exemplo é a formacgéao natural de orvalho sobre a superficie das folhas e de corpos expostos
ao ar livre. Durante a madrugada as temperaturas dessas superficies podem tornar-se inferio-
res a do ponto de orvalho, advindo dai a condensacao.

A determinacéo de tq é feita a partir do valor da presséo parcial do vapor (e) presente
na amostra de ar. Uma vez que, pela definicdo de ty, o valor da presséo parcial (e) ndo muda

durante o processo (a saturacdo acontece apenas por resfriamento), basta procurar no corpo
da tabela de saturacéo o valor da presséo parcial do vapor (e) e verificar a temperatura corres-
pondente (tq). Caso o valor exato néo figure na tabela, pode-se adotar o mais proximo, ou efe-

tuar uma interpolacdo entre aqueles imediatamente superior e inferior ao da presséo parcial
obtida.

Uma outra maneira consiste em usar equacdes empiricas, obtidas por regressao poli-
nomial. Na prética, sendo a pressao parcial do vapor expressa em mb, pode ser usada a se-
guinte expressao:
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tg =237.3 *log1pg (e/eq) / (17.2688 —log1g (e / eq) (IV.5.7)

Em que eqg = 6.1078 mb e que fornece resultados bem aproximados da temperatura do ponto
de orvalho (tg) em °C, na faixa de 0 a 50 °C.

6. Pardmetros que definem o teor de umidade do ar.

Além da presséo parcial (e), ha outras variaveis para quantificar o teor de vapor d'agua
presente no ar, de uso mais corrente.

6.1 - Razéo de mistura (r).

A razdo de mistura (r) do ar imido, submetido a uma dada pressao atmosférica (p) e
temperatura (t), € o quociente entre a massa de vapor (m,,) e a massa de ar seco (mg) na qual

0 vapor esta contido. De acordo com essa defini¢éo, tem-se:

r=my/ mg. (IvV.6.1)

Utilizando-se as expressdes para my, € my obtidas respectiva e diretamente das equacgdes de

estado do ar seco (IV.4.1) e do vapor d'agua (IV.4.2) na mistura (ar Umido) e sendo a razao
entre as massas moleculares M4/My = 0,622, tem-se:

r=0,622e/(p—e) (IvV.6.2)
sendo r expresso em gramas de vapor por grama de ar seco quando a pressao parcial do va-
por (e) e a pressao atmosférica (p) sdo dadas nas mesmas unidades (mm Hg ou mb). Sendo p

>> e, essa expressao pode assumir a seguinte forma aproximada, quando ndo se requer alta
preciséo:

r=0,622e/p (IV.6.3)
No caso do ar estar saturado, a razéo de mistura saturante (rs) sera dada por:

rs = 0,622es/(p — €s). (IvV.6.4)

Tendo em vista que p >> es, a seguinte forma aproximada pode ser Gtil em estimativas
gque ndo requeiram precisao:

rs ~ 0,622 es/ p. (IvV.6.5)

As expressdes anteriores (IV.6.4 e 1V.6.5) podem fornecer a razdo de mistura em gra-
mas de vapor por quilograma de ar umido, bastando que os respectivos humeradores sejam
multiplicados por 1000.
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6.2 - Umidade especifica (q).

A umidade especifica do ar é definida como o quociente entre a massa de vapor d'agua
(my) e a massa total do ar umido (my + mg) na qual esse vapor esta contido.

De acordo com a defini¢gdo anterior, portanto:
g=my/(my+mg). (IvV.6.6)

Dividindo o numerador e o denominador dessa expressao por my e tendo em conta a equagao
IV.6.1, pode-se escrever:

g=r/(1+r) (IV.6.7)
que fornece a umidade especifica em gramas de vapor por grama de ar imido.

Estando o ar saturado, verifica-se que:
Os =TIs / (1 + rs). (|V68)

Quando se leva em conta que r €, no maximo, da ordem de 0,05 (50 gramas de vapor
por quilograma de ar seco), verifica-se ser possivel considerar 1 + r ou 1 + rs como pratica-
mente igual & unidade, sem incorrer em erro sério. Nas aplicagbes em que isso seja possivel:

q~r (IV.6.9)
e

s ~Ts. (IV.6.10)

6.3 - Umidade absoluta (pv).

Também chamada de concentracdo do vapor, ou densidade do vapor na mistura, a
umidade absoluta é o quociente entre a massa de vapor d'agua (my) e o volume (V) do ar umi-
do que a contém, ou seja:

pv= my/V. (Iv.6.11)

Partindo da equacéo IV.4.2, tomando R = 8,314x10 " dyn cm mol ' K* e My = 18,015 g
mol *, verifica-se que:

pv = 2.16683x10 e /T em gcm™ (1V.6.12)

com a temperatura (T) em K e a presséo parcial do vapor () em mb. Por outro lado, usando a
prépria definicdo de razdo de mistura, vé-se que:

pv=parl (IV.6.13)
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6.4 - Umidade relativa (U).

A umidade relativa (U) do ar imido, submetido a uma determinada temperatura (t), € o
quociente entre a pressdo parcial do vapor (e) e a pressao de saturagéo (eg) aquela temperatu-

ra, ou seja:

U=e/es. (IvV.6.14)
Normalmente U é expresso em porcentagem:

U=100e/es. (IV.6.15)

Essa expressao revela que a umidade relativa atinge 100 % quando o ar esta saturado (e = €s).
Fisicamente U representa a fracdo da umidade méaxima possivel que j4 se encontra preenchi-
da.

Note-se que, como eg depende de t, mantendo-se constante a presséo parcial do vapor

(e), a umidade relativa varia com a temperatura. De fato, U aumenta quando t diminui pois a
diferenca es - e diminui, ja que o valor da pressao de saturacéo (es) tende a se aproximar do
valor constante da pressao parcial do vapor (e). A reciproca é igualmente verdadeira: quando t
aumenta, a umidade relativa diminui a pressao parcial constante.

7. Instrumentos para medir a umidade do ar.

O leitor deve ter percebido que todas as expressdes obtidas na sec¢do anterior depen-
dem da pressao parcial do vapor d'agua presente no ar (e). A determinacao desse parametro
pode ser feita com o auxilio de instrumentos denominados psicrémetros (do grego "psychrdés”,
que significa frio). H4, ainda, instrumentos apropriados para medir diretamente a umidade rela-
tiva do ar.

7.1 - PsicrOmetros.

Os diferentes modelos convencionais de psicrometro séo, basicamente, constituidos por
dois termdmetros comuns (de mercuario-em-vidro), sendo um com o bulbo descoberto e o outro
com o bulbo revestido por um tecido fino (musselina, gaze etc.), que é molhado (preferencial-
mente com agua destilada) imediatamente antes do uso do instrumento. Esses termdmetros
sdo chamados, respectivamente de termémetro de bulbo seco e termémetro de bulbo Umido.
Em alguns psicrometros os termémetros sdo montados em um suporte, preso a uma corrente,
que permite gira-lo, como a uma funda, assegurando um fluxo regular de ar junto aos bulbos
(Fig. IV.2).

Nos modelos mecéanicos mais aperfeicoados, uma ventoinha aspira 0 ar por sobre os
bulbos a uma velocidade constante, que ndo deve ser inferior a 5 m s * Dentre os psicrémetros
ventilados mais usados estdo os do tipo Assman, que é portétil (Fig. IV.2) e August. No caso do
modelo August, recomenda-se cuidado ao umedecer o bulbo (Fig. IV 3); ao aplicar corda no
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mecanismo de relojoaria do aspirador (Fig. IV 4), prendendo as pas da ventoinha (aspirador)
com os dedos polegar e indicador; e ao acopla-la no encaixe apropriado (Fig. IV 5).
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Fig. IV.2 - Psicrometro de funda (esquerda), cuja ventilacdo é obtida fazendo-se girar o
suporte dos termometros; e psicrometro Assmann (direita), com aspirador meca-
nico embutido na parte superior.

Eventualmente, pode ser necessario aplicar correcdes as leituras termométricas para
compensar pequenas imperfeicdes de fabricacdo. Sdo ditas corre¢des instrumentais e, quando
existem, constam do certificado de calibragem do psicrédmetro, fornecido pelo fabricante.

Atualmente, tém sido preferidos os psicrémetros elétricos ventilados (Fig. 1V.6), que
usam como sensores resisténcias, termopares, ou termistores.

7.1.1 - Principio de funcionamento.

Caso o ar ndo esteja saturado, havera evaporagédo da agua que embebe o revestimento
do bulbo amido, ou do sensor que atua como tal. O calor latente necessario a evaporagéo €, no
primeiro instante, retirado do proprio bulbo e a temperatura indicada pelo termémetro de bulbo
umido (t') comeca a diminuir. Uma vez atingido o regime estacionario (quando t ' ndo mais se
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3

Fig. IV.4 - Maneira correta de segurar o
aspirador (ventoinha) do psi-
crobmetro August para aplicar corda no
mecanismo de relojoaria.

@
s

A
\\SJ\Q
U ’C
B
Fig. IV.3 - Psicrometro tipo August (sem Fig. IV.5 - Acoplamento do aspirador ao
0 aspirador) mostrando-se a conduto de ar do psicrometro
maneira correta de molhar a musselina
que envolve o bulbo do termémetro. Apos August. A ventoinha, s6 é liberada apds
0 uso, as rolhas devem ser colocadas nos encaixada (x e y indicam os movimentos
condutos de ventilag&do respectivos. para o engate).
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altera), o calor latente de evaporacdo € integralmente cedido pelo ar que flui junto ao bulbo
umido (uma vez que sua temperatura ndo mais se modifica). Para certificar-se de ter sido atin-
gido o equilibrio térmico entre o bulbo Umido e o ar que escoa junto dele, o usuario devera fa-
zer leituras sucessivas (do termémetro de bulbo Umido) até que obtenha dois valores consecu-
tivos iguais de t', o que indica a estabilizacdo do processo; sO depois fara a leitura do termé-
metro de bulbo seco, que fornece a temperatura do ar (t).

Estando o ar saturado, nenhuma evaporagéo ir4 ocorrer, obtendo-se t = t'. A diferenca
psicrométrica (t — t') €, portanto, um indicador do estado de umidificacdo da atmosfera adja-
cente, sendo tanto menor quanto mais Umido estiver o ar.

SENSOR

ARZ

AGUA —»

Fig. IV.6 - Psicrometro ventilado elétrico, constituido por dois sensores de resisténcia elé-
trica (o registrador foi omitido). Ao lado o esquema da circulagédo do ar que €
aspirado através dos ductos dos sensores.

7.1.2 - Equacdao psicrométrica.

Imagine-se um psicrometro em funcionamento, ap6s estabilizada a temperatura do bul-
bo umido (equilibrio). Admita-se que a pressao atmosférica mantém-se constante no curto in-
tervalo de tempo necessario as leituras (depois de estabilizadas).

Sejam mg e my, respectivamente, as massas de ar seco e de vapor d'agua que juntas
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constituem a unidade de massa do ar imido, antes de passar pelos bulbos.

A evaporacao da agua, necessaria a saturacao do ar a temperatura t', consumira calor
latente (Le) de modo proporcional ao aumento da massa de vapor d'agua de my, para m,,". As-

sim, o calor consumido sera:
Qi=(my'—my) Le

Ressalta-se que o calor latente (Lg) ndo é constante; seu valor depende da temperatura
(equacéo VI.4.3).

Desde que o instrumento esteja isolado de qualquer fonte de energia (solar, por exem-
plo), todo o calor latente necessario a evaporacéo €, como foi dito, cedido pelo ar umido (mg +

my), fazendo com que sua temperatura baixasse de t para t'. Trata-se portanto, de um processo
que, além de isobarico, é igualmente adiabatico ou seja, ndo envolve troca de calor com o
meio. Com suficiente aproximacao, pode-se assumir que o calor especifico do ar imido a pres-
sdo constante é praticamente igual ao do ar seco (Cpa= 0,240 cal g* K™). Assim,

Q2 = (mg—my) Cpa(t—t)

foi o calor necessario para causar a diferenga psicrométrica (t — t' °C igual a T — T' K) observa-
da. O principio da conservacdo da energia exige que Q 1 = Q ,, logo:

(mg + My) Cpa (t—1t) = (My' —my) Le. (Iv.7.1)

em que Lg = Lg(t') é o calor latente a temperatura em que se da a evaporacao da agua (t'). As-
sumindo-se que mg+my € praticamente igual a mg, no primeiro membro dessa expresséao (pois

mg >>m,), e tendo em conta o significado da razéo de mistura (r), vem:

Cpa (t - tl) = (rSl - r)I—E

onde rs' indica a razdo de mistura saturante a temperatura t', j& que o ar, ap0s passar junto ao
bulbo Umido, esta saturado aquela temperatura. Com uma boa aproxima¢ado pode-se tomar r ~
0,662 e/p (IV.6.3) e rs = 0,662 es/p (IV.6.5), resultando:

e = es'—[pCpl (0,622 L)t —1) (IV.7.2)

em que es' = es(t') representa a pressdo de saturacdo do vapor a temperatura t'. Esta expres-
sao rege o funcionamento dos psicrometros e é conhecida como equacao psicrométrica.

Ao fator

Y* =P Cpa/ (0,622 Lg) (IV.7.3)

chama-se parametro psicrométrico, impropriamente conhecido como "constante psicrométrica”,
pois varia com a pressao e com a temperatura (ja que o calor latente de evaporacao Lg depen-

de da temperatura em que essa transicao de fase ocorre e p é variavel).

Pondo y* na equacéo 1V.7.3, nota-se que
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v =—(e—-es)/(T-T") (IvV.7.4)

traduz a inclinacdo da reta que representa o processo de saturacdo do ar simultaneamente por
resfriamento e adi¢cdo de vapor d'dgua, representado na Fig. IV.1 pelo segmento de reta de
X(e, t) a C.

Imagine-se, agora, que todo o vapor d'agua contido no ar imido seja (isobérica e adia-
baticamente) condensado, até torna-lo seco (e = 0). O calor latente liberado termina sendo
inteiramente usado para aquecer o ar (seco), cuja temperatura final chama-se temperatura
equivalente isobarica (Tg). Este processo corresponde ao segmento de reta entre X(e, t) e Y
(Fig. IV.1). Pode-se mostrar que Te € uma grandeza conservativa (Capitulo VI).

7.1.3 - A féormula de Ferrel.

Conhecidas as temperaturas dos termémetros de bulbo seco (t) e umido (t'), além da
pressado atmosférica (p), pode-se calcular a pressao parcial do vapor d'agua (e) empregando a
equacdo IV.7.2. No entanto, em 1886, W. Ferrel havia obtido a seguinte férmula empirica, (List,
1971):

e = es' — 0,00066 (1+0,00115t) p (t—t) (IV.7.5)

com t e t' em graus centigrados e as demais variaveis em milibares. Também aqui, es' = es(t)
indica a presséo de saturagdo a temperatura do termémetro de bulbo umido, que pode ser cal-
culada pela equacéo IV.5.3 ou IV.5.5, ou obtida através da Tabela IV.1.

A equacdo IV.7.5 veio a luz sem o auxilio da Termodinamica (era desconhecida, na-
quela época, a formulacdo empregada na deducao da equacao psicrométrica). O desenvolvi-
mento cientifico posterior confirmou que a férmula de Ferrel fornece resultados compativeis
com a precisdo atualmente exigida e, portanto, sob o ponto de vista cientifico, esta correta.
Assim, embora empirica, a formula proposta por Ferrel € usada até hoje.

7.2 - Higrometros, Higrégrafos e Termohigrégrafos.

Os higrémetros, os higrografos e os termohigrografos (Fig. 1V.7) sdo instrumentos que
permitem obter diretamente a umidade relativa do ar. Seu funcionamento se baseia na variacédo
do comprimento que experimenta um feixe de cabelos humanos, quando a umidade relativa do
ar se altera. O feixe se distende com o aumento da umidade, contraindo-se no caso contrario.
Esse comportamento, no entanto, ndo € linear: o incremento observado € menor quando a
umidade relativa é elevada. Obviamente, os cabelos devem ser previamente tratados para re-
mover eventuais residuos de gorduras e outras impurezas.

Em geral, uma das extremidades do feixe é fixa e a outra esta acoplada a um sistema
de alavancas. A variacdo do comprimento do feixe de cabelos (em funcdo da umidade relativa
do ar) faz movimentar esse sistema, que termina por deslocar um ponteiro sobre uma escala
graduada. Nessa escala a umidade € lida diretamente em porcentagem.
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No caso dos higrégrafos, o sistema de alavancas aciona o suporte de uma pena regis-
tradora que se move sobre um tambor rotativo (impulsionado por mecanismo de relojoaria). Ao
tambor prende-se um diagrama de papel especial (higrograma) cuja escala horizontal € o tem-
po e a escala vertical estd graduada em termos de umidade. Note-se que a amplitude do mo-
vimento da pena depende das caracteristicas de cada tipo de instrumento e, portanto, ndo se
pode usar o higrograma de um modelo em outro.

A
N

i

[T

Fig. IV.7 - O termohigrografo, um registrador convencional de temperatura e de umidade do
ar (acima), usa o termohigrograma como diagrama (abaixo).

Os termohigrografos sé@o instrumentos mecénicos duplos, isto € possuem um sensor de
umidade, que funciona exatamente como no caso anterior, além de um sensor de temperatura,
normalmente uma lamina bimetalica, curva (Capitulo II). Como a lamina é constituida pela jus-
taposicdo de duas finas placas de metal com diferentes coeficientes de dilatacdo, variacdes de

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



155

temperatura fazem mudar sua curvatura, acionando um sistema de alavancas que termina,
também, na haste de uma pena (Fig. IV.7). O diagrama usado nesses instrumentos chama-se
termohigrograma e tem duas faixas distintas: uma corresponde a escala de umidade, outra a
de temperatura (Fig. IV.7).

Instrumentos desse tipo, embora tendam a ser substituidos por sensores elétricos, ain-
da sao encontrados, com bastante freqiiéncia, nas estacdes meteoroldgicas conven-cionais.

8. Variacdo espéacio-temporal da umidade do ar.

O teor de umidade do ar pode variar de modo acentuado, tanto no espago, como no
tempo. Em um determinado local, a variacdo temporal depende da circulacdo da atmosfera, da
localizacao relativa das fontes e sumidouros de vapor d'agua, do suprimento de energia solar
etc.. Devido a isso, os valores assumidos pelos parametros que traduzem a umidade do ar pré-
ximo a superficie terrestre sdo necessariamente pontuais.

Quando o parametro utilizado é a umidade relativa ndo se pode esquecer, também, sua
dependéncia em relagdo a temperatura. Um aumento, ou reducdo, da umidade relativa nao
significa ter havido uma mudanca na concentracao de vapor d'agua do ar. A altera¢cdo na umi-
dade relativa pode advir exclusivamente de alteracdo na temperatura ambiente. A umidade
relativa do ar aumenta quando a temperatura diminui e vice-versa. Como conseqiéncia desse
efeito, deve-se esperar que a umidade relativa diminua, a partir do nascimento do Sol, atingin-
do o valor minimo nas horas mais quentes do dia, voltando a aumentar em seguida, apenas
por efeito térmico. Esse é o comportamento esperado e normalmente observado. No entanto,
pode ser bastante modificado sob situagcfes atmosféricas capazes de alterar a temperatura, a
razdo de mistura, ou ambas.

As variacdes do teor de umidade do ar, associadas as da temperatura, estabelecem o
nivel de conforto ambiental. A sensacdo de desconforto é devida mais a umidade do ar que
propriamente a temperatura ambiente. Para aferir esse efeito, diversos indices de desconforto
(Id) foram propostos. Um deles, que Nieuwolt (1977) aponta como o mais usado, baseia-se na
seguinte formula:

Id = 0,8t + tU /500 (IV.8.1)

onde t é a temperatura do ar (°C) e U a umidade relativa (%)., A resolucéo grafica dessa equa-
¢ao constitui o nomograma da Fig. IV.8.

Testes realizados nos Estados Unidos indicaram que o valor Id em torno de 21 corres-
ponde a condicdo ambiental mais agradavel. Quando 26 > Id > 24, cerca da metade da amos-
tra pesquisada apresentou algum sintoma de desconforto fisico por aquecimento e, ao ser ul-
trapassado o valor 26, reduziu-se rapidamente a disposicdo das pessoas testadas para o tra-
balho (Nieuwolt, 1977). O mesmo autor acredita que valores um pouco mais altos poderiam ser
esperados na faixa tropical, onde a populacdo esta mais adaptada ao calor. No entanto, para
uma dada temperatura, o indice de desconforto (Id) aumenta rapidamente com a umidade rela-
tiva do ar, conforme se depreende da analise da férmula anterior. Entdo, o possivel aumento
da tolerancia da populacéo tropical as temperaturas mais elevadas néo deve ser grande.
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Fig. IV.8 - Nomograma para determinar o indice de desconforto (Id) em funcdo da tempe-
ratura (t°C) e da umidade relativa do ar (U%).

9. Temperatura virtual.

Pelo simples fato da massa molecular aparente do ar seco ser maior que a do vapor
d'agua, a massa especifica do ar umido (p*) € um pouco menor do que a do ar seco puro (pa).
A comprovacao desse fato é bastante simples, como sera visto a seguir.

Seja uma amostra de ar Umido constituida pela mistura de my gramas de vapor d'agua
com mg gramas de ar seco, ocupando um volume V e submetida a temperatura T e a pressédo

atmosférica p. Assim, a massa total da amostra de ar imido sera:

m= my + mg.

Dividindo ambos os membros pelo volume, vem:

m/V =my+mg)/V =my/V+mg/V

ou, ainda

p*= pv +pa (IV.9.1)

onde py € a massa especifica do ar seco na mistura (diferente, portanto, de p, que € a do ar

Seco puro).
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Utilizando as equac¢des de estado do ar seco e do vapor d'agua na mistura ar umido
(IV.4.1 e IV.4.2), obtém-se:

p*=eMy/RT+(p—e) Mg /RT.

Logo:

*= (pMg / RT)(1 — elp + 0,622 elp) (IV.9.2)
ou,

p* = (pPMg / RT) (1 - 0,378 e/p). (IV.9.3)

Observe-se que o primeiro fator ( pMg / RT ) representa a massa especifica do ar seco
puro (pa). Em outras palavras: se apenas ar seco, nas mesmas condicfes de pressdo (p) e
temperatura (T) do ar umido, ocupasse o mesmo volume (V), teria uma massa especifica pa.
Entao, substituindo:

p* = pa(l - 0,378 elp).

Percebe-se que, sendo p >> e, o fator (1 — 0,378 e/p) € menor que a unidade, compro-
vando que a massa especifica do ar umido é menor que a do ar seco, nas mesmas condi¢cdes
de temperatura e presséo. Esse fato decorre simplesmente de ser My < Ma. Por outro lado,
Peixoto (1954) adverte que, sendo 0,378e/p um ndmero muito pequeno (pois e << p), a dife-
renca entre p* e pa Ndo pode ser grande, mesmo quando se toma em consideracdo o ar satu-
rado.

A conclusao anterior representa uma grande vantagem pratica. Para averigua-la, € ne-
cessario usar a equacao IV.6.3 e substituir o quociente e/p da expresséo 1V.9.2 em funcado da
razéo de mistura (r). Efetuando, resulta, sem nenhuma simplificacéo :

p*=(PMg /RT)[ (1 + 1)/ (1 +r/0,622) ]. (IV.9.4)

Fisicamente, o fator [(1 + r) / (1 + r/0,622)] representa uma corregao que deve ser apli-
cada a massa especifica do ar seco puro ( pMg / RT ) para que se torne igual a do ar umido,

submetido a mesma pressdo (p) e temperatura (T, K). Convencionou-se que essa correcao
seria incorporada a temperatura T (Iribarne e Godson, 1973), definindo-se uma nova variavel
(Ty) assim:

UTy=(UT)[ (@ +r)/(1+1/0,622)]

ou

Tv=T[(1+1/0,622)/(1+71)] (IV.9.5)

onde r deve ser expresso em gramas de vapor por grama de ar seco e T em graus absolutos.

Aqui Ty (K) designa a temperatura virtual, ou seja: a temperatura a que deve ser submetida
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uma amostra de ar seco para que passe a apresentar a mesma massa especifica do ar imido,
ambos submetidos a pressado p. Simbolicamente,

p*(T, p) - pa(Tv, P). (IV.9.6)

A equacao 1V.9.5 revela ser sempre possivel obter uma temperatura (Ty) na qual uma
amostra de ar seco apresente a mesma massa especifica da amostra de ar imido que se de-
seja estudar. Na pratica quer dizer que se pode tratar ar mido a temperatura T usando ar seco
a temperatura Ty.

Para que se possa compreender mais facilmente como Ty varia, em funcdo da umidade.
considere-se a equacao 1V.9.3, de onde se obtém:

Tv =T/ (1 — 3e/8p). (IV.9.7)
Desenvolvendo o denominador (1 — 3e/8p) em série binomial resulta:

(1 —3e/8p) ™ =1 + (3e/8p) + (3e/8p) ? + (3e/8p) ®...,

Agora, desprezando os termos de ordem igual ou superior a segunda (porque e << p), vem:
Ty = T(1+ 3e/8p) (1v.9.8)
Finalmente, tendo em vista que e/p = r/ 0,622,

Tv=T (1 +0,6r) (1V.9.9)

com T e Ty em graus absolutos e r em gramas de vapor por grama de ar seco. Devido a elimi-
nacao de termos do desenvolvimento binomial, as relagfes 1V.9.8 e IV.9.9 sdo apenas aproxi-
madas.

Tanto o quociente (1+ r/0,622) / (1+ r) da equacéo 1V.9.5, como o fator (1 + 0,6 r) da

altima expressdo, sdo um pouco maiores que a unidade, exceto se o ar estiver seco (r = 0).
Desse modo, conclui-se que:

- estando o ar isento de umidade, Ty = T;

- para qualquer amostra de ar umido ou saturado, Ty > T, e

- a diferenca Ty — T é relativamente pequena e aumenta com o teor de umidade do ar.
Entéo, a expresséo 1V.9.4 constitui a equacédo geral de estado do ar (seco, imido ou saturado),
0 que teoricamente permite prosseguir o estudo da atmosfera usando apenas uma equagao de
estado, qual seja:

p*= pMgy/RTy (IV.9.10)

Sob o ponto de vista matematico, porém, muitas vezes néo € esse o caminho mais facil.
Em certas situacBes, como Unica forma de facilitar as deduc6es matematicas, simplesmente
ignora-se a diferenca entre Ty e T, por ser muito pequena, tratando-se o ar como se fosse
seco.
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10. Variagao vertical da pressao atmosférica.

Uma expresséo simples pode ser deduzida para determinar de que modo a pressao
atmosférica varia com a altitude (z). Admitindo a condicdo de equilibrio hidrostatico (equacéo
[11.4.2) da atmosfera umida,

dp=-p*gdz
e substituindo a massa especifica do ar umido de conformidade com 1V.9.10, encontra-se:
Tvdp/p = —(gM5 / R) dz. (IvV.10.1)

Esta expressdo é conhecida como a forma diferencial da equacédo hipsométrica (do grego
"hypsos", altura), que descreve a relacdo entre a pressao (p) e a altitude (z) na atmosfera.

A integracdo da equacéo 1V.10.1 ndo pode ser feita diretamente, porque a variacdo da
temperatura virtual com a pressdo ou com a temperatura ndo pode ser descrita analiticamente.
Quando dados aerol6gicos sao conhecidos, porém, é sempre possivel subdividir a atmosfera
em camadas que apresentem uma variacdo linear de Ty com a altitude. Admitindo que cada
uma dessas camadas é limitada pelos niveis de presséo p; (base) e p, (topo), pode-se aplicar o
teorema da média integral e proceder a integragdo de 1V.10.1. Para cada uma delas, sendo Tyy
a respectiva temperatura média, tem-se:

1 : V.10.2
Tw= [, dinp)= [ (g Mg/R) dz (v.10.2)

em que a mudancga do sinal deve-se a inversdo dos limites de integragéo.

O modulo da aceleracao da gravidade varia muito pouco com a altitude, nas proximida-
des da superficie da Terra. Por outro lado, sendo Mg e R constantes, procede-se a integracao,

resultando:
In (pa/p2) = (GMa/TwmR) (22 — z1). (1IvV.10.3)

Tomando-se g = 9,8 m s %, R/Mg = 278,04 g m? s “? K" e lembrando que, In (X) = 2,303 log
(X), para qualquer X > 0, pode-se escrever:

Az =67,443 Tyw log (p1/p2) (Iv.10.4)

em que A z € a variagdo de altitude entre p; e p,, obtida em metros quando o valor de Tyy €
fornecido em graus absolutos.

A equacao hipsométrica possibilita calcular a espessura de camadas atmosféricas que
possuam perfil de temperatura virtual linear. Evidentemente, as camadas em que essa condi-
¢do ndo seja satisfeita, devem ser subdivididas de modo que cada subcamada possa atendé-
la. A utilizacdo da equacao hipsométrica é muito comum, nas esta¢des de sondagem atmosfé-
rica, para o cOmputo do geopotencial de superficies isobaricas (Varejao-Silva e Sirola, 1974).
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E curioso observar que a espessura de camadas atmosféricas com mesmo valor da
temperatura virtual média, depende do quociente das pressodes reinantes na base (p;) € no

topo (p2).

11. Agua precipitavel.

Considere-se uma coluna atmosférica cuja seccao reta da base tenha area unitéaria (S =
1 cm?) e que apresente um certo volume (V), funcdo de sua espessura. Se py designar a umi-

dade especifica do ar (IV.6.11), é claro que a massa de vapor d'agua presente sera:
dmy= pydV=pySdz (IvV.11.1)

em que dz é a diferenca de altitude entre o topo e a base da camada atmosférica em questao.
Admitindo-se, como de habito, que a atmosfera estd em equilibrio (dp = —py g dz), tem-se:

d my =—(pv/p) (10° S dp/g )

O fator 10° aparece porque a presséo é expressa em milibares (1 mb = 1000 dyn cm ). Sendo
0 quociente py / p a umidade especifica (q) e S=1, pode-se escrever:

d my = —(10%g) q dp (IV.11.2)

Chama-se 4gua precipitavel (w) a massa total de vapor d'agua existente em uma coluna
atmosférica, com area de seccdo reta unitaria (S = 1 cm?), que se estenda da superficie até o
nivel onde ndo exista mais umidade no ar. Deve-se salientar, porém, que a expressao agua
precipitavel ndo significa que todo o vapor d'dgua existente nessa camada ird se condensar e
cair a superficie em forma de chuva. Trata-se tdo somente de um parametro, Gtil em determi-
nados estudos, como o da absor¢éo da energia solar ao atravessar a atmosfera.

Na pratica, a agua precipitavel (w) é obtida dividindo-se a atmosfera em camadas, de
pequena espessura, que apresentem variacdo linear da umidade especifica com a presséo, o
gue facilita obter o valor médio da umidade especifica (gm) para cada uma delas. Aplica-se,
entdo, a equacao 1V.11.2, camada a camada. Para uma camada genérica, limitada pelas is6ba-
ras i (inferior) e s (superior), por exemplo:

S S
W= .[. dmy = (10%(g) .'.. q dp.

Em outra palavras: sendo 0, 1, 2, ... 0s niveis de pressdo correspondentes aos limites das ca-
madas selecionadas, numerados a partir da superficie (po, do), 0 valor de w sera

w = (10°/g){(do + d1) (Po — P1)/2 + (Qu+ T2) (P — P2) 12 +... }, (IV.11.3)

onde (go +g1)/2 indica o valor médio da umidade especifica da camada entre as superficies
isobaricas po e p; etc.. De uma vez que a aceleracdo da gravidade (g) é dada em cm s? e a
pressdo (p) em g cm ' s, esta equacéo fornece a dgua precipitavel diretamente em g cm 2.
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12. Sondagens atmosféricas.

As prospeccbes aeroldgicas destinam-se a obter informacdes sobre a distribuicdo verti-
cal da pressao, temperatura, umidade e vento (direcdo e velocidade), com o objetivo de estu-
dar as propriedades fisicas da atmosfera, quanto aos aspectos dinamico, termodinamico etc..
Nessas sondagens sdo normalmente usados aparelhos denominados radiossondas .

Uma radiossonda é um pequeno transmissor de radio, dotado de sensores de pressao,
de temperatura e de umidade, que é lancado na atmosfera, conduzido por um baldo de borra-
cha, inflado com gas (hidrogénio ou hélio). A razdo ascencional do baldo é supostamente co-
nhecida(Fig. IV — 9).

Conectados sucessivamente, de modo automético, os sensores alteram a freqiiéncia do
sinal emitido, em fungcdo da variagdo da pressdo, da temperatura e da umidade relativa rei-
nantes em cada nivel, & medida em que a radiossonda vai atravessando a atmosfera. Na su-
perficie, um receptor apropriado analisa continuamente os sinais recebidos e transforma aque-
las mudancas de freqiiéncia em valores das variaveis observadas.

Fig. IV.9 - Radiossondas

E evidente que o vento desloca o baldo, de modo que a radiossonda n&o sobe vertical-
mente. Os dados obtidos ndo se referem, rigorosamente falando, ao perfil da atmosfera. Caso
0 vento ndo seja muito forte, porém, o erro cometido nao deve ser significativo, ja que, com a
elevacdo, a componente horizontal do gradiente das variaveis observadas normalmente dimi
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nui. Isso quer dizer que, a 10 km de altitude, por exemplo, os valores (presséo, temperatura e
umidade) observados em um ponto devem ser representativos de uma area bastante ampla, ao
mesmo nivel.

As radiossondas alcancam cerca de 30 km de altitude (o limite é determinado pela rup-
tura do baldo). A conversao de pressao em altitude é feita identificando-se as camadas em que
a temperatura virtual (deduzida a partir da temperatura e da umidade relativa observada a cada
nivel) varia linearmente com a altura e integrando-se a equacéo hipsométrica (IV.10.4) para
cada uma delas. O receptor esta acoplado a um microcomputador que efetua todos os calculos
necessarios.

A direcdo e a velocidade do vento sdo estimadas, indiretamente, empregando-se equi-
pamento que analisa a posicéo da radiossonda no espacgo a pequenos intervalos de tempo.

Dados aeroldgicos podem ser obtidos, ainda, com o auxilio de bal6es cativos, de avi-
Oes, de foguetes etc.. Os satélites meteoroldégicos tém sido igualmente utilizados, principal-
mente com o objetivo de obter informacfes gerais sobre areas muito amplas. Destaca-se, em
particular, a identificacdo e monitoramento de perturbacfes atmosféricas, estimativa de tempe-
ratura no topo das nuvens e da superficie, distribuicdo espacial do vapor d'dgua, mapeamento
de pardmetros etc..

13. Exercicios.

1 - Os seguintes dados encontram-se disponiveis:

temperatura do termdmetro de bulbo seco 28,5 °C
temperatura do termdémetro de bulbo umido 21,2°C
pressao atmosférica 1004,0 hPa

Pede-se determinar: (a) a razdo de mistura, (b) a umidade especifica, (c) a temperatura do
ponto de orvalho, (d) a umidade relativa e (e) a temperatura virtual.

2 - Séo fornecidos os seguintes dados:

temperatura do termémetro de bulbo seco 24,3°C
umidade relativa 75 %
presséo atmosférica 1012,0 hPa

Pede-se determinar: (a) a razdo de mistura, (b) a umidade especifica, (c) a temperatura do
ponto de orvalho, (d) a umidade relativa e (e€) a temperatura virtual.

3 - Séo fornecidos os seguintes dados:

temperatura do termdémetro de bulbo seco 24,3°C
temperatura do ponto de orvalho 18,0 °C
pressao atmosférica 1012,0 hPa

Pede-se determinar: (a) a razdo de mistura, (b) a umidade especifica, (c) a umidade relativa e
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(d) a temperatura virtual.

4 - Dados coletados as 21 horas (tempo legal local) indicaram umidade relativa de 82%, tempe-
ratura do ar de 24,5 °C e pressdo atmosférica de 998,3mb. Deseja-se saber, supondo inaltera-
da a pressao e a razdo de mistura durante a noite:
- se h& possibilidade de ocorrer orvalho, durante a madrugada, caso ocorra um resfria-
mento de 5 °C;
- gual a umidade relativa no final da madrugada, se o resfriamento for de apenas 3 °C;
- a quantidade de vapor d'agua que passaria a fase liquida, por quilograma de ar umido,
caso a temperatura do ar atingis-se 16 °C; e
- a umidade relativa do ar as 22 horas se a temperatura tiver aumentado para 26 °C.

5 - Uma sondagem atmosférica revelou os seguintes valores:

Nivel pressao temperatura  umidade
(hPa) (°C) (%)

0 superficie 1006 26 80

1 980 22 90

Considerando que a temperatura e a umidade variam linearmente com a altitude nessa cama-
da atmosférica, determinar sua espessura.

6 - Usando a curva de saturacdo, mostrar a dependéncia da umidade relativa do ar quanto a
temperatura.

7 - Uma camara de controle ambiental indica temperatura de 20 °C e umidade relativa de 90 %.
Supondo que a pressao atmosférica é de 980 mb e se mantém inalterada, pede-se determinar
a qual temperatura devera ser ajustada a camara para que a umidade relativa do ar passe a 70
%.
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CAPITULO V

RADIACAO.

1. Introducédo.

Denomina-se radiacdo, ou energia radiante, a energia que se propaga sem necessidade
da presenca de um meio material. O termo radiacdo € igualmente aplicado para designar o
préprio processo de transferéncia desse tipo de energia.

A verdadeira natureza da radiacao ainda € objeto de permanente investigacdo cientifica
no ambito da Fisica Moderna. Dependendo da experiéncia que for conduzida, a energia radi-
ante ora revela uma natureza corpuscular (féton), ora se comporta como uma onda eletromag-
nética. Na escala subatémica as propriedades ondulatéria e corpuscular coexistem e se com-
pletam.

O aspecto ondulatério é o que interessa a Meteorologia. Sob a 6tica ondulatéria, a radi-
acdo, se caracteriza pelo comprimento de onda (1), ou pela freqiéncia de oscilacdo (v). O
comprimento de onda é definido como a distancia que separa duas cristas consecutivas; a fre-
guéncia pelo nimero de cristas que passa por um ponto de referéncia, na unidade de tempo. O
comprimento de onda é normalmente expresso em centimetros ou em micra (1A =10* cm) e a
freqiéncia em ciclos por segundo, ou Hertzs (Hz).

O produto do comprimento de onda (L) pela freqtiéncia (v) da radiacédo é igual a veloci-
dade de propagacdo da luz no vacuo (c):

c=vi (V.1.1)

sendo ¢ = 2,997925x10"° cm s ™ (Yavorsky e Detlaf, 1979). Essa relacdo mostra que é facil
transformar freqiiéncia em comprimento de onda e vice-versa.

S&o conhecidas radiacdes com comprimento de onda que variam desde 10 ' cm (raios
gama) até cerca de 10 ' cm (ondas longas de radio). Ao conjunto de todas elas denomina-se
espectro eletromagnético.

Apenas as radiacdes de comprimentos de onda compreendidos entre 0,36 e 0,74 p po-
dem ser detectadas pelo olho humano, constituindo a faixa visivel do espectro eletromagnético
ou luz visivel (Fig. V.1). Dentro dessa faixa, a vista humana consegue diferenciar as seguintes
cores:
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Violeta 0,36 20,42 ;
indigo-azul 0,42 a 0,49 p;
Verde 0,49 a 0,54 y;
amarelo 0,54 a 0,59 ;
laranja 0,59a0,65 ;

vermelho 0,65a0,74 p.

Esses intervalos sdo arbitrarios e aproximados, pois ndo ha limites nitidos entre as co-
res. A transicao entre cores vizinhas se da de maneira gradual, como se pode verificar em um
arco-iris.

DOMINIO DA RADIACAO SOLAR

ULTRAVIOLETA VISIVEL INFRAVERMELHA

| N |
05 1

COMPRIMENTO DE ONDA

0,1

Fig. V.1 - Espectro eletromagnético.

As radiagBes com comprimento de onda superior a 0,74 p, por apresentarem freqiiéncia
menor que a da luz vermelha, sédo ditas infravermelhas. Por outro lado, aquelas cujo compri-
mento de onda € inferior a 0,36 p (freqiiéncia superior a da luz violeta) chamam-se ultraviole-
tas. O espectro eletromagnético fica, assim, subdividido em trés regides, ou faixas: ultravioleta,
visivel e infravermelha (Fig. V.1).

1.1 - Efeito da radiacdo sobre as plantas.

O efeito que a radiacéo exerce sobre as plantas varia conforme o comprimento de onda.
Segundo Chang (1968), radiacbes com comprimento de onda:

- até 0,28 u, provocam rapidamente a morte das plantas (ultravioleta);

- de 0,28 a 0,40 p, sé@o bastante nocivas até 0,32 u e acima desse limite provocam inibi-
¢do do crescimento (ultravioleta e violeta);

- de 0,40 a 0,51 p, tém acentuada absorcao pela clorofila e xantofila (correspondem,
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aproximadamente, as cores indigo e azul);

- de 0,51 a 0,61 p, abrangendo praticamente as cores verde e amarela, exercem pouca
influéncia no processo fotossintético;

- de 0,61 a 0,72 p, coincidem aproximadamente com as cores laranja e vermelha e pos-
suem acentuada acao fotossintética;

- de 0,72 a 1,0 y, interferem na elongacéo, florac&o, coloracdo dos frutos e germinagéo
das sementes;

- acima de 1 u, ao que se sabe, ndo exercem nenhum papel especial. Quando absorvidas
sdo usadas nos processos bioquimicos.

O caso da alface (Lactuca sativa) ilustra bem o efeito da radiacdo sobre a germinacao
de sementes fotossensiveis. Ao serem submetidas a energia radiante de comprimento de onda
em torno de 0,73 p, as sementes de alface tém sua germinacao inibida. Essa inibicédo é susta-
da quando as mesmas sementes sdo expostas a radiacdo com cerca de 0,66 pu de compri-
mento de onda (Felippe, 1969). A situacdo pode ser revertida repetidas vezes, alterando-se
apenas o comprimento de onda da radiacdo incidente.

1.2 - Absorcgéo e emisséo de energia radiante.

Todo corpo cuja temperatura esteja acima de 0K emite e absorve radiagédo (Principio de
Prevot).

Para que se possa compreender melhor a absorcéo e a emissdo de energia eletromag-
nética deve-se partir da estrutura atbmica. Em um atomo, os elétrons assumem caracteristicas
vibratdrias especificas, cada qual correspondendo a um estado de energia muito bem definido.
O mais baixo deles constitui o estado fundamental, os demais sdo ditos excitados. Quanto
maior for o grau de excitacdo de um elétron, mais afastada do nicleo estara a sua "esfera vi-
bratéria" e maior sua energia. No entanto, um elétron ndo pode assumir qualquer estado de
excitagdo. Assim, apenas certos niveis discretos de energia sao possiveis.

A passagem de um elétron excitado de um nivel de energia (E,) para o imediatamente
inferior (E;) s6 acontece se houver emissdo de uma pequena (mas finita) quantidade de radia-
¢do, chamada quantum (AE). A quantidade de energia emitida é diretamente proporcional a
freqUéncia (v) da radiacéo produzida durante essa mudanca de nivel:

AE:Ez—Elth (Vll)
sendo h = 6,63x10* J s (a constante de Planck).

De modo inteiramente anélogo, a passagem do elétron de um estado de excitacado (E;)
para outro (E,), imediatamente superior, implica a absor¢do da mesma quantidade de radiagédo
(AE) consumida no processo inverso. O estado de excitagdo pode ser tdo elevado a ponto de
provocar a liberacdo do elétron, transformando o a&tomo em um ion, fenbmeno conhecido como
fotoionizacao.

A absorcado e a emissdo radiativas ndo estdo apenas associadas a transicao de estados
de energia de elétrons. Sao definidos, também, outros niveis energéticos (igualmente discretos,
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ou "quantizados") relacionados com a vibracdo e a rotacdo dos atomos que integram as molé-
culas. Esses movimentos sdo provocados basicamente pelo deslocamento dos respectivos
nucleos. Apenas moléculas bipolares apresentam niveis de transicao rotacionais (Beiser,
1969). A absorcéo de energia radiante pode ser suficiente para romper a molécula, liberando
0s atomos, processo chamado fotodissociacdo. As possiveis interacdes entre uma molécula,
ou um atomo, e um foton estao ilustradas na Fig. V.2.

PARTICULA RADIACAO POSSIVEL EFEITO
4 ~
10 /> ROTACAO
MOLECULA <
200 O > «+0O VIBRAGAO
1 l,l < ~
FOTODISSOCIACAO

EXCITACAO DA

lp CAMADA EXTERNA
ATOMO
01 FOTODISSOCIAGAO DA
LR % Oy CAMADA EXTERNA
0,01 p ., FOTODISSOCIAGAO DA

CAMADAINTERNA

Fig. V.2 - Esquema das possiveis interacfes entre a radiacdo e a matéria (molécula ou
atomo), segundo Goody e Walker (1975).

A energia necessaria para provocar fotoionizagdo, excitacdo dos elétrons e fotodissoci-
acao esta associada a radiacbes de freqliéncia muito elevada (regido ultravioleta e visivel do
espectro). A energia envolvida nas transi¢cdes entre estados vibracionais das moléculas é me-
nor, correspondendo as radiacdes de menor frequéncia, pertencentes a regidao do infraverme-
lho préximo (comprimento de onda entre 8x10® e 4x10™ cm). No caso das transicées rotacio-
nais, a energia necessaria é ainda menor, envolvendo as radiac6es de baixa frequéncia da
regido do infravermelho e microondas (de comprimento de onda entre 102 e 10?cm).

De acordo com a teoria quantica, cada substancia é capaz de absorver e de emitir radi-
acdo em apenas determinados comprimentos de onda, dependendo do estado de agregacao
molecular em que se encontre. De fato, o comportamento radiativo de uma substéncia na fase
gasosa difere bastante do observado na fase liquida ou sélida.
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2. Grandezas radiativas e unidades de medida.

2.1 - Fluxo, irradiancia e emitancia.

Denomina-se de fluxo de radiacéo (Fg) a quantidade de energia radiante (Qg) recebida,
transmitida ou emitida por unidade de tempo, ou seja:

Fe = dQg / dt (V.2.1)
A unidade recomendada internacionalmente para exprimir o fluxo radiativo é o watt (W):
1W=1Js?! =10"ergss™.
Mas, ainda é usual o emprego da caloria por minuto (cal min ™).
1cal = 4,18684 x10 " ergs = 4,18684 J.

Ao fluxo de radiacdo por unidade de area costuma-se chamar densidade de fluxo radi-
ante. As unidades radiativas mais comuns e 0s respectivos fatores de conversdo sdo mostra-
dos na Tabela V.1.

TABELA V.1
UNIDADES RADIATIVAS E FATORES DE CONVERSAO.

1 QUANTIDADE DE RADIACAO POR UNIDADE DE AREA (dQ/dA)

Unidade  Jcm? cal cm™ mWh cm™
1Jm? 1074 2,39x10°° 2,78x10°°
1 erg cm 2 107 2,39x10 8 2,78x10°8
imWhem™2 3,6 0,861 1
1cal cm ™2 4,19 1 1,163

2 FLUXO DE RADIACAO POR UNIDADE DE AREA (d?Q/dAdt)

Unidade mW cm? cal cm? min’?
lergcm ?s? 10°* 1,433x10°°
1Wm? 0,1 1,433x10°3
1 mW cm? 1 0,01433
1calcm ?mint 69,8 1

FONTE: O.M.M. (1971).
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Diferentes termos sao freqiientemente empregados para designar a mesma variavel radi-
ativa, 0 que € inconveniente. A Organizacdo Meteoroldgica Mundial (O.M.M., 1971), numa
tentativa de unificar a terminologia e os simbolos associados, recomenda a todos os paises
membros a adocdo das seguintes grandezas:

- aemitancia (Mg), definida como o fluxo emitido por unidade de area (A), ou seja,
Me = dFe/dA = d°Qp / (dAdt); e (V.2.2)
- airradiancia (Eg), representando o fluxo incidente por unidade de area, ou,
Ee = dF/dA = d°Qg / (dAdH). (V.2.3)
Para exprimir a irradiancia (Eg) e a emitancia (Mg) utiliza-se o Watt por metro quadrado

(W m ), ou a caloria por centimetro quadrado por minuto (cal cm ™ ?min ). Alguns autores em-
pregam o termo langley (ly) para indicar cal cm %; neste caso, tanto Me quanto Eg séo expres-

sos em ly min ™,

Fig. V.3 - Elemento infinitesimal de area (dS) localizado a superficie de uma esfera de raio
r:dS =r’senZ dZ d® = r? cosE dE do

2.2 - Intensidade de radiacdo.

Para definir intensidade de radiacdo torna-se necessario introduzir o significado de an-
gulo sdlido, extensao tridimensional do conceito de angulo plano. Sendo E, 6 e r as coordena-
das esféricas de um ponto genérico, situado na superficie de uma esfera (Fig. V.3), um ele-
mento infinitesimal dessa superficie corresponde a:

dS = (r cosE d6)(r dE) = r* cosE dE do (V.2.4)
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Admita-se, inicialmente, o caso em que um observador esta situado no centro da esfera
transparente (a abdbada celeste, por exemplo) em cuja superficie projeta-se o disco solar, por
exemplo. O elemento de area (dS) desse disco subentende um elemento de angulo sélido (dw)
que, por definicéo, é dado por (Z = E - 90°):
dw = dS/r? = cosE dE db = senZ dZ do (V.2.5)

Geometricamente, o angulo sélido (»), subentendido por uma area S, situada na super-
ficie de uma esfera de raio r, representa a proje¢do daquela area sobre outra esfera de raio
unitario, concéntrica a primeira.

Considere-se, agora, o caso mais geral do elemento de area (dS) ndo se encontrar so-
bre a esfera em cuja origem (O) esta o observador (Fig. V.4). Nessas circunstancias € preciso

levar em conta, ndo dS, mas sua projecdo (dA) sobre aquela esfera. Sendo So versor perpen-
dicular ao elemento de area dS e T o versor perpendicular a dA, tem-se:

dA = (S.7)dS = dS cosp

em que B designa o angulo entre os citados versores. O elemento de area dA subentende o
mesmo angulo solido (dw) que dS (Fig. V.4).

O

Fig. V.4 - Elemento de angulo sélido (do) subentendido (na superficie de uma esfera de raio
unitario) pelo elemento de area genérico (dS), visto por um observador situado no
ponto O.

A unidade de angulo sélido é o esterorradiano (st). Um hemisfério, cuja area é 2nr?, re-
presenta um angulo sélido de 2r st. De fato:

o = AIr? =21 r?/r? = 27 st. (V.2.6)

Define-se intensidade da energia radiante (lg) como o fluxo de radiagédo por unidade de
angulo solido:
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Por outro lado, a grandeza
Le = dlg/dA = d* Fo/(dS cosp dw) (V.2.8)

chama-se radiancia e traduz a intensidade de energia por unidade de area normal a direcao da
propagacao.

Finalmente, define-se irradia¢éo (Dg) como a integral temporal da irradiancia, ou seja:

De = j Ee dt (V.2.9)

expressa em J m ?(ou cal cm "?).

3. Coeficientes de absorcéo, reflexdo e transmisséo.

As grandezas anteriormente definidas podem se referir a todo o espectro eletromagné-
tico, ou somente a uma parte dele. Muitas vezes sdo aplicadas para um intervalo infinitesimal
de comprimentos de onda, ao qual se denomina de linha espectral. Neste caso, fala-se em flu-
X0 monocromatico, intensidade monocromatica etc.. O termo "monocromatico” é empregado
sem nenhuma alusdo a faixa espectral visivel, referindo-se apenas a uma dada linha do es-
pectro, cujos limites se situamentre ,.e A + A A .

Quando uma certa quantidade de radiagdo monocromatica (Q;) incide sobre um corpo,
pode ser parcialmente refletida (Qn), parcialmente absorvida (Q.) e parcialmente transmitida
(Qu) através dele. O principio da conservacao de energia permite estabelecer que:

Qn+Qa+Qpn.=Q
Dividindo todos os termos dessa expresséao por Q; tem-se:
a,+tratt,=1, (V.3.1)

onde a,, n, e t, representam, respectivamente, os coeficientes de absorcao, reflexdo e trans-
missdo da substancia considerada, em relagédo a energia radiante de comprimento de onda (1)
dado. Os valores desses coeficientes dependem do comprimento de onda da radiagdo. Na préa-
tica costuma-se estabelecer esses coeficientes considerando todo o intervalo da radiacao visi-
vel. Nesse caso particular, o coeficiente de reflexdo € denominado albedo.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



173

4. Leis da radiacéo.

4.1 - Corpo negro.

No estudo da radiacdo € conveniente considerar como modelo um corpo absorvente
perfeito, ou seja, que apresente a, = 1 para qualquer comprimento de onda. A este modelo,
apenas conceitual (ndo existe na natureza), chama-se corpo negro.

Embora seja uma abstracdo fisica, o corpo negro tem uma importancia fundamental
pois, em algumas faixas da regido infravermelha do espectro, muitos corpos reais atuam como
se fossem um corpo negro. Entdo, o comportamento radiativo desses corpos pode ser simula-
do através do comportamento radiativo do corpo negro, que é conhecido.

RADIACAO

Fig. V.5 - Concepcao do comportamento do corpo negro: o orificio de uma cavidade de pa-
redes adiabéticas e rugosas, mantida sob vacuo, em estado de equilibrio radiati-
VO.

Pode-se fazer uma idéia do comportamento de um corpo negro imaginando-se uma
cavidade de paredes adiabaticas (ndo se deixam atravessar pelo calor) e superficie interna
bastante rugosa, colocada em um ambiente onde se fez vacuo (Fig. V.5). Essa cavidade dis-
pde de um pequeno orificio, através do qual um certo fluxo de radiacdo de comprimento de
onda apropriado penetra na cavidade. Em seu interior, a radiacao incidente sofre um nimero
de reflexes tdo grande que termina sendo totalmente absorvida pelas paredes. Mantendo-se
continuo o fluxo radiativo, a absorgéo resultante provocaria o gradual aquecimento das paredes
da cavidade que, por serem adiabaticas, ndo permitiriam nenhuma troca de calor com o ambi-
ente. Tenderia a ocorrer uma situacdo em que as proprias paredes da cavidade, devido ao
aguecimento crescente, passariam a emitir radiacdo de mesmo comprimento que a incidente.
Algum tempo depois seria atingido um regime permanente, quando o orificio iria deixar-se atra-
vessar por um fluxo de radiacdo emergente (provocado pela irradidncia das paredes internas),
exatamente igual ao incidente e de mesmo comprimento de onda. Em relacdo ao ambiente, o
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orificio atuaria como se fosse um corpo negro (agindo como absorvente perfeito e, simultanea-
mente, como um perfeito emissor), em relacdo a energia eletromagnética do comprimento de
onda selecionado.

Numa situacdo mais geral, em que a intensidade da irradiancia fosse exatamente igual
a da emitancia para todos os comprimentos de onda e em qualquer dire¢do, o campo radiativo
seria perfeitamente isotropico. A essa situagcdo chama-se equilibrio radiativo, que implica o
equilibrio termodinamico.

4.2 - Lei de Kirchhoff.

Em 1859, Gustav Kirchhoff sugeriu que, sob condi¢cdo de equilibrio radiativo, o quoci-
ente entre a emitancia monocromatica (Mg;) de um corpo e seu correspondente coeficiente de

absorc¢éo (a,), dependia apenas do comprimento de onda (\) e da temperatura absoluta (T), ou
seja (Coulson, 1975):

Mex /2y, = EQ, T) (V.4.1)

onde E(%, T) é uma funcéo, cuja forma s6 veio a ser conhecida 40 anos mais tarde, normal-
mente chamada emissividade monocromatica e que traduz a emitancia por unidade de com-
primento de onda. Kirchhoff notou que a funcéo E(A, T) ndo dependia do corpo, mas apenas da
temperatura e do comprimento de onda (Godske et al., 1957).

A expressao anterior parece, a primeira vista, indicar uma simples proporcionalidade.
Analisando-a com mais cuidado, porém, verifica-se que, se o coeficiente de absor¢ado mono-
cromatica for nulo (a, = 0), deve-se ter, forcosamente, Mg, = 0. De fato, se Mg, pudesse ser

diferente de zero quando a, fosse nulo, entdo a energia emitida por unidade de area, de tempo
e de comprimento de onda [E(A, T)] seria paradoxalmente infinita. A condi¢cdo imposta (de que
a, e Mg, tendam simultaneamente para 0) revela que, se um corpo ndo absorve energia radi-

ante em um dado comprimento de onda, ele também ndo emite nesse mesmo comprimento e
vice-versa.

Tal comportamento somente so6 foi inteiramente compreendido apds o desenvolvimento
da teoria quéantica. No caso especifico do corpo negro, tem-se, por definicdo, a, = 1, para
qualquer comprimento de onda. Verifica-se, entéo, que:

M .= E(, T). (V.4.2)

Entdo, a funcdo E(A,T) é a emitdncia monocromatica do corpo negro (expressa em cal
cm?min? u?ouW m?p™) aqual, sob uma dada temperatura, € a maxima possivel qualquer
gque seja o comprimento de onda.

A aplicabilidade da Lei de Kirchhoff pressupde satisfeita a condigédo de equilibrio radiati-
vo. Uma das caracteristicas desse equilibrio €, como se viu, que haja isotropia do campo radia-
tivo. Na atmosfera, o campo radiativo, no tocante a radiacao solar direta (vinda diretamente do
disco solar), ndo é isotrépico (sua intensidade varia com a direcao), ndo sendo possivel aplicar
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a Lei de Kirchhoff ao estuda-lo. No entanto, o campo da radiacado difusa (resultante do espa-
Ihamento da energia solar pela atmosfera), dependendo de condi¢des instantaneas e localiza-
das, pode aproximar-se bastante da situagdo isotrépica, 0 mesmo acontecendo no tocante a
radiacdo de grande comprimento de onda. Coulson (1975) enfatiza que, dentro deste contexto
instantdneo e localizado, pode-se empregar a Lei de Kirchhoff a atmosfera, assumindo-se a
condicao de equilibrio radiativo para a radiacdo de ondas longas e, em alguns casos, para a
componente difusa da radiacéo solar global (ver secéo 6, adiante).

4.3 - Lei de Stefan-Boltzman.

Em 1879, Josef Stefan mostrou experimentalmente que a radiacdo emitida pelo corpo
negro em todos os comprimentos de onda (emitancia total) era proporcional a quarta poténcia
de sua temperatura absoluta. Ludwig Boltzman, em 1884, chegou a comprovacao tedrica des-
sa proporcionalidade, através da Termodinamica (Coulson, 1975).

A expressao analitica que traduz a Lei de Stefan-Boltzman, para o corpo negro, é a
seguinte:

Me = jl\/lek dn = IE(x,T) =T (V.4.3)

onde o é a chamada constante de Stefan-Boltzman. Em Meteorologia adota-se, de acordo com
List (1971):

6 =8,132x10" cal. cm ?min * K * =5,6697x10 W m 2K ™. (V.4.4)

Admite-se que a emitancia dos corpos reais pode ser expressa como uma fracdo da
emitancia do corpo negro (maxima). Assim,

Me=ecT? (V.4.5)

sendo ¢ o fator de proporcionalidade, conhecido como coeficiente de emissividade (Tabela V.2)
do corpo em questéo.

TABELA V.2

COEFICIENTE DE EMISSIVIDADE (g) PARA ALGUMAS SUPERFICIES

Superficies Diversas € Superficies de Folhas €
agua 0,92 a 0,96 algodéao 0,96 a 0,97
areia molhada 0,95 cana .0,97 a 0,98
areia seca 0,89a0,90 feijdo 0,93a0,94
gelo 0,82 a 0,995 fumo 0,97 a 0,98
solo molhado 0,95a0,98 milho .0,94 a 0,95

FONTES: Sellers (1965); Montheith (1975).
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TABELA V.3

EMITANCIA DO CORPO NEGRO EM FUNGCAO DA TEMPERATURA.

t°C  calecm?min* W m
-10 0,390 271,92
-9 0,396 276,08
-8 0,402 280,28
-7 0,408 284,53
—6 0,414 288,83
-5 0,421 293,18
-4 0,427 297,58
-3 0,433 302,03
-2 0,440 306,52
-1 0,446 311,07
0 0,453 315,67
1 0,459 320,32
2 0,466 325,01
3 0,473 329,76
4 0,480 334,57
5 0,487 339,42
6 0,494 344,33
7 0,501 349,29
8 0,508 354,30
9 0,515 359,37
10 0,523 364,49
11 0,530 369,67
12 0,538 374,90
13 0,545 380,17
4 0,553 385,53
15 0,561 390,92
16 0,569 396,38
17 0,576 401,89
18 0,584 407,46
19 0,592 413,09

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA

t°C calecm?min™ W m *
20 0,601 418,77
21 0,609 424,52
22 0,617 430,32
23 0,626 436,18
24 0,634 442,10
25 0,643 448,08
26 0,651 454,12
27 0,660 460,23
28 0,669 466,39
29 0,678 472,62
30 0,687 478,90
31 0,696 485,25
32 0,705 491,52
33 0,714 498,14
34 0,724 504,68
35 0,733 511,29
36 0,743 517,96
37 0,753 524,69
38 0,762 531,49
39 0,772 538,36
40 0,782 545,29
41 0,792 552,29
42 0,802 559,35
43 0,813 566,48
44 0,823 573,69
45 0,833 580,96
46 0,844 588,29
47 0,854 595,70
48 0,865 603,18
49 0,876 610,73
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O parametro ¢ traduz grau de "enegrecimento” do corpo (Sellers, 1965), ou seja, 0
guanto sua emitancia se aproxima da do corpo negro. Valores de Mg para o corpo negro a dife-

rentes temperaturas figuram na Tabela V.3.

Ej
0,05 deslocamento
5
E |
S
< 003
=
N 1
=
° oo1 3000K
S 2500K
2000K

o
2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

Comprimento de onda (u)

Fig. V.6 - Curvas correspondentes a emitancia monocromatica do corpo negro E(, T), ven-
do-se o deslocamento do maximo na dire¢cao do ultravioleta quando a temperatura
(K) aumenta.

4.4 - Leis de Wien.

No principio da ultima década do Século XIX os resultados experimentais mostravam
que, para cada temperatura (T), devia haver um determinado comprimento de onda (i) cor-
respondente ao méaximo da funcdo E(A, T). Entdo, A, € a abcissa do ponto onde se verifica a
maxima emissividade a temperatura selecionada.

Em 1894, Wilhelm Wien concluiu que:
T An=2897 uK (V.4.6)

A Ultima equacdo expressa a Lei do deslocamento de Wien, de vez que exprime o des-
locamento do maximo da funcdo E(\, T) ao longo do eixo das abscissas. A equacédo V.4.6
evidencia que, quando a temperatura aumenta, o valor de A, diminui (Fig. V.6). Fisicamente
essa equacao revela que, quanto maior a temperatura da superficie emissora, mais se aproxi-
mara do ultravioleta o comprimento da radiacdo emitida com maior intensidade. Caso a tempe-
ratura da superficie emissora venha a diminuir esse deslocamento acontecera na dire¢do do
infravermelho. Daqui se infere que, qualquer corpo luminoso que venha progressivamente a se
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resfriar, deixara de emitir luz visivel

(exatamente o que se percebe com um pedaco de arame que, apdés aquecido até a incandes-
céncia, é retirado do fogo).

Em 1898, Wien chegou a conclusao que o maximo de E(A, T), isto €, a ordenada cor-
respondente a A, deveria ser proporcional a quinta poténcia da temperatura absoluta do corpo
negro. Desse modo,

E(Am, T) = KT ?® (V.4.7)

é a Segunda Lei de Wien, onde K é um fator de proporcionalidade.

4.5 - Lei de Planck.

Até o final do Século XIX, a forma da funcdo E(A, T) continuava a ser o maior desafio
cientifico enfrentado pelos pesquisadores dessa area do conhecimento humano. Algumas rela-
¢bes conhecidas atendiam a determinadas faixas espectrais, porém, revelavam-se um verda-
deiro fiasco quando aplicadas as outras. Isto sugeria que se tratava de relagdes particulares,
validas apenas em situacfes especiais, que deveriam obedecer a uma formula mais geral.

Naquela época, Planck ja vinha discordando da Fisica Classica, entdo vigente, que ad-
mitia a emissdo e a absorcdo de energia radiante como fung¢des continuas. Planck imaginou
que a radiacdo era absorvida e emitida em pequenas, porém discretas, quantidades, denomi-
nadas quanta. A partir dessa idéia simples (o modelo quéantico), conseguiu demonstrar, em
1900, a forma da funcéo E(, T):

2nc? 1
E(.T)= e {ehc/kxt—lj (vV.4.8)

onde, como de hébito, T(K) indica a temperatura da superficie emissora de radiacdo (corpo
negro) e n = 3,14159. Os demais simbolos representam constantes que tém os seguintes valo-
res aproximados:

¢ = 2,99793x10™ cm s, é a velocidade de propagac&o da luz no vacuo;

h = 6,6256x10 " erg s, é a constante de Planck; e

k = 1,3805x10 *° erg K, é a constante de Boltzman.

Fazendo,
Ci = 2rhc?=3,7415x10** W m?
= 3,7415x10° ergscm?s™
= 5,3618x10 ! cal cm?2 min™
e
C, = hc/k =1,4388x10 2 m K

1,4388 cm K
1,4388x10* pK,
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pode-se colocar a equacéo de Planck sob a forma:
E(LT) = Ci A { exp[( C2/(AT) ) =1] }1 (V.4.9)
onde exp indica a funcdo exponencial (¢*). Em sua aplicacdo as unidades devem ser escolhi-
das de modo a tornar C,/(AT) adimensional. Para o comprimento de onda expresso em micra e

a temperatura em graus absolutos, esta equacao fornece a emitancia monocromatica do corpo
negro em cal cm? min™* p?, quando C, = 5,3618x10 ** cal cm? min* e C, = 1,4388x10* 1 K.

5. Consequéncias da formula de Planck.

Torna-se ilustrativo mostrar que as leis de Stefan-Boltzman e de Wien sdo conseqién-
cias da férmula de Planck.

5.1 - Comprovagéo da Lei de Stefan-Boltzman.

Considere-se X uma nova variavel, definida como X = C, / (AT), de onde resulta, para T
constante, dX = —[C,/ (21T )]dA. Exprimindo a equacdo de Planck em funcéo de X e integran-
do-a tem-se:

Me = — {C1 T%C, “} fx3 [eX — 171 dx.

Do desenvolvimento do termo [eX — 1]'1 em série resulta
[eX-1]1l=eX+e2X+e3X |
e, por conseguinte,

Mg = —{C,T/C,*% j: X3 [eX +e2X + e-3X ] dX.
Entretanto, sabe-se do Calculo Integral que:
j: X3 e X dX = e X[ X3n + 3X%n’ + 6X/n®] — (6/n*)eNX,

Observando os limites de integracao (0, «), verifica-se que, para qualquer valor de n
inteiro e positivo, o primeiro termo da primitiva é nulo; o segundo difere de zero apenas para X
= 0. Entéo,

Me = {6CiTYC*} [ 1/1* + 1/2% + 1/3* +... ].

O fator 1 + 1/2* + 1/3* +...= 1,08232 = ©*/90. Fazendo as operacdes indicadas, tendo-se em
mente os valores das constantes, vem:

Me = 5.6696 T* W m™
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Me =8.1249x10 ™ T* cal cm * min ™.

que é a equacdo de Stefan-Boltzman (V.4.5). As constantes diferem um pouco daquelas usa-
das em Meteorologia [5.673 W m? K* e 8.132x10 ™ cal cm 2 min * K™, respectivamente, con-
forme List (1971)], provavelmente por causa da aproximacdo usada no computo de C; e C,
gquanto aos valores de h, c e k.

5.2 - Comprovacéao das leis de Wien.

Para obter o maximo da funcdo de Planck deve-se igualar a zero sua derivada em rela-
¢do a A. Tomando, ainda, X=C, /(AT), tem-se:

dE(A, T)/dLh = CA° {— (eX—1) 2 (-C,A 2T eX)} — 5CA % (eX —1) ™.
Arranjando convenientemente,
dE(L, T)/dL = E(A, T) C, eX { T2(eX-1)} " — 5/

Igualando a expressao anterior a zero, A passa a ser An: 0 comprimento de onda que
corresponde ao maximo da funcdo E(A, T). Por outro lado, como E(Ay,, T) ndo é nulo, vem:

C,eX{TA*(eX-1)} —=5/kn=0

onde x agora equivale a C,/TA,. Para facilitar os célculos pode-se colocar essa expressao na
forma:

eX /(eX - 1) = 5/x.

Por tentativa, procura-se o valor de X que satisfaz essa igualdade, verificando-se ser 4,9652,
aproximadamente. Desse modo, encontra-se que AT = 2898 u K, que é praticamente a equa-
¢do de Wien (V.4.6).

Para provar a Segunda Lei de Wien é suficiente dividir ambos os membros da equagéo
de Planck por T ® colocando-a sob a forma

EQ., TYTS = Ci(L T)° { exp[(Co/AT) =1] } .

Para um valor fixo de T, tem-se A = A, (como estatui a Primeira Lei de Wien) e todo o
membro da direita torna-se uma constante, comprovando a veracidade da equacédo V.4.7.

6. Origem da radiacao solar.

O Sol emite radiagdo em praticamente todos os comprimentos de onda, embora 99,9%
da energia vinda do Sol se situe na faixa compreendida entre 0,15 e 4,0 u de comprimento de
onda, por isto mesmo conhecida como dominio da radiagéo solar (Fig. V.1). Dentro desse in-
tervalo, cerca de 52% da radiacéo solar que atinge a superficie da Terra esta na faixa espectral
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do infravermelho, 44% na do visivel e 4% na do ultravioleta (Lemon, 1965).

A energia solar que, num dado instante e local, atinge a superficie terrestre € chamada
de radiagdo global. A radiacdo global pode ser dividida em duas componentes:

- a radiacao direta, que provém diretamente do disco solar, quando este se mostra total
ou parcialmente visivel; e

- a radiacédo difusa, resultante da acdo de espalhamento da atmosfera e que atinge o lo-
cal considerado apés ter sofrido um ou mais desvios.

Evidentemente, caso o disco solar esteja oculto, a radiacéo global que alcanca o obser-
vador é exclusivamente difusa. Na situacdo mais comum, porém, ela € a soma das duas contri-
buicdes mencionadas.

Atualmente, acredita-se que a energia solar é originada de reac8es termonucleares,
capazes de produzir um ndcleo de hélio (particula alfa) a partir de quatro nucleos de hidrogénio
(prétons), usando o carbono e o nitrogénio como elementos intermediarios e que sao restaura-
dos no final da reacdo (& semelhanca de catalizadores). Por isso, a quantidade de carbono e
nitrogénio existente no Sol ndo deve se alterar com o tempo (em decorréncia do processo de
génese da energia).

Na formac&o de uma particula alfa (massa de 6,644x102* g) pela uni&o de quatro pro-
tons (massa de 4x1,672x10% g), verifica-se uma reducdo de massa de 0,044x10% g, a qual
foi transformada em energia. Assim, a energia liberada (E) no processo de formacdo de uma
particula alfa pode ser calculada, empregando-se a conhecida equacado de Einstein:

E=mc2 (V.6.1)

onde m desigha a massa e ¢ a velocidade de propagacéao da luz no vacuo. Vé-se que € produ-
zida energia equivalente a 3,96x10° ergs por cada nicleo de hélio formado. Mas, como so-
mente 0,66% da massa total de quatro protons se convertem em energia em cada reagéo, tor-
na-se claro que apenas 0,66% da massa total de prétons existente no Sol é passivel de tal
transformacéo (Robinson, 1966).

As estimativas sugerem que o Sol perde cerca de 4x10* g s ! (ou 5x10 % de sua mas-
sa total atual por segundo). Se for aceito que a massa de prétons do Sol corresponde a, pelo
menos, 50% de sua massa total (Tabela V.4), o que é uma hip6tese demasiadamente pessi-
mista, suas reservas lhe permitiriam assegurar ao sistema solar o atual fluxo energético por
muitos milénios ainda.

A reacédo anteriormente descrita se processa na parte central do Sol, onde a temperatu-
ra é estimada em 20x10° graus e a pressdo em 10° atmosferas. A partir dali a energia gerada
se propagaria até a superficie do Sol (fotosfera), onde a temperatura média é da ordem de
6000 K e a presséo alcanc¢a 0,01 at, percorrendo centenas de milhares de quildmetros. Atingin-
do a superficie, a energia difunde-se para o espa¢o como radiacéo.

A fotosfera solar ndo possui luminosidade uniforme. Apresenta &reas mais brilhantes
(mais quentes) disseminadas num fundo de menor brilho (menos aquecido). As por¢cdes mais
brilhantes da fotosfera séo classificadas em granulos e faculas. Os granulos sdo 40% mais bri
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Ihantes que a zona adjacente, ocupam cerca de 35% da fotosfera, tém didmetro oscilando en-
tre 400 e 1000 km e duram apenas poucos minutos. As faculas, muito maiores, tém brilho 10%
superior ao da zona circunvizinha e persistem por aproximadamente 30 minutos. Em geral, as
faculas circundam zonas mais escuras, cuja temperatura € da ordem de 4300 a 4500 K (Robin-
son, 1966): as manchas solares.

TABELA V.4

CARACTERISTICAS DO SOL.

Raio médio 6,960x10"° cm
Massa 1,989x10* g
Volume 1,414x10% cm?®
Densidade média 1,404 g cm™
Gravidade a superficie 2,740x10* cm s
Periodo de rotacdo no equador 24,65 dias
Composicao em % de massa:

Hidrogénio 75,00

Hélio 24,25

Outros constituintes. 0,75

FONTES: Vorontson-Vieliaminov (1974); Coulson (1975)

A quantidade, o tamanho e a duracdo das manchas solares variam com o tempo.
Quando o numero de manchas aumenta além do normal, o Sol é dito ativo, j& que elas intensi-
ficam o fluxo de particulas liberadas para o espaco; caso contrario o Sol é considerado calmo.
De acordo com o que se conhece ho momento, parece haver um ciclo de aproximadamente 11
anos entre as épocas de maxima atividade solar (Tabela V.5).

Imediatamente acima da fotosfera ha uma camada relativamente mais fria (temperatura
em torno de 5300 K), por isso mesmo chamada camada de inversdo. Por fora fica a cromosfe-
ra, ou coroa solar, avermelhada, visivel por ocasido dos eclipses e de espessura muito irregu-
lar. E constituida de hélio e hidrogénio, submetidos a temperaturas da ordem de um milh&o de
graus. Nela verificam-se erupgdes solares muito intensas, denominadas flares, que duram pou-
c0s minutos e sao responsaveis pela emissao de fabulosas quantidades de energia para o es-
paco (plasma).

O continuo fluxo de particulas subatémicas emanadas do Sol é conhecido como vento
solar. A presenca de manchas solares e de flares intensifica o vento solar, causando tempes-
tades magnéticas na Terra, que perturbam a ionosfera, ensejando o aparecimento de auroras
polares e provocando transtornos nas comunicag¢@es radiofonicas.

7. Constante solar.

Em seu movimento de translagdo, a Terra alternadamente se afasta e se aproxima do
Sol. Por essa razéo, o fluxo de energia solar que é interceptado por este planeta muda ao lon-
go do ano. Com o objetivo de obter um padrdo que servisse como termo de referéncia a anali
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se da variacédo daquele fluxo, estabeleceu-se a constante solar.

Denomina-se constante solar a quantidade de energia proveniente do Sol que, na uni-
dade de tempo, é interceptada por uma superficie plana, de &rea unitaria, perpendicular a dire-
¢ao dos raios solares e situada, fora da influéncia da atmosfera, a uma distancia do Sol igual a
distancia média Terra-Sol.

TABELA V.5

MEDIA ANUAL DO NUMERO DE MANCHAS SOLARES DIARIAS
(em destaque os valores maximos)

ANO N°. ANO N°. _ANO  N°%
1900 9,5 1933 57 1966 47,0
1901 2,7 1934 8,7 1967 93,8
1902 50 1935 36,1 1968 105,9
1903 24,4 1936 79,7 1969 105,5
1904 42,0 1937 1144 1970 104,5
1905 63,5 1938 109,6 1971 66,6
1906 53,8 1939 88,8 1972 68,9
1907 62,0 1940 67,8 1973 38,0
1908 48,5 1941 47,5 1974 34,5
1909 43,9 1942 30,6 1975 15,5
1910 18,6 1943 16,3 1976 12,6
1911 57 1944 9,6 1977 27,5
1912 3,6 1945 33,2 1978 92,5
1913 14 1946 92,6 1979 1554
1914 9,6 1947 151,6 1980 154,6
1915 47,4 1948 136,3 1981 140,4
1916 57,1 1949 1347 1982 1159
1917 103,9 1950 83,9 1983 66,6
1918 80,6 1951 69,4 1984 45,9
1919 63,6 1952 31,5 1985 17,9
1920 37,6 1953 13,9 1986 13,4
1921 26,1 1954 4,4 1987 29,4
1922 14,2 1955 38,0 1988 100,2
1923 5,8 1956 141,7 1989 157.6
1924 16,7 1957 190,2 1990 142,6
1925 44,3 1958 184,8 1991 1457
1926 63,9 1959 159,0 1992 943
1927 69,0 1960 112,3 1993 54,6
1928 77,8 1961 53,9 1994 29,9
1929 64,9 1962 37,6 1995 17,5
1930 35,7 1963 27,9 1996 8,6
1931 21,2 1964 10,2

1932 111 1965 151

Como se depreende, a constante solar equivale a irradidncia em uma area normal a
direcdo da propagacdo da energia solar, que seria observada, imediatamente acima da at-
mosfera, quando a Terra estivesse a distancia média do Sol. Alguns autores preferem adotar a
expressao "topo da atmosfera" para indicar que ndo ha absorcdo atmosférica alguma. Essa
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terminologia generalizou-se por permitir uma definicdo mais resumida, muito embora se saiba
gque a atmosfera ndo tem qualquer limite superior no sentido fisico.

A determinacdo do valor exato da constante solar tem sido objeto de muitas investiga-
¢Oes, resultando aproximacdes cada vez mais realistas. No principio os valores eram estima-
dos a partir de observacdes feitas a superficie terrestre, aplicando-se correc6es para compen-
sar a absorgdo atmosférica, especialmente na faixa espectral ultravioleta. Posteriormente foram
usados baldes, avibes, foguetes e satélites. No presente momento o valor mais aceito é:

Jo=1,98 + 0,02 cal cm? min™. (V.7.1)

O erro indicado deve ser debitado mais as imperfeicdes normais dos métodos de medi-
¢do do que as eventuais variagcfes do fluxo radiante, motivadas por alteragdes na atividade do
Sol. Medidas realizadas com o satélite NIMBUS 6 revelaram 1392 W m™ ou 1,995 cal cm™ min-
! (Gruber, 1977), que praticamente coincide com o valor sugerido por F. S. Johnson, em 1954,
isto é: 2,00 + 2% cal cm™? min™ (Coulson, 1975). Neste texto serd adotado o valor dado em
V.7.1.

Como se viu, a constante solar é definida em funcdo da distancia média Terra-Sol (D)
e traduz a irradiancia normal acima da atmosfera quando essa distancia é atingida. No caso da
Terra ndo se encontrar a distancia média do Sol, mas a uma distancia qualquer (D), a irradian-
cia fora da atmosfera podera ser facilmente calculada admitindo que a energia produzida pelo
Sol se distribui uniformemente no espaco. Utilizando o principio de conservacao de energia
verifica-se que a quantidade total de radiacdo que atinge a superficie interna da esfera de dia-
metro Dy, (Jon Di2) deve ser igual aquela que chega em outra esfera de diametro D, ja que ndo
ha meio absorvente entre elas. Assim, se Eg designar a irradiancia na superficie dessa ultima,

Jon D’ = Eg nD?. Portanto, sendo R = D/Dyy,

Ee = Jo [Dw/D]? = Jo/ R (V.7.2)

TABELA V.6

FATOR DE CORREGAO (1/R?) PARA CALCULO DA
IRRADIANCIA NORMAL NA AUSENCIA DA ATMOSFERA

DATA 1/R? DATA 1/R?

1 jan. 1,0353 1 jul. 0,9684
1 fev. 1,0299 1 ago. 0,9705
1 mar. 1,0185 1 set. 0,9818
1 abr. 1,0028 1 out. 0,9987
1 mai. 0,9850 1 nov. 1,0151
1jun. 0,9725 1 dez. 1,0285

Na equacao V.7.2, R designa o mdédulo do raio vetor da Terra, tomado a partir do centro
do Sol, expresso em unidades da distancia média Terra-Sol (1.6.2). O fator 1/R? = [D,,/D]* repre-
senta, portanto, a correcdo que deve ser aplicada a constante solar (J,) para que se obtenha o
verdadeiro valor da irradiancia (Eg) fora da atmosfera, na data particular que se deseja (na qual
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a Terra se encontra a uma certa distancia D do Sol).

Valores de 1/R ? constam da Tabela V.6 para o primeiro dia de cada més. Note-se que,
para aplicag6es meteoroldgicas, a distancia Terra-Sol é considerada constante ao longo de um
dia.

8. Espectro daradiacao solar.

Em primeira aproximacao, costuma-se aceitar que a superficie do Sol irradia aproxima-
damente como um corpo negro a temperatura de cerca de 6000 K. Tenha-se em conta, porém,
gue as leis da radiacao foram obtidas para a condigdo ideal de equilibrio radiativo (que implica
equilibrio termodindmico) o qual, rigorosamente falando, ndo se verifica naquela estrela. A pre-
senca de flares, faculas, manchas solares etc., denuncia perturbac¢des de diferentes magnitu-
des e evidencia que a emisséo radiativa pelo Sol deve ser mais complexa que a preconizada
pelo modelo do corpo negro. Uma hip6tese mais refinada seria aceitar que cada uma das dife-
rentes formacdes vistas no Sol emite como um corpo negro a respectiva temperatura. O es-
pectro de emissao do Sol seria 0 conjunto de todas essas contribui¢cdes, tornando-se necessa-
riamente bem mais complicado que o previsto para um corpo negro emitindo a temperatura
média da fotosfera.

A Fig. V.7 contém as curvas da distribuicdo espectral da energia solar antes e depois de
atravessar a atmosfera terrestre (nivel médio do mar), além da que descreve a emissao do
corpo negro a 6000 K, devidamente corrigida em funcéo da distancia Terra-Sol. Essas curvas
representam a quantidade de energia captada, para cada intervalo infinitesimal de compri-
mento de onda, por uma superficie unitaria plana e perpendicularmente disposta em relacdo a
direcdo da propagacao.

A curva de emissdao radiativa do Sol (Fig. V.7) difere da do corpo negro, no tocante a
radiacdo de pequeno comprimento de onda, sendo a segunda apenas uma estimativa da pri-
meira. A integracdo da curva que corresponde a radiacao incidente antes de atravessar a at-
mosfera traduz a constante solar (1,98 cal cm? min™); a integracdo da curva que espelha a
radiagdo que atinge uma superficie unitaria, normal a direcdo de propagacao e situada ao nivel
médio do mar, quando a distancia Terra-Sol assume seu valor médio, equivale a cerca de 1,36
cal cm? min™. A diferenca é motivada por perdas decorrentes da absorcéo e reflexdo por cons-
tituintes atmosféricos.

A andlise da curva que representa a radiacdo recebida ao nivel médio do mar (Fig. V.7)
mostra a auséncia quase completa de energia ultravioleta (comprimento de onda inferior a
32u), absorvida pelo oxigénio e pelo ozénio na atmosfera superior. O oxigénio também absorve
radiacdo em torno 0,69 e de 0,76u; 0 0zénio tem uma pequena faixa de absor¢ao centrada em
9,5u (Fig. V.8).

As demais irregularidades observadas na curva da radiacdo recebida ao nivel médio do
mar (Fig. V.7) devem-se a absorcdo do gas carbbdnico e do vapor d'agua. A atuacdo do CO,
ocorre nas linhas espectrais centradas em 1,4, 1,6, 2,0, 2,7, 4,8 e 5,2u, bem como nas faixas
de 4,2 a 4,4 e de 13,4 a 17,4u. O vapor d'dgua se mostra particularmente ativo nas linhas de
0,72,0,81, 0,94, 1,13, 1,87 e 3,2 u, assim como nas faixas espectrais de 4,5 a 7,5u e acima de
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19u (Rosemberg, 1974). Ha outros constituintes do ar que absorvem radiacéo solar mas o fa-
zem em quantidades praticamente sem importancia.

A acao conjunta do oz6nio, do gas carbdnico e do vapor d'agua praticamente cobre toda
a regiao espectral do infravermelho, exceto uma estreita faixa compreendida entre 8 e 11,5 p,
chamada "janela atmosférica", onde praticamente ndo ha absorcao alguma. Radiacdes situa-
das nesse intervalo de comprimentos de onda atravessam livremente a atmosfera.

o [
3 _
N <4 CORPO NEGRO 60009K
—
! ] TOPO DA ATMOSFERA
3_ _ |
— 2 | i
IC ] NIVEL DO MAR
E ]
N
- -
o 1
-
o J—
0 | |

T LT 0] T 11 1 é
0,2 04 0,6 1 2 m
COMPRIMENTO DE ONDA

Fig. V.7 - Distribuicao espectral da radiagao solar no "topo da atmosfera" e ao nivel médio
do mar, comparadas com a da emissédo do corpo negro a 6000 K (corrigida para
compensar a distancia média Terra-Sol).

9. Irradiancia na auséncia da atmosfera.

De um modo geral ndo se esta apenas interessado em saber a irradiancia normal a di-
recdo da propagacao da energia solar. Em muitas aplicacdes deseja-se conhecer a irradiancia
em relacdo a uma superficie plana e horizontal (tangente a superficie do globo), ou com uma
inclinacdo qualquer. Serdo abordados ambos os casos, porém sem levar em conta os efeitos
decorrentes da presenca da atmosfera.

9.1 - Superficie horizontal.

A energia solar que atinge a uma superficie plana e horizontal, localizada fora da influ-
éncia da atmosfera, depende da latitude (¢), bem como da declinagédo (3) e do angulo zenital

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



187

(2) do Sol no instante que se considere. Se Ay indicar uma area unitaria dessa superficie e Ay
designar a area correspondente ao rebatimento de Ay sobre o plano perpendicular a dire¢éo da
propagacao dos raios solares (considerados paralelos), em um dado instante (t), tem-se:

Ay = Ay cOSZ. (v.9.1)
100%: :100%
CHy = E
0% T T T TTTT] T T T T 0%
100%: :100%
N0 — =
0% | T T T 11111 R R
100%: :100% <D(
0% T 1 T T TTTIT1 TTTT] 'E
100%: :100% 8
02 = M/\M = E
0% T T T T TTTT] BERL 0%
100 % :100%
2 % Mﬂf\w -
0% T T T T TTT1] BERE 0%
100 %— — 100 %
ATMOSFERAE E
0% ~ 1 1 T 111l T T T %
01 1 10 20 W
COMPRIMENTO DE ONDA
L
H20 O CO HzO <D(
2
100%* :100% E
0% — 0% =
(7))
H pd
<
COMPRIMENTO DE ONDA o

Fig. V.8 - Porcentagem da radiacdo solar que € absorvida (acima) e transmitida (abaixo)
por constituintes da atmosfera.

Por outro lado, de acordo com o principio da conservacao da energia, o fluxo de radia-
¢ao (dQo/dt) que passa pela superficie unitaria Ay deve ser exatamente 0 mesmo que atraves-
sa Ay, ja que ndo ha meio absorvente entre elas. Assim, tendo em conta o resultado obtido em
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V.7.2, pode-se concluir que:
An(dQo/dt) = Ay(Jo /R?).
Substituindo essa relagdo na equacédo V.9.1, encontra-se
dQo/dt = (J,/R%)cosZ. (V.9.2)
Utilizando a expressao para o calculo do angulo zenital do Sol (1.8.2), pode-se escrever:
dQo/dt = (J,/R?)(sen¢ send + cosd cosd cosh) (vV.9.3)
em que h é o angulo horario.

A expressao precedente permite determinar a irradiancia em uma superficie horizontal,
situada fora da influéncia da atmosfera. Normalmente precisa-se conhecer a energia total que

incide sobre a superficie horizontal durante um dado intervalo de tempo (t; a t;), em que a de-
clinacéo (8) e o fator de correcéo (R) sejam aproximadamente constantes, tem-se:

Qo = (J /R?) I:l (sen¢ send + cosd cosd cosh)dt.

A inevitavel mudanca da variavel de integracao se faz lembrando que o médulo do vetor
velocidade angular de rotacdo da Terra (2) é dado por:

Q = dh/dt = 2r/dia = 2r/24 horas = 27/1440 minutos.
Por conseguinte, escolhendo-se o intervalo de tempo de um dia:

hl
Qo = —(1440 J, /nR?) Ihz (sen¢ send + cos¢ cosd cosh) dh. (V.9.4)

onde h, e h; significam os valores do angulo horario, correspondentes aos instantes inicial e
final desejados, respectivamente. O sinal negativo indica apenas que o sentido de rotacdo da
Terra (de oeste para leste) é oposto ao do movimento aparente diario do Sol (de leste para
oeste). Assim, se a integracado for feita do nascimento (+H) ao ocaso (—H) do Sol, obtém-se
(invertendo os limites de integracéo):

Qo = —(1440 J, /tR?) f: (sen¢ send + cosd cosd cosh) dh.

pois H > 0 pela manha e H < 0 a tarde. Integrando, resulta:
Qo = (1440 J,/nR?) (H sen¢ send + cosd cosd cosH) (V.9.5)

que fornece Qo em cal cm™ dia * quando a constante solar for dada em cal cm™? min™. Note-se
que, no termo H sen¢ send, H deve ser expresso em radianos.

Estimativas de Qo, para diferentes latitudes, referentes ao dia mais representativo do
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valor médio de cada més figuram na Tabela V.7. Para sua elaboragéo a constante solar (J,) foi
tomada como 1,98 cal cm™ min™.

A andlise da Tabela V.7 evidencia que, para latitudes afastadas do equador, 0s maio-
res valores de Qo acontecem no verao e 0s menores no inverno, como deveria ser esperado.
Na zona equatorial, porém, os maximos estédo condicionados pelos equinécios e 0s minimos
pelos solsticios. A amplitude anual de Qo aumenta com o valor absoluto da latitude( Fig. V.9).

900

600

LATI

.-300

.- 600

-900°

JAN FEV MAR ABR MAI JUN JUL AGO SET OUT NOV DEZ

Fig. V.9 - Radiacdo solar (em cal cm?dia™) incidente em uma superficie plana e horizontal,
fora da influéncia da atmosfera, adotando-se 1,94 cal cm™? min™ para a constante
solar (List, 1971).
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TABELA V.7

RADIACAO SOLAR (em cal cm? dia™) INCIDENTE SOBRE SUPERFICIE HORIZONTAL,
FORA DA INFLUENCIA DA ATMOSFERA, EM DATA REPRESENTATIVA DE CADA MES.

17 16 16 15 15 11 17 16 15 15 14 10

LAT JAN FEV MAR ABR MAI JUN JUL AGO SET OUT NOV DEZ
+5 838 883 911 904 870 847 852 880 900 888 848 821
+4 848 889 913 901 863 838 844 875 900 892 857 832
+3 858 896 915 898 856 829 836 870 899 896 865 843
+2 867 901 916 894 849 820 827 864 898 900 873 853
+1 877 907 917 890 841 810 819 858 896 904 881 863
0 877 907 917 890 841 810 819 858 896 904 881 863
-1 886 913 918 886 833 801 810 852 895 907 889 873
-2 895 918 918 881 825 791 801 846 893 911 897 882
-3 903 923 919 877 817 781 792 840 891 914 904 892
-4 911 927 918 872 808 771 782 833 889 916 911 901
-5 920 932 918 866 799 761 772 826 886 919 918 910
-6 928 936 917 861 790 750 763 819 883 921 924 919
-7 935 940 917 855 781 740 752 811 880 922 930 927
-8 943 943 915 849 772 729 742 804 876 924 936 935
-9 950 946 914 843 762 718 732 796 873 925 942 943
-10 957 949 912 836 752 706 721 788 869 926 948 951
-11 963 952 910 830 742 695 710 779 864 927 953 959
-12 970 955 908 823 732 684 699 771 860 927 958 966
-13 976 957 905 815 722 672 688 762 855 928 963 973
-14 982 959 902 808 711 660 677 753 850 927 967 980
-15 987 960 899 800 700 648 665 744 845 927 971 986
-16 993 962 896 792 689 636 654 735 839 926 975 993
-17 998 963 892 784 678 623 642 725 833 925 979 999
-18 1003 963 888 776 667 611 630 715 827 924 982 1005
-19 1007 964 884 767 655 598 618 705 821 923 985 1010
-20 1012 964 879 758 644 586 605 695 815 921 988 1016
-21 1016 964 875 749 632 573 593 685 808 919 991 1021
-22 1019 964 870 740 620 560 581 674 801 917 993 1025
—-23 1023 963 864 730 608 547 568 663 793 914 995 1030
—-24 1026 962 859 720 595 534 555 652 786 911 997 1034
-25 1029 961 853 710 583 520 542 641 778 908 998 1038
-26 1032 960 847 700 570 507 529 630 770 905 1000 1042
—-27 1035 958 841 690 558 493 516 618 762 901 1001 1046
—28 1037 956 834 679 545 480 503 607 753 897 1001 1049
-29 1039 954 827 669 532 466 489 595 745 893 1002 1052
-30 1041 951 820 658 519 453 476 583 736 888 1002 1055
-31 1042 949 813 647 506 439 463 571 727 884 1002 1057
-32 1043 946 805 635 493 425 449 559 717 879 1002 1060
-33 1044 942 797 624 479 411 435 546 708 873 1001 1062
-34 1045 939 789 612 466 397 422 534 698 868 1000 1063
—35 1046 935 781 600 452 383 408 521 688 862 999 1065
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Plano do Horizonte

Fig. V.10 - Referencial local centrado em um ponto genérico (P) da superficie terrestre,
com o sentido dos eixos X, y e z dirigidos para leste, norte (N) e zénite (P),

respectivamente. O versor S é normal a uma superficie plana que apresenta
uma dada inclinacéo (I) em relacdo ao plano do horizonte e um certo azimute

(A).

9.2 - Superficie inclinada.

Seja S uma superficie plana, com uma inclinacdo | em relacao ao plano do horizonte
local, apresentando um azimute A e situada fora da influéncia da atmosfera. A inclinacdo | é o

angulo compreendido entre o versor vertical local (P) e o versor normal & superficie (S); o
azimute (A"), que traduz a orientacdo da superficie, é o angulo que a projecdo do versor S
sobre o plano do horizonte forma com o versor norte N (Fig.V.10). A posicao do Sol, no ins-
tante considerado, é definida pelo versor C.

Utilizando o mesmo raciocinio empregado para obter a equacao V.9.2, verifica-se que o
fluxo de energia solar que atravessa a unidade de area da superficie inclinada é dado por:

dQ,/dt = (J,/R?) cosZ' (V.9.6)

sendo Z' o angulo zenital do Sol com relacdo aquela superficie (compreendido entre os verso-

res S e C). A integracdo da equacédo V.9.6 requer que Z' seja posto em termos de grandezas
conhecidas.

Para esse fim, deve-se ter em mente que, por definicdo de produto escalar,

CosZ'=S.C. (V.9.7)
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A questdo, portanto, se resume em exprimir S em funcéo de suas componentes ao lon-
go das direcOes leste (N’\ P), norte (N) e vertical (P), tendo em mente as componentes dos
versores P, C e N, obtidas no Capitulo | (equagdes 1.8.1), quais sejam:

P = cos¢ senh i+ cos¢ cosh ] + sen¢g k
C=01 +cosd | +send k
N =- sen¢ senh i- sen¢ cosh ] + COoSd k

Agora, levando em considerag&o os angulos que S forma com os eixos coordenados do refe-
rencial local, verifica-se que:

S = senl cosA' N P + senl senA' N + cosl P (V.9.8)
Resolvendo a igualdade anterior e aplicando-a na expressédo V.9.7, pode-se constatar que:

cosZ' = cosl cosZ + senl cosA' senh cosd + senl cosA'(cos¢ send — send cosd cosh).
Sendo A e Z o azimute e o angulo zenital do Sol, respectivamente,

cosZ' = cosl cosZ + senl senZ cos(A-A"). (V.9.9
Dessa maneira, a expressao V.9.6 passa a forma:

dQ,/dt = (J/R?)[ cosl cosZ + senl senZ cos(A-A")] (v.9.10)
que coincide com V.9.2 quando | = 0 (superficie horizontal).

A integracdo da equacédo anterior deve ser feita do "nascimento” ao "ocaso" do Sol em
relacdo a superficie inclinada. Note-se que esses eventos dependem da orientagcdo (azimute) e
da inclinacéo da superficie. Para uma superficie vertical voltada para leste, por exemplo, o Sol
nasce quando surge no plano do horizonte local e se pde apés cruzar o plano do meridiano
(meio-dia solar verdadeiro).

Os angulos horarios correspondentes ao nascimento (H,) e ao ocaso (H,) do Sol quan-
do se consideram superficies inclinadas, ndo coincidem com aqueles validos no caso particular
de superficies horizontais. Explicitando os termos que dependem do angulo horario (h) na ex-
pressédo V.9.10, verifica-se que ela pode assumir o seguinte aspecto:

dQ, /dt = (J,/R?)(Xcosh + Ysenh + W) (V.9.11)

Uma vez fixada a data, a latitude, a inclinacdo e o azimute da superficie, X, Y e W séo
constantes que traduzem as seguintes relagdes:

X =cosb ( coslcosd — senlsendpcosA’)
Y = senl senA' cosb

W = send( cosl sen¢ + senl cos¢ cosA').

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



193

Os valores de H, e H, sédo obtidos igualando-se a zero o fluxo de radiacéo, isto é, fa-
zendo-se:

Xcosh + Ysenh+W=0.

Como é evidente, daqui resultam duas equacdes algébricas do segundo grau, uma em
funcdo do seno e outra do co-seno do angulo horario, cujas solugdes séo:

sen(Hy) = =YW — [X3(X2 + Y2 - W?) Y2} 1 (X2 + Y?)
cos(Hn) = {~XW — [Y?(X? + Y2 = WA Y]} / (X% + Y?)
sen(Ho) = {=YW + [X?(X% + Y2 = W) Y]}/ (X* + Y?)
cos(Ho) = {—XW + [Y2 (X + Y2 = W) Y2} 1 (X2 + Y?).

Determinados os valores de H, e H, através dessas expressodes, pode-se proceder a
integracdo de V.9.11, obtendo-se:

Qi = (1440 J,/27R?) (X senh + Y cosh + Wh) |H (V.9.12)

No produto Wh o angulo horério (h) deve ser substituido pelos valores de H, e H, expressos
em radianos.

Quando é possivel estimar o efeito da opacidade da atmosfera, os resultados fornecidos
por essa equacao podem ser corrigidos para calcular a radiacdo direta incidente sobre superfi-
cies inclinadas situadas a superficie terrestre, o que tem aplicacdo direta nos estudos de ren-
dimento de coletores solares planos, na Agrometeorologia etc. Sa (1977) usou essa expressao
para obter a quantidade maxima de energia solar que seria colocada a disposi¢cao de encostas
vegetadas, com diferentes orientacdes e inclinagcdes, com vistas a determinar a evapotranspi-
racao potencial ali esperada, em funcdo daquela calculada para uma superficie horizontal.

10. A Lei de Beer.

Quando um feixe monocromatico de radiacao solar atravessa um meio absorvente, é
atenuado. Essa atenuacao pode ocorrer tanto por absor¢do, como por difusdo (espalhamento).
A difusdo é tao mais eficiente quanto menor o comprimento de onda da radiagdo. Exatamente
por isso € que o céu se apresenta azul.

Se | g, representar a intensidade da radiacdo que incide no topo de uma camada de
material absorvente de espessura dz, aceita-se que a atenuagéo d | g, € dada pela Lei de Beer
(Haltiner e Martin, 1957) :

dl er=-— K, pdS | exr (VlOl)

onde p designa a densidade do meio e ds representa o percurso efetuado pela radiagdo ao
atravessar a camada em questdo. O fator K, tem dimensdes LM e é chamado coeficiente
massico de absor¢ao, variando com o comprimento de onda, com a pressao e com a tempera
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tura (Berry, Bollay e Beers, 1945). O sinal negativo revela apenas que ha uma atenuacao na
intensidade.

E evidente que, se a direcdo da propagacdo formar um angulo Z com a vertical local,
entdo a espessura da camada atravessada pela radiacdo sera dz = ds cosZ. Assim,

dlgr=—K, pdz | g, /cosZ. (vV.10.2)

Teoricamente, a integracdo da equacédo V.10.2, pode ser efetuada apenas quando K;
ndo variar ao longo do percurso e quando se dispuser de um Unico absorvente, resultando,
para o comprimento de onda selecionado:

| o0 = | o1z €XP[— secZ jz K, pdz] (V.10.3)

onde lg), € lgy, estéo sendo introduzidos para exprimir a intensidade do fluxo monocromatico
observada na base (0) e no topo (z) da camada absorvente, respectivamente.

Normalmente se faz:

y = secZ jz K pdz ] = m secZ (V.10.4)

onde m é a massa seccional, ou profundidade 6tica, da camada. As dimensdes da profundida-
de dtica sdo M/L? e fisicamente ela representa a massa do meio absorvente que existe numa
coluna vertical, com area de sec¢ao reta unitaria e espessura dz. E claro que a massa seccio-
nal (m) depende da densidade do meio absorvente. Substituindo V.10.4 em V.10.3, vem:

|e;\‘o = Ie;\z eXp(— KL\V) (V105)
que é outra forma da Lei de Beer.

A aplicacdo da ultima equacdo a atmosfera, para pequenos intervalos de comprimento
de onda (radiacdo monocromatica), poderia ser feita numericamente, integrando-se camada a
camada e levando-se em conta, separadamente, a absorcao de cada constituinte do ar nesses
intervalos. Tal procedimento é muito complicado, haja vista que os coeficientes (K,) dependem
da pressao e da temperatura na camada particular que se considere e, além disso, a massa
seccional (m) muda com a densidade do ar (variavel, no tempo, com a temperatura, a pressao
e o0 contetdo de umidade) e igualmente com o tamanho e a concentracdo das particulas em
suspensao. Inumeros modelos tém sido desenvolvidos, a partir da equacéo V.10.5, assumindo
diferentes hipéteses, mas envolvem consideracdes que estédo fora do objetivo deste texto.

A maneira mais segura de se conhecer a energia radiante posta a disposi¢cao da super-
ficie terrestre em um determinado local, durante um dado intervalo de tempo, € medi-la. Re-
sultados aproximados satisfatérios, no entanto, podem ser obtidos com modelos numéricos que
consigam simular os processos radiativos que se verificam na atmosfera.
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11. Saldo de radiacéo a superficie.

Em relacdo a uma area de controle, plana, horizontal e situada préximo a superficie
terrestre, chama-se saldo de radiacéo a diferenca entre os ganhos (fluxos descendentes) e as
perdas (fluxos ascendentes) radiativas. Os ganhos estdo representados pela radiacdo global
(Q) e pela radiacédo infravermelha emitida da atmosfera (R,) para a superficie; as perdas sdo a
radiacao refletida (Qgr) e a emitida (Qs) pela propria superficie terrestre. Assim, num certo inter-
valo de tempo:

Rn=(Q-Qr) +(Ra—Rs) (V.11.1)

onde Rp indica o saldo de radiagéo que € colocado a disposi¢do da superficie e usado no
aquecimento, na fotossintese e como calor latente. Normalmente Ry, (impropriamente chamado
de "radiac&o liquida") pode ser expresso em cal cm™ dia™. Uma abordagem mais completa do

balanco de energia a superficie é feita no Capitulo X. A equacdo anterior pode assumir a se-
guinte forma:
Rn=Q (1 -a)+(Ra—Rs) (V.11.2)

em que o designa o albedo da superficie isto €, a fracédo da radiacao global que é refletida.

TABELA V.8

ALBEDO MEDIO DIARIO PARA DIFERENTES SUPERFICIES
VEGETADAS, OBTIDO EM DIFERENTES LATITUDES PARA
A CONDIGAO DE MAXIMO REVESTIMENTO DO SOLO.

Superficie Latitude albedo Superficie Latitude albedo
Norte % Norte %

Culturas Pepino 43 26

Abacaxi 22 15 Sorgo 7 20

Algodao 7 21 Trigo 43 22
herbaceo Trigo 53 26

Amendoim 7 17

Cana 7 15 Pastagem 7 18
Cevada 52 23

Feijao 52 27 Florestas

Fumo 7 19 Coniferas 51 16
Fumo 43 24 Eucalipto 32 19
Milho 7 18 Tropical 7 13

FONTE: Montheith (1973).

Nas superficies planas e horizontais ndo vegetadas, o albedo varia com as proprieda-
des fisicas dos materiais que as constituem (cor, rugosidade etc.) e com o angulo zenital do
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Sol, sendo menor quando este astro se encontra proximo a culminagdo. Havendo vegetacéo, o
albedo varia com a espécie (Tabela V.8), a fase do desenvolvimento, o estado de sanidade, a
geometria da copa, o indice de area foliar etc., das plantas presentes. Em geral, utiliza-se o
valor médio em um dado intervalo de tempo ( uma dada fase de desenvolvimento da cultura
em estudo, por exemplo).

12. Instrumentos para medir radiagcéo e insolacéao.
12.1 - Pirelidmetros.

Pirelidmetros sdo instrumentos destinados a medir a irradiancia correspondente a radia-
¢do solar direta, perpendicularmente a dire¢do de sua propagacao.

O mais conhecido deles é o Pirelibmetro de Compensacdo de Angstrom (Fig. V.11),
cujo sensor é constituido por duas placas, situadas na base de um tubo, enegrecido interna-
mente, uma das quais € aquecida devido a absorcdo da energia solar direta e a outra o é ele-
tricamente. A intensidade de radiagé@o é proporcional a energia gasta para igualar a temperatu-
ra da segunda placa a da primeira. Os pares termoelétricos existentes sob cada placa sao co-
nectados, através de um galvandmetro bastante sensivel e a corrente consumida é medida em
um miliamperimetro (analégico ou digital).

Fig. V.11 - Pirelidmetro de Angstrom.
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12.2 - Piranbmetros.

Os piranbmetros destinam-se a medir a quantidade de radiacdo solar que atinge a uma
superficie plana, proveniente de todo um hemisfério. S8o usados para determinar a radiacéo
global e, eventualmente, tém sido empregados para estimar a radiacao difusa. Neste Ultimo
caso o sensor é protegido da radiacdo direta por meio de uma faixa de metal curva, cuja incli-
nacao deve ser ajustada de modo a acompanhar o movimento aparente do Sol na abdébada
celeste. Mas essa faixa constitui, igualmente, um anteparo parcial a radiacéo difusa, introdu-
zindo um erro sistemético nas determinacfes, 0 que exige a aplicacdo de um certo fator de
correcdo para compensa-lo.

12.2.1 - Piranbmetro Eppley.

Um equipamento muito difundido, principalmente na area de pesquisa, € o Piranbmetro
Eppley (Fig. V.12), cujo elemento sensivel é composto por uma série de juncbes cobre-
constantan, (termopares) dispostas radialmente, formando uma termopilha (Latimer, 1971). As
juncdes gquentes sdo pintadas com tinta negra e as frias recebem um revestimento de sulfato
de bario (de cor branca). Quando expostas a radiacdo solar, essas jungfes produzem corrente
elétrica, posteriormente amplificada e registrada em unidades apropriadas. Existem diferentes
modelos, de acordo com o numero de juncdes usadas. O Piranbmetro Eppley pode ser facil-
mente empregado para medir radiagao refletida.

Fig. V.12 - Pirandmetro Eppley.

12.2.2 - Actinégrafo bimetalico.

No Brasil, o0 mais difundido dos pirandbmetros € o actinégrafo bimetalico do tipo Ro-
bitzsch, totalmente mecéanico (Fig. V.13). O elemento sensivel desse instrumento é constituido
por uma lamina bimetalica enegrecida, exposta a radiacao solar e por mais duas outras, pinta-
das de branco e mantidas a sombra. A primeira lamina deforma-se por efeito duplo da variacéo
da temperatura ambiente e da absorcdo de energia solar; nas outras duas a deformacéo é
apenas causada pela variagdo da temperatura ambiente. Um acoplamento mecénico compen-
sa o efeito térmico da primeira lamina com o das outras duas, de tal modo que a deformacao
resultante, apenas devido a radiacdo, é transmitida a uma pena registradora sob a qual se
move um diagrama (actinograma), preso a um tambor rotativo. A radiacdo global (faixa do visi
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vel) é obtida planimetrando-se a area sob a curva.

Em decorréncia de limitagdes de ordem mecéanica o actindégrafo ndo se presta a deter-
minacgéo da radiacao refletida (para medi-la teria de funcionar com a cupula voltada para baixo,
0 que ndo é mecanicamente permitido).

12.3 - Medidores de saldo de radiacéo.

O elemento sensivel dos medidores de saldo de radiacdo (R,) € normalmente repre-
sentado por duas placas retangulares de resina sintética, dotadas de termopares, tendo uma
das faces enegrecida e outra polida. As faces com revestimento polido sdo fixadas, uma de
encontro a outra, de modo que as faces negras ficam dispostas horizontalmente, uma voltada
para cima e outra para baixo, absorvendo os fluxos ascendente e descendente de energia ra-
diante de todos os comprimentos de onda. A temperatura de cada placa é diretamente propor-
cional a radiacdo absorvida. O circuito elétrico € conectado de maneira que seja medido o
aquecimento diferencial, o qual esta diretamente relacionado com o saldo de radiacéo.

Fig. V.13 - Actinégrafo bimetalico de Robitzsch.
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Fig. V.14 - Medidor de saldo de radiagcdo com cupula de plastico.

O sensor é protegido por uma cupula de plastico inflavel que o abriga da chuva e da
poeira, evita a formacdo de orvalho sobre as placas (Fig. V.14). O plastico usado deve ser o
mais transparente possivel as radiacdes visivel e infravermelha (o que ndo ocorre com o vidro
comum, praticamente opaco a Ultima). Especial atencao deve ser dada a cupula que, quando
arranhada ou suja, provoca erros acentuados nas observacoes.

12.4 - Heliografo de Campbell-Stokes.

Os heliografos destinam-se a medir a insolagéo, definida (Capitulo I) como o intervalo
de tempo em que o disco solar permanece visivel, entre o nascimento e o ocaso do Sol, para
um observador localizado em um dado ponto da superficie terrestre. Supfe-se que esse local
tenha o horizonte desobstruido nos setores em que o Sol nasce e se pde, ou pelo menos que
0s eventuais obstaculos, capazes de obstruir o disco solar, tenham altura aparente néo superi-
or a 5°.

O helidgrafo mais difundido é o de Campbell-Stokes, formado por uma esfera de vidro
transparente, montada em um eixo inclinavel, cujo suporte contém uma calha, disposta trans-
versalmente (Fig. V. 15). Ao ser instalado, seu eixo deve ficar paralelo ao eixo terrestre, per-
manecendo a calha orientada na direcdo leste-oeste. O foco luminoso, causado pela conver-
géncia da luz do Sol ao incidir sobre a esfera, deve situar-se sempre no interior da calha (em
qualquer hora do dia, de qualquer dia do ano). Para atender a esta exigéncia existem modelos
apropriados aos tropicos, as regides de latitude média e as areas circumpolares (neste ultimo
caso usam-se efetivamente dois helibgrafos montados em oposicao, ja que o Sol aparente-
mente descreve uma circunferéncia completa em torno do instrumento, por dia). Na calha é
colocada, diariamente, uma tira de papel especial, chamada heliograma, onde esta impressa
uma escala horaria (Fig.V.16).

O principio de funcionamento é extremamente simples: o foco luminoso, devido a radia-
¢do direta, queima o heliograma em um ponto, que avanga com o0 movimento aparente diario
do Sol. Quando uma nuvem oculta o disco solar, a queima é interrompida. O heliograma usado
€ substituido por um novo diariamente a noite.

No Brasil, em virtude da variacdo anual do fotoperiodo, usam-se heliogramas de trés
formas diferentes (Fig. V.16): curvos longos, de meados de outubro ao final de fevereiro; curvos
curtos, entre meados de abril e o final de agosto; e retos, no restante do ano.
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Fig. V.15 - Heliografo Campbell-Stokes.
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Fig. V.16 - Diferentes tipos de heliogramas, usados na Regido Tropical, mostrando-

se (a direita) o perfil da concha do helibgrafo com as ranhuras correspon-
dentes.

Para determinar a insolagdo diaria, computa-se o tempo correspondente a soma de to-
dos o0s segmentos queimados ou apenas crestados. Em geral isso € feito comparando-se o
heliograma usado com outro novo, da mesma forma.
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E interessante destacar que o heliégrafo funciona como um relégio solar: quando insta-
lado corretamente, a posicao do foco sobre o diagrama (heliograma) corresponde a hora solar
verdadeira local.

13. Estimativa da radiacao global.

Os paises do chamado "Terceiro Mundo" séo carentes no que concerne a disponibilida-
de de equipamentos para medir radiacdo (geralmente importados e caros). Nesses paises, as
redes radiométricas sao geralmente pobres e de densidade muito baixa. Assim, os estudos que
requeiram uma distribuicdo espacial mais densa de equipamentos com melhor concepgéao tec-
noldgica, tendem a ficar restritos, na maioria das vezes, a imaginacdo dos pesquisadores e
técnicos interessados.

Quando uma rede radiométrica de baixa densidade estéa inserida em uma rede heliogra-
fica mais densa, € possivel estimar valores de radiacdo global para agueles pontos em que
somente sdo disponiveis dados de insolacao, levando em conta o0 comportamento dessas vari-
aveis nos poucos pontos em que ambas sdo sistematicamente medidas. O processo € pura-
mente estatistico e lanca mao de um método de estimativa por regressao linear de forma:

Q/Qo=a+b(n/N) (V.13.1)

em que Q e n representam a radiacdo global e a insolacdo medidas, Q, € N sdo a radiacao
incidente na auséncia de atmosfera e o fotoperiodo, respectivamente e, finalmente, a e b indi-
cam os coeficientes de regressdo. Quase sempre usam-se as médias mensais dos valores
diarios dos quocientes Q/Q, e n/N estabelecendo-se, assim, coeficientes (climatol6gicos) men-
sais (um para janeiro, outro para fevereiro etc.). Ao quociente n/N chama-se razdo de insola-
¢ao.

As estimativas de a e b sao feitas pelo método dos minimos quadrados (Acton, 1959;
Draper e Smith, 1966; Spiegel, 1967). Colocando a equacao anterior sob a forma

Y = a+ bX, (V.13.2)

comY = Q/Q, e X =n/N, podem-se obter os coeficientes (a,b) resolvendo o seguinte sistema
de equacodes:

2Y
Y

Ka + b>X
(V.13.3)

Ka + bYX

onde K indica o numero de pares de valores (X,Y) usados.

O grau de ajustamento da reta (V.13.2) aos pares de valores (X,Y) observados é habi-
tualmente expresso por meio do coeficiente de regressao linear (r) e é tanto melhor quanto
mais proximo da unidade estiver o valor absoluto desse coeficiente (-1<r <1). Sabe-se que:

P ={ KXY -CX)(XZY) /S, (V.13.4)
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com
S={KXIX*—(EX)?H KZY*-(2Y)?}.

Quando existem muitos pares de valores (Q, n) diarios, pode ser conveniente separa-los
em conjuntos, de acordo com a maior ou menor nebulosidade observada, obtendo-se uma re-
gressao para cada caso, o que tende a melhorar a representatividade dos resultados. A pratica
tem demonstrado que o ajustamento piora quando a insolagéo (n) diminui (denunciando a pre-
senca de muitas nuvens), tornando-se precario (ou mesmo néo evidenciando correlacdo algu-
ma) quando a insolacao é inferior a 3 horas. A explicacdo para isto reside no fato do heliégrafo
nédo ter condigbes de discriminar nuvens segundo o grau de opacidade. Alguns tipos de nu-
vens, embora possam apresentar graus de opacidade diferentes (que interferem de modo
bastante diferenciado na radiacdo global), provocam efeito idéntico no registro heliogréfico.
Como conseqiiéncia, a insolacdo medida pode ser a mesma para uma ampla gama de valores
da radiac&o global e isso aumenta drasticamente a dispersédo dos pontos (X,Y), notadamente
em dias com nebulosidade acentuada (valores baixos de insolagao).

Uma vez determinados os coeficientes (a, b) para um dado local, a equacéo de regres-
sao resultante pode ser aplicada para um outro, situado na mesma area e com caracteristicas
climatologicas semelhantes, para os quais ndo se disponham de registros de radiacédo global. A
andlise da equacdo V.13.1 mostra que o coeficiente independente (a) traduz a fragdo da radia-
¢do maxima (Q,) que, em média, atinge a superficie, como radia¢ao difusa, estando o céu to-
talmente nublado (n = 0). Por outro lado, a soma dos coeficientes (a + b) representa a fracao
gue corresponde a transmissividade atmosférica média na auséncia absoluta de nuvens (n/N =
1). A Tabela V.9 exibe os coeficientes (a, b) para algumas localidades do Nordeste do Brasil.

A ilustracdo V.17 mostra os resultados preliminares, obtidos pelos mesmos autores,
guanto a distribuicdo espacial da radiacdo global no Nordeste do Brasil, em junho e em de-
zembro, respectivamente (painel superior). Esses resultados foram considerados preliminares
porque as séries usadas foram todas inferiores a dez anos e empregou-se a equacédo V.13.1
(para estimar Q nos locais aonde somente existiam dados de insolagdo). Além disso, a densi-
dade da rede actinografica ndo era elevada, na época, 0 que, certamente, introduziu pequenos
desvios na posicao (interpolada) das isolinhas. Os valores de Q, e N foram tomados para o dia
15 de cada més.

Como se observa (Fig. V.17), em junho, a radiacdo global no Nordeste varia espacial-
mente, em termos médios, entre pouco menos de 300 cal cm™? dia™ (no nordeste da Bahia) até
mais de 450 cal cm? dia™ (no sudeste do Piaui). Em dezembro, essa variacéo vai de 400 cal
cm?dia’ (no Maranhdo) a mais de 600 cal cm? dia® (no sertdo do Sub-Médio S&o Francis-
co).

A distribuicdo espacial da insolacdo (n) em junho e dezembro, foi obtida da mesma
fonte (Fig. V.17). Observam-se os nucleos de minima insolacdo correspondentes aos microcli-
mas de altitude, ou "brejos”, como em Guaramiranga (CE), em Areia (PB), em Garanhuns
(PE) e em Triunfo (PE). A regido central da Bahia € igualmente montanhosa.
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TABELA V.9
VALORES PARA JANEIRO (jan), JUNHO (jun) E ANO (ano) DOS COEFICIENTES DE

REGRESSAO (a,b) E DE CORRELAGCAO (r) DA EQUACAO
Q/Qp = a + b(n/N), PARA ALGUMAS LOCALIDADES DO NORDESTE.

Lat. | Lon. |Coeficientes
Localidade UF |o . g CIERYY: a b r
Barra do Corda MA 0530 45 16 0,29 0,39 0,84 jun
0,26 0,39 0,86 dez
0,30 0,37 0,86 ano
Cabrobd PE 0831 3918 0,28 0,40 0,92 jun
0,31 0,38 0,89 dez
0,30 0,40 0,90 ano
Caravelas BA 1744 3915 0,28 0,36 0,89 jun
0,28 0,45 0,91 dez
0,28 0,41 0,88 ano
Floriano Pl 0646 43 02 0,29 0,36 0,78 jun
0,24 0,40 0,88 dez
0,27 0,39 0,86 ano
Fortaleza CE 0343 38 20 0,28 0,32 0,82 jun
0,31 0,32 0,86 dez
0,27 0,36 0,86 ano
Irecé BA 1118 41 54 0,30 0,36 0,75 jun
0,30 0,40 0,91 dez
0,33 0,33 0,77 ano
Recife PE 0803 3455 0,29 0,36 0,91 jun
0,31 0,37 0,81 jan
0,30 0,38 0,87 ano
Salvador BA 1300 3831 0,29 0,34 0,81 jun
0,27 0,41 0,86 dez
0,29 0,39 0,78 ano
S&o Gongalo PB 0645 3813 0,30 0,37 0,87 jun
0,29 0,38 0,84 dez
0,29 0,40 0,86 ano

FONTE: Azevedo et al. (1981).

14. Radiacdo de ondas longas.

A atmosfera e a superficie terrestre emitem radiacdo, comportando-se, aproximada-
mente, COMO um corpo negro as respectivas temperaturas. Assim, conhecidas essas tempe-
raturas, as densidades dos fluxos emitidos podem ser estimadas através da equacdo de Ste-
fan-Boltzman (V.4.5). Por outro lado, de conformidade com a Lei de Wien (V.4.6) pode-se veri-
ficar que a emissédo de energia radiante, tanto pela superficie, como pela atmosfera, situa-se na
faixa espectral do infravermelho, pois suas temperaturas sdo baixas.
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Na interpretacdo dessas cartas (Fig. V.17) deve-se ter em mente que, no Nordeste, atu-
am varios sistemas meteorolégicos geradores de precipitacdo e 0s trés meses consecutivos
mais chuvosos (quando se espera haver maior nebulosidade e, conseqientemente, menor in-

solacdo) mudam de uma area para outra e, freqlientemente, de um ano para outro, N0 mesmo
local.
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Fig. V.17 - Distribuicdo média da radiacdo global (cal cm? dia™, painel superior) e da

insolagdo (horas, painel inferior) no Nordeste do Brasil, em junho e dezem-
bro, segundo Azevedo et al. (1981).

A emisséo de energia radiante infravermelha pela atmosfera depende da concentracéo
instantanea dos constituintes radiativamente ativos, destacando-se a agua (fases sdlida, liquida
e gasosa), o dioxido de carbono e o ozbnio. E evidente que, sendo a concentragdo dos dois
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ultimos praticamente inalteravel, as variacbes mais acentuadas na emissdo e absor¢ao atmos-
féricas sdo causadas por mudancas na umidade especifica do ar e na distribuicdo de goticulas
de agua e de cristais de gelo em suspensao (nuvens, nevoeiros e névoa umida). Eventual-
mente, a presenca anormal de poeira pode causar mudanca acentuada no comportamento
radiativo da atmosfera.

14.1 - Efeito estufa.

Da energia infravermelha total, emitida pela superficie terrestre, somente uma pequena
fracdo, estimada em cerca de 9% (Sellers, 1965), escapa para 0 espacgo, em sua maior parte
na faixa de 8 a 11,5u de comprimento de onda (janela atmosférica), onde praticamente ndo
ocorre absorcéo alguma pelos componentes da atmosfera. O restante da radiacado emitida pela
superficie é absorvido pela atmosfera. Assim, embora praticamente transparente a radiacdo
visivel, a atmosfera mostra-se quase completamente opaca no que tange a energia térmica.

A atmosfera, por seu turno, emite radiacdo infravermelha em diregdo ao espago e a
superficie da Terra. A camada atmosférica situada a até 4 km de altura é responsavel, em mé-
dia, por cerca de 98% do fluxo de calor que atinge a superficie, procedente da atmosfera (Ta-
bela V.10).

TABELA V.10

CONTRIBUIGAO DE CAMADAS DA ATMOSFERA PARA O TOTAL DE
RADIACAO INFRAVERMELHA RECEBIDA A SUPERFICIE.

CONTRIBUICAO ALTURA DO TOPO

DA CAMADA (m)
(%)
9,30 0,1
15,9 0,4
20,3 0,8
25,8 2
44.6 20
58,9 100
74,6 400
84,8 1000
98,5 4000

FONTE: Sellers (1965)

Quanto maior a nebulosidade, a umidade do ar e a presenca de poluentes, menores
serdo as perdas radiativas para niveis elevados da atmosfera e dai para o espaco. Essa pro-
priedade € conhecida como efeito de estufa e pode ser facilmente constatada. E do conheci-
mento popular, por exemplo, que um dia de verdo muito nublado é quase sempre "abafado" e
gue, a uma noite sem nuvens, segue-se uma madrugada muito mais fria do que ocorreria se o
céu estivesse encoberto.
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Na auséncia de nuvens e com ar pouco umido a superficie recebe um retorno muito pe-
queno da energia infravermelha que emite para a atmosfera (0o que justifica o maior resfria-
mento observado em noites estreladas, em relagdo ao que se da nas noites nubladas, na
mesma época do ano).

14.2 - Estimativa do saldo da radiacao infravermelha a superficie.

A diferenca entre a radiacdo de ondas longas que chega a superficie, proveniente da
atmosfera (Rn) e aquela por ela emitida para a atmosfera (Rs), constitui o saldo da radiacdo
infravermelha, ou saldo de radiacdo de ondas longas (R)):

R/=Ra—-Rs (V.14.1)

Quando o intervalo de tempo que se considera é pequeno, R, pode ser positivo negativo
ou nulo. Em termos médios, porém, é negativo, revelando que a superficie emite mais radiacao
infravermelha do que recebe da atmosfera.

O saldo de radiacéo de ondas longas (R)) esta inserido na expresséo V.11.1 e pode ser
determinado, por diferenca, quando se dispde de equipamentos que possibilitem medir simul-
taneamente o saldo de radiacdo (R,), a radiacéo global (Q) e a radiacdo refletida (Qr). Infeliz-
mente, esta situacdo € excepcional, 0 que motivou os pesquisadores a se dedicarem a tarefa
de investigar expressdes empiricas para estimar R,. Tais expressdes, ndo obstante praticas,
tém o inconveniente de apresentarem resultados confiaveis, em principio, apenas nas condi-
¢Oes para as quais foram desenvolvidas. Sua utilizagdo, em outras regides, com caracteristicas
diferentes das de origem, pode conduzir a erros grosseiros. Por esse motivo, seu uso deve ser
recomendado apenas apos testadas e ajustadas as condi¢des locais.

14.2.1 - Férmulas de Brunt.

Em 1932, D. Brunt (Sellers, 1965) obteve a seguinte férmula empirica para estimar R;:
R =—1440 6T *[1—a—b (e'?)] (V.14.2)

em que e (mm Hg) e T (K) representam, respectivamente, os valores médios da pressédo par-
cial do vapor d'agua e da temperatura do ar, obtidos a partir das observagdes realizadas no
interior do abrigo de instrumentos, nas estacdes meteorolégicos convencionais (a cerca de 2 m
acima da superficie do solo). Os coeficientes de regressdo encontrados por Brunt foram a =
0,256 e b = 0,065.

Em 1939, Brunt aperfeicoou a férmula anterior, incluindo o efeito causado pela nebulo-
sidade, expressa em termos da fracao (m) da abdbada celeste encoberta por nuvens. Para m
dado em décimos de céu encoberto, obteve:

R, = — 1440 oT (0,56 — 0,092e?) (1- 0,09 m). (V.14.3)

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



207

em que e (mm Hg) e T (K) representam, respectivamente, os valores médios da presséao par-
cial do vapor d'agua e da temperatura do ar, obtidos a partir das observacdes realizadas no
interior do abrigo de instrumentos, nas esta¢cdes meteorolégicos convencionais (a cerca de 2 m
acima da superficie do solo). Os coeficientes de regressao encontrados por Brunt foram a =
0,256 e b = 0,065. Em 1*939, ele aperfeicoou a férmula anterior, incluindo o efeito causado
pela nebulosidade, expressa em termos da fragdo (m) da abdbada celeste encoberta por nu-
vens. Para m dado em décimos de céu encoberto, Brunt obteve:

R, = — 1440 T #(0,56 — 0,092e'?) (1- 0,09m). (V.14.3)

Em ambas as formulas, R, é fornecido em cal cm? dia® guando a constante de Stefan-
Boltzman (o) for expressa em cal cm? min™. O primeiro sinal negativo apenas reflete o fato de
que, em termos médios, a absor¢cédo (Ra) € menor que a emissdo (Rs), no que diz respeito a
radiacao infravermelha.

14.2.2 - F6rmula de Brunt-Penman.

Penman (1948) verificou que a nebulosidade (m) é um parametro um tanto subijetivo,
dificil de quantificar; tampouco reflete os tipos de nuvens presentes no céu, capazes de interfe-
rir distintamente no balanco radiativo. Com o intuito de contornar a primeira dessas limitacoes,
aquele autor prop6s a substituicdo da nebulosidade (m) pela expressao (N — n)/N ou 1 — n/N,
onde n e N representam a insolacédo e o fotoperiodo, respectivamente. Dessa maneira a for-
mula V.14.2 passa a forma:

R, = —1440 oT %(0,56 — 0,092e ) (0,1 + 0,9n / N) (V.14.4)

conhecida como equac¢do de Brunt-Penman, para estimativa do saldo de radiacéo infraverme-
lha (cal cm? dia™). Também nessa férmula, a presséo parcial do vapor (e) e a temperatura (T)
do ar devem ser expressas em mm Hg e K, respectivamente.

A equagdo V.14.2 tem sido largamente usada, assumindo-se que fornece estimativas
confiaveis de R,. N&o séo feitas, porém, referéncias a nenhuma verificagdo prévia do erro as-
sociado aquelas estimativas nas diferentes areas em que tem sido utilizada.

14.2.3 - F6rmula de Swinbank.

Em 1963, C. W. Swinbank obteve a seguinte formula empirica, para estimar o saldo de
radiagéo infravermelha em dias totalmente desprovidos de nuvens (Gates, 1965):

R, =K (0,195 6T * - 17,09) (V.14.5)

com o = 5,6727x10° mW cm ?K™* sendo R, dado em mW cm™? ou em cal cm? min?, confor-
me K =1 ou K = 0,01433, respectivamente. T ( K) representa o valor médio da temperatura do
ar durante o intervalo de tempo que se considere.
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15. Balanco global médio de radiacao.

A partir dos dados coletados através do radibmetro de varredura, instalado em satélites
norte-americanos da série NOAA (National Oceanic and Atmospheric Administration), que
usam canais no visivel (de 0,5 a 0,7 u), para medir a radiacdo refletida e no infravermelho (de
10,5 a 12,5 u), para obter a energia emitida, Gruber (1978) determinou o saldo de radiacdo em
escala planetéria, entre junho de 1984 e maio de 1985. Seus resultados (Fig. V.18), revelaram
que esse saldo varia com a latitude segundo as estacdes do ano.

Verifica-se, para ambos os hemisférios (Fig.V.18) que, naquele intervalo de tempo (um
ano):

- na primavera, a zona correspondente ao saldo energético negativo se estendeu desde o
polo até o paralelo de 45°, aproximadamente;

- no verao, o saldo foi positivo até cerca de 70° de latitude do hemisfério considerado;

- no outono, esse saldo foi negativo, desde a zona circumpolar até cerca de 20° de latitu-
de; e

- no inverno, excetuando-se a faixa que se estende do equador até 10° de latitude, o sal-
do de radiagcdo também foi negativo.

Verifica-se, ainda, que a zona compreendida entre 10° N e 10° S apresentou saldo de
energia positivo em todas as estagfes, enquanto que nos polos ele foi sempre negativo. Com-
plementarmente, observa-se (Fig. V.18) que o saldo ocorrido durante o verdo e o outono do
Hemisfério Sul foram maiores que os detectados nas mesmas estacdes no Hemisfério Norte.

Saldos energéticos negativos indicam, evidentemente, que a perda é maior que o ganho
e nas areas aonde isso acontece espera-se haver resfriamento, o que foi efetivamente cons-
tatado na pratica. Considerando apenas as perdas de energia, porém, tal resfriamento deveria
ser maior que o observado naquelas areas, no periodo estudado. O aquecimento ocorrido
nas faixas com saldo energético positivo, por outro lado, foi inferior ao que seria esperado le-
vando-se em conta apenas a absorgdo e a emissado de energia radiante. Essas condi¢des su-
gerem a existéncia de mecanismos capazes de provocar a distribuicdo meridional do excesso
radiativo, contribuindo para atenuar os extremos de temperatura.

Talvez o leitor argumente que o periodo investigado por Gruber (1978) n&o € represen-
tativo. E conveniente, portanto, estudar a distribuicAo média do saldo de energia em escala
planetaria.

A Fig. V.19 mostra a distribui¢do latitudinal dos saldos médios de radia¢do estimados
para a superficie, para a atmosfera e para a Terra (sistema superficie-atmosfera) como um
todo. Examinando-se a curva correspondente a Terra, constata-se que:

- h& um excesso de energia na zona compreendida entre 40° N e 40° S, aproximada-

mente , e

- nas demais areas, o saldo médio é negativo, revelando que a emissao de radiacao in-
fravermelha para o espacgo supera a energia recebida do Sol.

Com base apenas nessa constatacao, a tendéncia seria admitir o gradual aquecimento
da zona situada entre 40° N e 40° S e o progressivo resfriamento das demais areas. Parado-
xalmente, as pequenas flutuagbes que se percebem nas médias anuais de temperatura (e
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gue séo atribuidas as oscilagbes seculares e milenares normais) séo insignificantes para justifi-
car tamanha disparidade no saldo radiativo médio. Conclui-se, mais uma vez, que devem haver
mecanismos encarregados de compensar esse desequilibrio energético, transportando calor
(sensivel e latente) para as zonas mais afastadas do equador. Esse transporte tem sido esti-
mado por varios pesquisadores e os resultados encontrados ndo diferem muito dos indicados
nas figuras V.18 e V.19.

cal cm ?min "t

I S T Gl N N
60 N— : - <4— VERAO (JJA)
| OUTONO (SON)
30 N7
PRIMAVERA (MAM)
| INVERNO (DJF)
0
| PRIMAVERA (SON) <— VERAO (DJF)
— INVERNO (JJA) <—
30 S
— OUTONO (MAM)
60 S—
S U N A
-200 150 -100 -50 0 50 Wm’

Fig. V.18 - Perfis do saldo de radiacdo obtidos por Gruber (1978), entre junho de 1974 e
maio de 1975, usando dados fornecidos por satélites da série NOAA. Estéo indi-
cadas as estacoes e respectivos meses. A escala vertical é proporcional a por-
¢do da superficie da Terra situada entre os paralelos indicados.

Os mecanismos responsaveis pela transferéncia meridional de calor para as areas com
balanco de radiacdo negativo sdo as correntes aéreas (transporte de calor sensivel e latente)
e, em segundo plano, as oceanicas (transporte de calor sensivel). O transporte de calor latente
em direcdo aos polos estd associado a mudanca de fase da agua, comprovando-se, assim,
mais uma vez, sua importancia para a energética do sistema superficie-atmosfera. Uma esti
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mativa da contribuicdo da atmosfera e do oceano no transporte meridional de energia consta
da Fig. V.20.

g
. — __SUPERFICIE — 48 ©
37100 — S
o — IS
S — 24 £
(9\] — ()]
1 N —
g 0 T 0 g
('_U A
< B ATMOSFERA B E
— —1 /_‘.—.\. - . _/ _-2,4 O
o ’ . L _ ~__ 3
8 100 - — 2
< _ — 48 <
wn o
17 17 1T 1 1 17 1717 T T T T T 1T T 1 —
900N 60 30 0 30 60 900s

Fig. V.19 - Estimativa da distribuicdo latitudinal dos saldos de radiacédo no sistema super-
ficie-atmosfera, em kcal cm? ano™ (linhas cheias) e transporte meridional na di-
recdo dos poélos norte (+) e sul (-), em kcal ano * (linha interrompida), segundo
Sellers (1965).
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Fig. V.20 - Estimativa do transporte meridional anual médio de energia realizado pela
atmosfera (calor sensivel e latente), pelo oceano (calor sensivel) e por ambos
(linha interrompida), na direcdo dos pélos norte (+) e sul (), em kcal ano™,
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segundo Sellers (1965).

A existéncia de uma relativa estabilidade na temperatura média, em qualquer ponto do
sistema globo-atmosfera, quando se considera o valor médio ao longo de varios anos, eviden-
cia, ainda, haver um certo equilibrio entre a energia total recebida e perdida por este planeta.
Em outras palavras, significa que o saldo radiativo planetario, a médio prazo, deve ser nulo. E
evidente que uma pequena parte da radiacdo posta a disposi¢do da Terra € consumida na ma-
nutencdo da dindmica da atmosfera e dos oceanos, bem como na das diferentes formas de
vida. No entanto, essa fracdo ndo tem significado no computo do balanco radiativo planetéario
(Budyko, 1980).

TABELA V.11

ESTIMATIVA DO BALANCO RADIATIVO MEDIO PLANETARIO (kcal cm?ano™)

Discriminacéo energia %
RADIACAO SOLAR
Incidente (Qg) +263 100,0
Total de energia refletida -94 35,7
por nuvens - 63
por gases, agua e poeiras -15
pela superficie -16
Total de energia absorvida +169 64,3
por nuvens + 7
por gases, agua e poeiras + 38
pela superficie +124

ENERGIA INFRAVERMELHA

Transferida pela superficie -258
emitida para o espaco -20
absorvida pela atmosfera +238
Transferida pela atmosfera -355
perdida para o espaco -149
absorvida pela superficie +206
Saldo real a superficie (206—258) -52 19,8
Saldo real da atmosfera (238—355) -17 445
Saldo infravermelho efetivo -169 64,3

FONTE: Sellers (1965).

Deve-se salientar que a superficie terrestre transfere energia para a atmosfera sob a
forma de calor latente e sensivel (este por conducéo e radiagdo). O calor transferido por con
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ducdo é responsavel pelo desenvolvimento de correntes de ar ascendentes que transportam
energia térmica para niveis atmosféricos bastante afastados da superficie (conveccao). Segun-
do estimativas feitas por Budyko (1980), cerca de 55% da energia absorvida pela superficie
terrestre € consumida na evaporacao, passando a atmosfera como calor latente; 12% ¢é usado
no aquecimento do ar adjacente, por condugéo. Isso revela que, em termos médios, 0 consumo
energético debitado a evaporacao acaba sendo o mais importante, ja que a emitancia significa
apenas 33% daquele total (Fig. V.21). Os valores obtidos por Budyko (1980), coincidem, prati-
camente, com os encontrados por Sellers (1965).

Hi ESPACO
167

ATMOSFERA
108
T I E
100% 12% 36% 60%

Fig. V.21 - Estimativa do balangco médio anual de energia no sistema superficie-atmosfera
(em kcal cm? ano™), segundo Budyko (1980). S&o indicadas as perdas de calor
por irradiacao (I), evaporacéao (E) e transferéncia turbulenta (T) a superficie.
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Fig. V.22 - Estimativa da distribuicdo média da radiacio global (em kcal cm? ano™) segundo
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Budyko (1980).

Deve-se salientar que a superficie terrestre transfere energia para a atmosfera sob a
forma de calor latente e sensivel (este por conducao e radiacdo). O calor transferido por con-
ducdo é responsavel pelo desenvolvimento de correntes de ar ascendentes que transportam
energia térmica para niveis atmosféricos bastante afastados da superficie (convecg¢éo). Segun-
do estimativas feitas por Budyko (1980), cerca de 55% da energia absorvida pela superficie
terrestre € consumida na evaporacédo, passando a atmosfera como calor latente; 12% ¢ usado
no aquecimento do ar adjacente, por conducao. Isso revela que, em termos médios, 0 consumo
energético debitado a evaporacdo acaba sendo o mais importante, j& que a emitancia significa
apenas 33% daquele total (Fig. V.21). Os valores obtidos por Budyko (1980), coincidem, prati-
camente, com os encontrados por Sellers (1965).

A estimativa do balanco médio de radiacdo em escala planetaria consta da Tabela V.11.
Segundo Sellers (1965), cerca de 36% (94 kcal cm™ ano™) do total de radiacdo solar que é in-
terceptado pela Terra retornam diretamente para o espaco por reflexdo das nuvens, das
particulas em suspens&o no ar e da propria superficie; em torno de 64% (169 kcal cm? ano™)
sdo absorvidos mas, tendo em vista que, em média, o balanco deve ser praticamente nulo,
essa mesma fracdo passaria ao espaco, como radiacdo infravermelha perdida pela superficie
(52 kcal cm™? ano™) e pela atmosfera (117 kcal cm? ano™). A distribuicdo média da radiagéo
global em toda a Terra consta da Fig. V.22.

16. Exercicios.

1 - Obter a curva correspondente a funcdo E(A, T) para a Terra, cuja temperatura média € esti-
mada em 20° C e explicar a razdo deste planeta nédo ser luminoso.

2 - Estimar a temperatura efetiva da superficie do Sol, assumindo que este astro se comporta

aproximadamente como um corpo negro, considerando que a constante solar é 1,98 cal cm™
i1

min™.

3 - Calcular a radiacao total interceptada pela Terra:
- no dia correspondente ao solsticio de dezembro;
- no dia correspondente ao solsticio de junho;
adotando para a constante solar 1,98 cal cm™? min™ e comparar os resultados.

4 - Calcular a radiacdo solar que penetra na atmosfera, na vertical de um ponto localizado a
latitude de 9926'S, nas datas dos solsticios e dos equindcios.

5 - Na Tabela V.12 figuram médias mensais de temperatura (t 9C), pressdo (p mb), umidade
relativa (U %), insolacdo (n horas) e radiacdo global (Q cal cm™ min™), obtidas a partir de dados

coletados, pela SUDENE, na Estacdo Experimental de Mandacaru (9926' S, 40° 26' W, 375m),
em Juazeiro (BA). Pede-se estimar o saldo de radiagdo para cada més, assumindo-se 25%
para o albedo, empregando a férmula de Brunt-Penman.
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6 - Estimar a evaporacao total (em litros de dgua por metro quadrado da superficie), caso 50%
do saldo de radiacéo obtido no exercicio anterior tenha sido usado como calor latente.

TABELA V.12
MEDIAS MENSAIS DA PRESSAO (p), TEMPERATURA (t), UMIDADE RELATIVA (U),

INSOLACAO (n) E RADIACAO GLOBAL (Q cal cm? dia), OBTIDAS, EM 1972, NA ESTAGCAO
EXPERIMENTAL DE MANDACARU (9°26'S, 40° 26'W).

més p t U n
mb °C % horas  cal cm?dia*

JAN 970 27,8 53 7,8 507
FEV 968 27,9 57 8,9 527
MAR 968 27,1 64 7,7 530
ABR 969 26,7 70 7,6 466
MAI 970 26,4 70 6,2 395
JUN 971 25,8 71 6,8 384
JUL 972 26,1 67 9,0 456
AGO 972 27,3 52 8,0 464
SET 971 28,3 48 9,2 549
ouT 968 29,7 47 9,7 515
NOV 967 30,8 48 91 519
DEZ 968 28,2 64 7,4 407

7 — Usando, ainda, os dados da Tabela V.12, estimar a transmissividade média da atmosfera
nos meses de janeiro e junho.

8 - Obter a quantidade de energia solar incidente sobre uma superficie vertical plana de 1m? de

area, voltada para o norte e situada a latitude de 89S, nas datas correspondentes aos solsticios
de verdo e de inverno do Hemisfério Sul.
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CAPITULO VI.

TERMODINAMICA DA ATMOSFERA.

1. Calores especificos.

Calor especifico de uma substancia é a quantidade de energia necessaria para elevar
de um grau a temperatura de sua unidade de massa. Pode ser expresso em cal g* K*. O calor
especifico muda com a temperatura e, no caso de fluidos, também com a pressao e com o es-
tado de agregacao da substancia (liquido ou gasoso). Ndo sendo possivel quantifica-lo por via
tedrica, o calor especifico deve ser determinado experimentalmente, fixando-se as condi¢des
as quais deve estar submetida a substancia. Assim, para aumentar de 14,5 para 15,5 °C a
temperatura da unidade de massa da agua, sob pressdo de uma atmosfera, consome-se apro-
ximadamente uma caloria (Tabela VI.1).

Em se tratando de gases, deve-se fazer a distincdo entre o calor especifico a volume
constante (c,) e a presséo constante (c,), definidos, respectivamente, como:

¢, = [dy/dT], (VI.1.1)
e
Cp = [dy/dT] . (VI.1.2)

Nessas expressdes dy simboliza a quantidade de calor (positiva ou negativa) necessa-
ria para alterar de dT graus a temperatura (K) da unidade de massa do gas em questao.

Para que se possa compreender a relagédo entre c, e c,, necessaria as aplicagdes sub-
seqlientes, precisa-se recorrer ao Primeiro Principio da Termodinamica, assim enunciado: a
variacdo da energia interna (du) de um sistema depende apenas do calor (dy) por ele trocado
com o meio e do correspondente trabalho (dw) realizado. Analiticamente isto equivale a:

dy =du + dw.

Como se sabe, du é uma diferencial exata e, como tal, fica univocamente definida
quando se estabelecem os estados inicial e final da transformacdo que sofre o sistema. O
mesmo ndo ocorre com dy e dw, que dependem da evolucéo a que foi submetido o sistema, ao
passar do estado inicial ao final.
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TABELA VI.1

ALGUMAS PROPRIEDADES FiSICAS DA AGUA NOS ESTADOS SOLIDO E LIQUIDO.

Calor especifico Calor latente

t cal gt K* cal g*

oc gelo agua fuséo evaporacao sublimacédo
-20 0,468 1,04 48,6 608,9 677,9
-10 0,485 1,02 74,5 603,0 677,5

0 0,503 1,0074 79,7 597,3 677,0
+10 1,0013 591,7

+20 0,9988 586,0

+30 0,9980 580,4

+40 0,9980 574,7

+50 0,9985 569,0
FONTE: List (1971).

Tratando-se de gases dw = pdv (IV.2.5) o que torna valido escrever:

dy =du + pdv,

onde as variaveis y, u e v referem-se a unidade de massa do gas em questdo. A condi¢do an-
terior (VI.1.3) mostra que, no caso do processo ser isécoro (dv = 0), o trabalho é nulo. Nessas
circunstancias, o calor envolvido no resfriamento ou no aquecimento do sistema é decorrente
apenas da variacdo de sua energia interna. Fazendo dw = pdv = 0 na equacao anterior e com-

parando-se o resultado como VI.1.1, tem-se:

dy = du = ¢, dT.

Assim, reducdo na temperatura implica a queda na energia interna do gas e vice-versa.

Dessa relacéo se infere, ainda, que:

Cy = [dy/dT ], =[du/dT ],

indicando que o calor especifico a volume constante (c,) equivale a variagdo da energia interna
do sistema por unidade de temperatura.

Como se disse, du é uma diferencial exata o que permite substituir VI.1.4 em VI.1.3,

resultando:

dy =c¢,dT + pdv,

vélida para a unidade de massa de qualquer gas. Quando o gas tem comportamento seme-
lhante ao ideal, é conveniente eliminar o volume especifico (v=1/p) dessa expresséo, a luz da

(VI.1.3)

(VI.1.4)

(V1.1.5)

(V1.1.6)

equacéo de estado dos gases ideais. Sendo pv = RT/M (IV.2.4), obtém-se, por diferenciagdo:

pdv + vdp = RdT / M.

(VI.1.7)
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Entdo, suprimindo pdv entre as duas expressdes anteriores:
dy = (cy + RIM)dT — vdp. (VI.1.8)

Aplicando essa expressdo no caso particular de um processo isobérico (dp = 0), con-
clui-se que, para gases ideais:

[dy/dT ], =c, + R/IM.
Atentando para a definicao de calor especifico a pressédo constante (VI.1.2), resulta:
Cp=cCy+ R/M. (VI.1.9)

A analise dessa relagdo possibilita concluir que ¢, € sempre maior que c, e, ainda, que a
diferenga c,— c, € inversamente proporcional a massa molecular (M) do gas que se considere.

Tendo em conta o resultado obtido em VI.1.9, a equacgédo VI.1.8 passa a forma seguinte:
dy = cp,dT — vdp. (VI.1.10)

Recorrendo outra vez a equacao de estado dos gases ideais e diferenciando-a, verifica-
se que:

dy, = c,dT — (RT/M)(dp/p). (VI.1.11)

As expressoes VI.1.3, VI.1.6, VI.1.10 e VI.1.11 sao formas alternativas do Primeiro Prin-
cipio da Termodinamica. Para o caso particular do ar seco, considerando-o comportar-se como
um gas ideal de massa molecular aparente M5 = 28,964 g mol™ e cujo calor especifico a pres-

sdo constante € c,5, a equagao anterior passa a ser:
dy, = cpgdT — (RT/Mg)(dp/p). (VI.1.12)

Em se tratando de ar umido recorre-se ao significado da temperatura virtual (Ty;). Analo-
gamente:

dy, = CpgdTy — (RTV/Mg)(dp/p). (V1.1.13)

Esta equacao, de fato, esta sendo aplicada a unidade de massa do ar seco que, quan-
do submetido a temperatura Ty, passa a apresentar a mesma massa especifica do ar umido a
temperatura T.

Os calores especificos para o ar seco e o vapor d'agua constam da Tabela VI.2. Quanto
ao ar umido, os calores especificos dependeréo do teor de vapor d'agua, expresso em termos
da umidade especifica (q). Os calores especificos do ar imido a pressao constante (c,) e a
volume constante (c,') séo, respectivamente:

Cp' = Cpa(l—q) + Cpyq (VI.1.14)
e
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C/' = Cya(1-0) + cwa, (VI1.1.15)

onde 1 — g e q exprimem, respectivamente, as massas de ar seco e de vapor d'agua que, jun-
tas, constituem a unidade de massa do ar amido.

Mediante manipulacdo algébrica simples e usando os valores que figuram na Tabela
VI.1, pode-se verificar que:

Cp' = Cpa(l1 +0,86 Q) (VI.1.16)
e
c/ =ca(1+0,97 Q). (VI.1.17)

Por outro lado, a umidade especifica (q) pouco difere, numericamente, da razdo de mistura (r),
tornando validas as seguintes equivaléncias aproximadas:

Cp' = Cpa(1+0,867T) (VI.1.18)

e

C/' =Cya(1+0,97r). (VI.1.19)
TABELA VI.2

VALORES RECOMENDADOS PARA OS CALORES
ESPECIFICOS DO O AR SECO E DO VAPOR D'AGUA.

Ar seco:
Cpg = 0,240 cal g K* =1,005x10" erg g* K* =7R/2Mg
Cvg = 0,171 cal g* K* =0,718x10" erg g* K* =5R/2Mg,
CpalCvg = 7/5=1,4
Mg = 28,964 g mol *
R/Mg = 6,6856x10° cal g* K*

Vapor d'agua:
Cpy = 0,447 cal g* K* =1,85x10" erg g* K* = 4R/M,,
cw =0,337 calg' K' =1,39x10" erg gt K* =3R/My
Cpy/Cwy = 4/3 =1,333
M, =18,016 g mol *
R/M,, = 0,110226 cal g* K™

R = 1,98583 cal mol * K* =8,3146x10" erg mol * K*
1 cal = 4,18684x10’ erg = 1,00032 cal;s
FONTE: List (1971).
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2. Processos isentropicos.

Em Termodinamica, chama-se processo reversivel aquela transformacao, puramente
conceitual, que se verifica através de sucessivos estados de equilibrio, todos muito préximos.
As transformacdes reversiveis sdo também chamadas de quase-estaticas. O termo reversivel é
usado por se aceitar a hipétese de reverter a evolucdo de tais transformacfes termodinamicas
a qualguer momento.

Em um processo reversivel, uma variacao infinitesimal do calor trocado com o meio
(dy), sob uma dada temperatura (T), corresponde a uma mudanca na entropia (ds) do sistema.
Analiticamente, para a unidade de massa de um sistema, objeto de uma transformacéo termo-
din&mica reversivel, tem-se:

dy = Tds. (VI.2.1)

A relacdo VI.2.1 mostra que 0s processos reversiveis, em que nao se verifiquem trocas
de calor entre o sistema e 0 ambiente (processos adiabaticos), sdo necessariamente isentropi-
cos (ds = 0). Quando a transformacgédo que sofre o sistema nao é reversivel (como efetivamente
acontece com os fenbmenos naturais), entdo:

dy < Tds. (V1.2.2)

O Segundo Principio da Termodinamica é analiticamente descrito pela combinagéo das
duas equacdes precedentes, ou seja:

dy < Tds. (V1.2.3)

onde dy e ds sdo variacBes de calor e entropia referentes a unidade de massa do sistema, res-
pectivamente.

A entropia é uma funcdo de estado, como sdo a temperatura, a pressao € a energia
interna. O sinal <, em VI.2.3 traduz o fato fisico de ser mais facil consumir energia do que re-
cuperé-la. A entropia também pode ser associada ao grau de organizacdo (do Universo, por
exemplo): o incremento de entropia implica 0 aumento da desordem (Peixoto, 1969).

Rigorosamente falando, ndo sdo conhecidos processos reversiveis na Natureza (de um
modo geral, nos processos fisicos naturais dy < Tds). No entanto, no caso especifico de inte-
resse a Meteorologia, inUmeras transformacdes sofridas pelo ar séo tratadas como reversiveis
no ambito das atividades praticas, sem que isso provoque erros acentuados. De fato, tais
transformacfes constituem processos quase-reversiveis. Salienta-se, ainda, que, sendo o ar
um mau condutor de calor, pode-se também aceitar a natureza adiabatica de alguns dos pro-
cessos termodindmicos que se verificam na atmosfera. Oportunamente esse aspecto sera no-
vamente abordado.

3. Combinagao dos Primeiro e Segundo Principios da Termodinamica.
O estudo do comportamento termodindmico de processos reais €, em geral, muito dificil,
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haja vista o grande nimero de fatores intervenientes. Para analisa-los, as limitac6es do conhe-
cimento humano impdem a adoc¢do de hipéteses simplificadoras que, se por um lado tornam
sua abordagem cientifica menos complicada, do outro restringem bastante o espectro de apli-
cabilidade dos modelos obtidos. Sob esta 6ética, pode-se obter uma expressdo muito Gtil ao
estudo termodindmico daqueles processos que possam ser classificados como aproximada-
mente reversiveis, combinando-se as equacdes que exprimem o Primeiro (VI.1.3) e o Segundo
(VI.2.1) Principios, ou seja:

dy = Tds = du + pdv. (VI.3.1)

Essa relacdo funcional é valida para a unidade de massa de qualquer gas. Para o caso parti-
cular dos gases cujo comportamento se assemelha ao ideal, é evidente que:

dy = Tds = ¢, dT — (RT/M) (dp/p). (V1.3.2)
Em um processo que, além de reversivel, seja adiabético (dy = 0), conclui-se que:
cpdT = (RT/M) (dp/p). (V1.3.2)

E muito importante o papel desta equacg&o para o entendimento de algumas transforma-
¢Oes que se verificam na atmosfera.

4. Equacdo de Clausius-Clapeyron.

Durante a mudanca de estado das substancias, as fases presentes permanecem em
equilibrio a mesma temperatura. Sendo uma transformagéo isotérmica, qualquer variacdo na
quantidade do calor cedido a substancia, ou dela retirado, altera apenas a rapidez do processo,
mas nao interfere na temperatura. Tanto é assim que, aumentando-se o suprimento de gas que
alimenta a chama acesa sob um recipiente contendo 4gua em ebulicdo, a temperatura da agua
e de seu vapor, observada na interface liquido-vapor, continuara estavel, aumentando apenas
a taxa de vaporiza¢do. A mudanca de estado de uma substancia é um processo também isoba-
rico.

Sabe-se que o calor latente envolvido em uma transicdo de fase € exatamente igual
aquele associado a transicao inversa, desde que ambas ocorram a mesma temperatura. Por
exemplo, o calor latente de evaporacdo e de condensacdo a 20°C (Tabela VI.1), por exemplo,
sao iguais.

Algumas conclusfes importantes sobre os processos termodinamicos que condicionam
as transi¢cdes de fase podem ser facilmente extraidas da equacao VI.3.1. Representando pelos
indices 1 e 2 duas fases de uma substancia (liquido e vapor, por exemplo), coexistindo em
equilibrio , entéo:

fdx =L2 Tds :fdu +L2 pdv.

O membro da esquerda representa o calor absorvido (positivo) ou liberado (negativo)
pela unidade de massa da substancia, ao passar da fase 1 a fase 2, ou seja: o calor latente
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associado a transformacéao (L;_,,). Respaldada no fato das transic6es de fase se processarem
isotérmica e isobaricamente, a integracao fornece:

L1, =T(S2 —S1) = Uz — Uy + p(V2 —Vy). (V1.4.1)
Dessa igualdade, resulta:

TS, — Uy — pv2 = TS; — Ug— PVs.

Diferenciando essa expressao, vem:

Tds; + s,dT — du, — pdv, — v.dp = Tds; + s;dT — du; — pdv; — vidp.

No entanto, tendo em vista a equacéo VI.3.1:

S,dT — vodp = s,dT — vaidp

ou,

dp/dT = (s2—S1) / (V2— V1).

A equivaléncia L, ,,/T = s, —s;, anteriormente obtida (V1.4.1), aplicada nesta expressao,
conduz a equacéo de Clausius-Clapeyron:

dp /dT = L5/ [T (V2— V]_) ], (V|42)
que rege a coexisténcia de fases de substancias puras.

No caso especifico da transicdo do estado liquido (1) para o gasoso (2), em relacéo a
uma superficie plana de 4gua pura, deve-se substituir p por es (a presséo de saturagdo do va-
por) em VI1.4.2. Também é usual desprezar-se o volume especifico da agua (vi) por ser muito
pequeno quando comparado ao do vapor (vy). Finalmente, representando por Lg o calor latente
de evaporacado (L:-,), encontra-se a equacdo de Clausis-Clapeyron aplicavel a mudanca de
estado liquido-vapor para a agua (Gordon, 1965):

des/dT = Le / (vT), (VI1.4.3)

em que v passa a designar o volume especifico do vapor d'dgua Recorrendo a equacao de
estado do vapor d'agua puro, resulta:

des/dT = esMy Le / (RT ?). (V1.4.4)
Em termos geométricos, des/dT traduz a tangente a curva de saturacdo do vapor d'agua

(em relagédo a uma superficie plana de agua pura), que sera bastante Util no estudo da evapo-
racdo. E possivel colocar a equagéo precedente sob a seguinte forma :

desles = (My Le / R)(dT/T?) (V1.4.5)
e integra-la entre o ponto triplo da agua [T, = 273,16 K e es, = 6,108 mb] e um outro ponto

qualquer (T,es). Para a integracdo o calor latente sera considerado constante pois sua variacao
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com a temperatura é empiricamente conhecida. Sendo My, R e T, constantes, resulta:
es = 6,108 exp{( Lg /30,11)(T — 273,16)/T}. (VI1.4.6)

Esta equacdo comprova que a pressao de saturacdo do vapor em relacdo a uma super-
ficie plana de &gua pura é uma funcdo exclusiva da temperatura. Embora obtida de forma
aproximada, seus resultados sao perfeitamente compativeis com as férmulas usuais para cal-
culo de es (incluidas no Capitulo IV). Na pratica sua utilizacao é feita substituindo-se o calor
latente de evaporacéo (Lg) em fungdo da temperatura (t °C), de acordo com a seguinte férmula
empirica (obtida por regresséo linear):

Le = 596,73 - 0,601 t. (V1.4.7)
a qual fornece resultados bastante compativeis com os da Tabela VI.1.

Aplicando-se 0 mesmo raciocinio no tocante a transicao entre os estados sélido e de
vapor, empregando o simbolo Ls para exprimir o calor latente de sublimacéo, obtém-se equa-
cdes semelhantes a VI.4.5 e VI1.4.6, relativas a presséo de saturacéo (ej) com respeito a uma

superficie plana de gelo puro:
dej /ej= (My Ls /R)(T/T ?). (V1.4.8)
Sua integragéo conduz a:

e; = 6,108 exp{( Ls /30,11)(T — 273,16)/T}. (V1.4.9)

Comparando-se as equacdes V1.4.6 e VI.4.9, depreende-se que a pressao de saturacao
sobre a agua € maior que sobre o gelo, a uma dada temperatura, obviamente inferior a 273,16
K. Para comprovar isto basta colocé-las na forma logaritmica e efetuar a diferenca, obtendo:

In(es/e)) = (Le — Ls)(T — 273,16) / (30,11 T).

Evidentemente, quando uma temperatura T < 273,16 K é escolhida, todo 0 membro da
direita torna-se uma constante positiva pois Lg < Ls (Tabela VI.1) e T — 273,16 K < 0. Assim,
In(es/e;) > 0 e, portanto:

es(T) > ej(T). (V1.4.10)

Esta conclusdo é muito importante por revelar que, a qualquer temperatura (T) abaixo
da do ponto triplo da agua (273,16 K), a coexisténcia das trés fases (superficies planas de
agua e gelo, em presenca do vapor d'agua), implica o ambiente saturado em relagéo ao gelo e
subsaturado em relagéo a agua, ja que es(T) > e(T). Logo, ocorre evaporagao na interface li-
quido-vapor. Esta, por sua vez, contribui para aumentar a pressdo saturante, tornando o ambi-
ente sobressaturado em relacdo ao gelo, provocando sublimacdo na interface sélido-vapor.
Coexistindo as trés fases abaixo de 0 °C, portanto, a quantidade de agua tende a diminuir,
acontecendo o oposto com relagdo a de gelo. Fato semelhante acontece no interior de uma
nuvem, quando coexistem gotas d'agua e esferas de gelo do mesmo tamanho: estas tendem a
crescer as custas das gotas (Belcufiné, 1975).
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Deve-se notar que no triplo (T, = 273,16 K), tem-se es = ej, revelando equilibrio entre as
trés fases da agua.

5. Processos adiabaticos reversiveis na atmosfera.

Um exemplo classico de processo adiabatico e quase-reversivel na atmosfera é o lento
movimento vertical (ascendente ou subsidente) de uma parcela de ar, bastante grande para
que possam ser desprezados os efeitos advindos de eventuais misturas em sua camada perifé-
rica. Ao se elevar, essa parcela ird se expandir, por assumir niveis de menor pressao. Pelo fato
de néo receber calor da atmosfera adjacente (pois a condutividade térmica do ar é muito pe-
quena), a energia necessaria a realizacao do trabalho de expanséao é obtida as custas da redu-
¢do de sua propria energia interna (como estabelece o Primeiro Principio da Termodinamica).
Recorrendo a equacédo VI.1.6 e sendo dy = 0 e pdv = dw, é claro que:

dw = c,5 dT. (VI.5.1)

Entdo, a temperatura da parcela vai diminuindo (dT) a medida que se eleva e se expande
(+dw). Reciprocamente, se o movimento for subsidente, o trabalho sera negativo (compressao)
e a parcela aquecera.

A variacdo do volume de uma grande parcela de ar em movimento vertical caracteriza-
se, assim, como um processo adiabatico (desde que os produtos de condensacao eventual-
mente formados ndo a abandonem). De fato, exceto na periferia, aonde claramente ocorre
mistura de ar entre a parcela e a atmosfera circunjacente, ndo devem existir trocas de calor
entre ela e o meio no qual se desloca. A porgcédo mais central da parcela néo teria como receber
calor, ou como cedé-lo a atmosfera. A quantidade de energia radiante, emitida e absorvida por
seus constituintes, é relativamente pequena e nao seria suficiente para justificar o trabalho rea-
lizado.

Outro aspecto relevante é a componente vertical da velocidade da parcela, normal-
mente da ordem de 10 cm s, em contraste com a velocidade do vento, cuja ordem de magni-
tude, em condicdes normais, atinge 10 m s™. Entéo, 0 movimento vertical na atmosfera é relati-
vamente lento (por isso é que a aproximacgao hidrostatica funcional!), exceto se ha perturbacdes
acentuadas (tempestades, por exemplo). Ante o exposto, o movimento vertical de uma grande
parcela de ar, na maioria das vezes, ndo apenas € considerado adiabatico, como igualmente
(quase) reversivel.

Na discusséo que se segue sera assumido que a atmosfera esta praticamente em equi-
librio hidrostatico (situacdes ndo perturbadas) e, portanto, que o movimento vertical do ar é
lento. Seréd admitida, ainda, a inexisténcia de trocas de calor entre a parcela e a atmosfera cir-
cunjacente e gue nenhum eventual produto de condensacéo (agua ou gelo) abandonara a par-
cela durante seu movimento vertical (ascendente ou subsidente). Em sintese: serdo abordados
aqueles processos que possam ser considerados simultaneamente reversiveis e adiabaticos
(isentropicos).
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5.1.- Processos isentrépicos na atmosfera isenta de umidade.

No estudo termodindmico da atmosfera é conveniente usar equacdes cujas variaveis
independentes sejam a pressdo (p), a temperatura (T) e um dos parametros que definem a
umidade do ar, pelo simples fato de serem grandezas facilmente mensuraveis. Perfis verticais
dessas variaveis sao rotineiramente obtidos nas estacdes de radiossondagem (Capitulo 1V).
Tendo em conta a facilidade mencionada, a equacao mais conveniente ao estudo que se pre-
tende fazer resulta da combinacéao dos Primeiro e Segundo Principios da Termodinamica.

No caso especifico do ar seco, a expressdo que rege as transformacdes reversiveis
(VI.3.2) assume a seguinte forma:

ds = dy/T = cog(dT/T) — (R / Mg)(dp/p). (V1.5.2)

Aplicada aqueles processos que, além de praticamente reversiveis, sejam também adi-
abéticos (dy = 0), resulta:

Cpa(dT/T) = (R / Mg)(dp/p), (VI.5.3)

gue é equivalente a:

CogdT = (RT / Mg)(dp/p). (VI1.5.4)

5.1.1 - Temperatura potencial.

A primeira aplicacdo da expressao VI.5.3 consiste em se obter um parametro adequado
para caracterizar a ocorréncia de processos adiabaticos reversiveis em uma atmosfera isenta
de umidade. Para isso, deve-se passéa-la a forma diferencial logaritmica:

d(In T) = [R/ (c,gMg)] d(In p) = 0,286 d(In p), (VI.5.5)

Pois R/ (c,gMg) = 0,286. Integrando-a, obtém-se a relagéo funcional entre a temperatura (K) e
a pressao (mb) em processos isentropicos com ar seco, a conhecida equacgéo de Poisson:

R/ (c,aMa) 0,286 (V1.5.6)

(T/Tg)=(p/po) =(p/po)

As constantes de integragéo (pg € Tg) séo arbitrarias. Convencionou-se adotar po=1000
mb e fazer To= 0. Nessas circunstancias:

(T/6) = (prr0oo) N (craMa) (VI.5.7)

ou

(T/0) = (p/1000) 9286 (V1.5.8)
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Chama-se temperatura potencial a grandeza 6 (K), que representa a temperatura a qual
estara submetida uma parcela de ar seco quando, partindo das condic@es iniciais (p, T), for
levada ao nivel de pressdo de 1000 mb, mediante um processo adiabatico reversivel. Sua de-
ducéo deve-se a H. Helmholtz, em 1884 (Godske et al., 1957).

Respeitada a condicao isentrdpica, a temperatura potencial € uma grandeza conservati-
va (variavel de estado). De fato, se o processo ao qual foi submetida a parcela, em seu deslo-
camento vertical, tiver sido isentropico, 6 ndo muda (quaisquer que sejam os valoresde pe T
considerados). Uma vez conhecido um par de valores (p, T), a equacdo precedente permite
calcular a temperatura a qual estara submetida a parcela em qualquer nivel de pressao especi-
ficado, ou determinar o nivel de pressdo onde essa mesma parcela devera assumir uma tem-
peratura prefixada (desde que sua evolucdo seja isentrépica). Qualquer mudancga havida no
valor de 6 denuncia a ocorréncia de um processo nao adiabatico.

E ilustrativo mostrar a relacdo entre a entropia e a temperatura potencial. Para isso,
coloca-se a equacdo VI.5.7 sob a forma logaritmica, ou seja:

N6 =InT + (R/c,gMg)(In p —In 1000). (V1.5.9)

As formas diferenciais correspondentes a VI.5.9 séo:

d0/0 = dT/T + (RIC,aMg)(dp/p) (V1.5.10)
e
d(Ing) = d(In T) + (Ric,aMg) d(In p). (V1.5.11)

Por outro lado, p6e-se a equacao VI.5.5 na forma:

ds = c,d(In T) — (R/Mg) d(In p). (V1.5.12)
Agora, combinando as duas Ultimas expressoées, resulta:

ds = cy5d(In 0) = cp5d0/6. (V1.5.13)

Entdo, naqueles processos em que a temperatura potencial ndo muda, a variacao de entropia é
nula. Reciprocamente, nos processos adiabaticos reversiveis tem-se:

Cpg N6 = constante. (V1.5.14)

Em um diagrama de coordenadas T e p, as linhas c,5 In(6) = constante representam

processos adiabaticos reversiveis e sdo ditas adiabaticas secas. Elas representam as trans-
formacgdes isentropicas a que esta sujeita uma parcela de ar seco em movimento vertical na
atmosfera.
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5.1.2 - Razdo adiabatica seca.

Ha uma outra conclusdo importante, oriunda da equacao VI.5.3. De fato, estando a at-
mosfera em equilibrio hidrostatico e sendo o comportamento do ar seco praticamente idéntico
ao do gas ideal (p5 = pM4/RT), entéo:

Cpq dT =—-gdz (V1.5.15)
ou,
yq = —dT/dz = g/cp,g = 9,8 °C/km. (V1.5.16)

Ao parametro y5 chama-se razdo adiabatica para o ar seco ou, abreviadamente, razao
adiabatica seca. Fisicamente y5 exprime a variagdo de temperatura a que esta sujeita uma par-

cela de ar seco, como consegliéncia de seu movimento vertical, quando o faz obedecendo a
um processo adiabatico reversivel. Observa-se que a temperatura da parcela diminui quando
sua altitude aumenta e vice-versa. Como esperado, uma parcela que se eleve na atmosfera
devera resfriar-se; caso seu movimento seja subsidente, ocorrera um aquecimento. A mudan-
ca de temperatura se efetua na proporcédo de quase 1°C para cada 100 m de variagdo de alti-
tude.

E necessario enfatizar a distingdo entre gradiente vertical de temperatura (definido no
Capitulo 1) e razao adiabatica.

O gradiente vertical de temperatura (6 T/0 z) indica como a temperatura varia com a
altitude em uma dada camada da atmosfera (mas também com as coordenadas horizontais,
dai usar-se derivada parcial), sendo calculado a partir de observacdes feitas simultaneamente
em diferentes niveis (¢ uma grandeza instantanea). Em geral se utiliza o parametro I" definido
como

I'= [—6 Tloz ] t
justificando-se o sinal negativo porque a temperatura diminui quando z aumenta;

A razdo adiabética refere-se a variacdo de temperatura com a altitude, experimentada
por uma mesma parcela de ar que se desloca verticalmente na atmosfera (e que, ao fazé-lo,
consome um certo tempo). Trata-se de uma grandeza ndo instantanea, pois a variacdo de
temperatura é determinada em relagdo ao mesmo volume substantivo de ar, que demora um
certo tempo para se mover:

Ya=[-d T/dz ]

Nessas relagdes os indices t e m denotam, respectivamente, o tempo e a individualidade da
massa (substantividade) da amostra de ar. Na Gltima equacéo néo utilizou-se a derivada parcial
porque, estando a atmosfera em equilibrio hidrostatico, ndo ha variacdo da temperatura com as
coordenadas horizontais nas vizinhancas do nivel (z) considerado.
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5.2 - Processos quase-isentrépicos no ar umido.

Foi comentado no Capitulo IV, que o estudo do comportamento fisico de uma parcela
de ar umido poderia ser feito a partir das equacées demonstradas para o ar seco, desde que
sua temperatura real (T) fosse substituida pela temperatura virtual (Ty). A equagao que rege 0s
processos adiabaticos reversiveis no ar iumido é obtida pela simples substituicdo de T por Ty
em VI.5.3. Dai:

Intuitivamente depreende-se que ndo deve haver diferencas significativas no compor-
tamento do ar imido em relacdo ao do ar seco, ja que o vapor d'agua contribui com uma por-
centagem muito pequena para massa total da parcela {de fato, q = 0,622e / (p — e)}.

Evidentemente, ndo se trata de ar saturado, jA que ndo se pretende analisar (por en-
guanto) as consequéncias advindas da condensacao.

5.2.1 - Temperatura potencial virtual.

A equacao VI.5.17 pode ser posta na forma diferencial logaritmica, isto é:
d(In Ty) = (R /cygMg) d(In p). (VI1.5.18)

Integrando-a, tem-se:

(Tv/6y) = (p/1000) Rl (¢aMa) (V1.5.19)
ou
(Tv/6y) = (p/1000) " (V1.5.20)

A temperatura potencial virtual 6y (K) tem, em relacdo ao ar imido, as mesmas proprie-
dades que a temperatura potencial (6) possui com respeito ao ar seco.

Na prética, como ambas tém valores muito préximos, costuma-se adotar a temperatura

potencial também para o ar Umido, naqueles estudos em que se permite uma aproximacao
mais grosseira.

5.2.2 - Razéo adiabéatica umida.

Nas situagBes em que € valido assumir a hipétese do equilibrio hidrostatico, a equagéo
VI.5.17 se reduz a:

Cpg dTyv =—gdz. (V1.5.21)
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Lembrando que Ty =T(1 +r/0,622) /(1 + r), sendo r a razdo de mistura, resulta:

vy = —dT/dz = (g/cpg) (L + 1)/ (1 +1/0,622). (V1.5.22)

O fator (1 + 1)/ (1 + r/0,622) ndo ultrapassa 0,98 (mesmo no caso de ar extremamente
umido), revelando que a raz&o adiabatica Umida é ligeiramente inferior a seca (yg). A diferencga

€ tdo pequena que faculta adotar esta em lugar daquela. Assim, para fins préticos,

Yu = Ya = 9,8 °C/km, (V1.5.23)

6. Processos pseudo-adiabéticos.

Quando o ar saturado se expande, devido a um deslocamento ascensional, o resfria-
mento resultante provoca a condensacado ou a sublimag¢do de vapor d'agua, geralmente origi-
nando uma nuvem. Quando a temperatura € inferior a 0 °C, tanto podem surgir gotas d'agua
(sobrefundidas), como cristais de gelo. Entretanto, nessa faixa de temperaturas o calor latente
de sublimacédo supera o de condensacdo em cerca de 10% apenas (Tabela VI.1), ndo sendo
costume analisar separadamente o caso da sublimacéao.

Durante o movimento ascendente, a parcela de ar saturado se resfria (devido a expan-
sdo) a razdo de 9,8 °C/km, porém, a liberagdo de calor latente (devida a condensagdo ou a
sublimacéo de vapor d'agua) tende a aquecé-la, neutralizando em parte esse efeito. A razdo de
resfriamento do ar saturado em movimento ascendente €, dessa maneira, inferior a razao adia-
bética seca.

Para que se possa compreender melhor essa questéo, dois casos extremos serdo apre-
ciados:

a - nenhuma particula hidrica (no estado sélido ou liquido) abandona a parcela (hdo ha
precipitacdo); e

b - todas as particulas abandonam o sistema, imediatamente depois de formadas (preci-
pitacdo imediata).

Na primeira situacao haveria possibilidade de inverter o processo, ja que os produtos de
condensacéo e de sublimacao retornariam a fase gasosa caso a parcela passasse a ter movi-
mento descendente. O calor latente liberado na etapa ascendente (expansao) seria consumido
durante a descendente (compressao), na evaporacao das préprias particulas formadas. Assim,
a parcela poderia retornar ao nivel inicial de pressdo passando por todos os estados termodi-
namicos intermediarios, na ordem inversa aquela observada durante a ascensdo, atingindo-o
com a mesma temperatura original. Trata-se, por conseguinte, de uma transformacéo tipica-
mente reversivel e, ainda, adiabatica (considera-se que ndo houve trocas de calor entre a par-
cela e a atmosfera circunjacente).

Na segunda situacdo o processo ndo seria adiabatico, pois uma pequena quantidade de
calor é conduzida pelas particulas que abandonam a parcela (precipitacdo). Tampouco seria
reversivel, haja vista que sua inversdo jamais poderia conduzi-la as condi¢cbes originais de
temperatura e umidade, quando trazida ao nivel original de pressao.
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De um modo geral, quando o ar saturado se expande na atmosfera (provocando con-
densacdo), ou ndo ocorre precipitagdo alguma, ou apenas uma parte das particulas hidricas
formadas se precipita. Por outro lado, a quantidade de calor conduzida pelas particulas que
abandonam a nuvem é pequena, quando comparada a que nela permanece. Diante disso,
costuma-se simplesmente assumir que todo o calor latente liberado continua no sistema, de-
nominando-se esse processo (de fato um modelo) de pseudo-adiabatico.

Segundo Peixoto (1969) o modelo pseudo-adiabatico € uma excelente aproximacao dos
processos reais aos quais esta sujeita a atmosfera saturada. A razdo de resfriamento experi-
mentada por uma parcela de ar saturado, em movimento ascensional, é praticamente igual a
estimada através desse modelo. De fato, a massa de vapor d'agua existente por unidade de
massa de ar saturado (gg) € pequena e, portanto, a quantidade de agua precipitada (no estado

liquido ou sdlido) é igualmente pequena, quando comparada a massa total de ar que integra a
prépria nuvem.

Dada a complexidade dos processos atmosféricos que envolvem mudanca de estado
da agua, a razao pseudo-adiabatica sera obtida sem que se levem em conta os efeitos causa-
dos pelo raio de curvatura e pela concentracéo salina das gotas formadas. O efeito do raio de
curvatura serd apreciado quando da abordagem das nuvens sob o aspecto microfisico (Capi-
tulo VIII).

Imagine-se uma amostra (parcela) de ar saturado, em que cada unidade de massa é
constituida pela mistura de qs gramas de vapor d'agua com 1- gs gramas de ar seco, submeti-
da a uma temperatura T e a uma pressao atmosférica p. Para efeito de referéncia a umidade, a
temperatura e a pressao, sera adotada a regido central da parcela, exatamente para evitar 0s
problemas inerentes a mistura que se verifica em sua camada periférica.

Uma reducao infinitesimal na temperatura, provocada por expansao (decorrente de um
deslocamento ascendente) ir4 causar a condensacado de dgs gramas de vapor, liberando calor
latente (—Lg dgs). Logo, o calor (dy) envolvido na transicao de fase sera:

dy = Tds = — Le dgs. (V1.6.1)

O sinal negativo advém do fato do calor latente (Lg) ser produzido as custas de uma reducéo (—
dgs) da umidade especifica da parcela.

Uma vez aceito que todo o calor produzido sera absorvido apenas pelo ar seco (como
estatui 0 modelo pseudo-adiabético), é possivel, partindo da equacéo VI.5.3, ver que:

— Le dgs = (1 — gs){CpadT — (RT/Mg)(dp/p)}. (V1.6.2)

Na ultima equacédo serdo feitas as seguintes simplificacdes, para possibilitar sua integra-
¢ao:
18 no membro da direita, considera-se que 1 — gs é praticamente igual a unidade (ja que
gs nunca ultrapassa a 0,04 gramas de vapor d'agua por grama de ar amido);

28 no da esquerda, ainda dentro da tolerancia admissivel, toma-se gs ~ 0,622es/p. Desta
relacdo (aplicando logaritmos e diferenciando) decorre:
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dgs/gs ~ des/es — dp/p.
Adotando as simplificacdes acima, tem-se:
—Legs[des/es — dp/p] = ¢,5dT — (RT/MZ)(dp/p). (VI1.6.3)
Agora, utilizando a equacéo de Clausius-Clapeyron (V1.4.6), demonstra-se que:
—as{[ My(Le) > /RT?] dT - Le dp/p} = CoqdT — (RT/Mg)(dp/p)
—(0,622es/p ) { [My(Le)/RT?] dT — L dp/p} = c,adT — (RT/Mg)(dp/p).

Finalmente, substituindo dp por —p59dz (o que equivale a manter a habitual hipotese do
equilibrio hidrostatico para a atmosfera),

—( Myes/pMg) {IMy(Le)’RT?] dT + (Mg Le /RT) gdz} = cpqdT + gdz (V1.6.4)
e designando por ys = —dT/dz a razédo pseudo-adiabatica, chega-se ao seguinte resultado:
¥s = va (1+A)/(1+B). (V1.6.5)
onde A e B sdo adimensionais:
A = Le Myes/pRT
B = (My Le)*es/ (MaCpgRPT ).

Analisando a equacao V.6.5, constata-se que a razdo pseudo-adiabatica € menor que a
seca, pois (1+A)/(1+B) < 1. Além disso, ndo é constante, variando com a pressao e com a tem-
peratura (Tabela VI.3). Embora aproximada, a equacéo V.6.5 fornece resultados com erro rela-
tivamente pequeno e que varia entre 0 °C /km (t = -50 °C, p = 1050 mb) e 0,5 °C /km (t = 50
°C, p = 1050mb).

7. Umidificacao e desumidificagcdo isobéricas.

Imagine-se uma parcela de ar ndo saturado que se pretenda resfriar, isobarica e adia-
baticamente, evaporando agua em seu interior, até satura-la. O calor latente usado na evapo-
racdo devera ser integralmente suprido pelo préprio ar tmido. Assim, se as condi¢des iniciais
da parcela forem p, T e g, suas condi¢des, ao final do processo, serdo: p, T' e gs', onde (s’
simboliza a umidade especifica saturante a temperatura T'. Por causa do resfriamento, T'<T.

A quantidade de calor latente usada para evaporar a 4gua necesséria a saturacdo da
parcela a temperatura T' (K) seré:

dy = Le(T") [as"—dl,
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TABELA V1.3

RAZAO PSEUDO-ADIABATICA (°C/km)

t PRESSAO ATMOSFERICA (mb)

°C 1050 1000 900 800 700 600 500 400 300 200

-50 9,67 9,66 9,65 964 962 960 957 952 9,44 9,29

-45 9,61 9,60 958 956 9,53 9,50 9,44 9,37 9,25 9,01

-40 9,52 950 9,48 9,44 9,40 9,34 9,26 9,15 8,97 8,62

-35 9,38 9,37 9,33 9,27 9,21 9,12 9,01 8,84 8,58 8§11

-30 9,20 9,17 9,11 9,04 894 8,82 8,66 8,43 8,08 7,47

-25 894 891 882 8,72 860 843 8,22 792 7,47 6,75

-20 8,61 8,57 845 832 8,15 795 7,68 7,31 6,79 5,99

-15 8,20 8,14 8,00 7,83 763 7,38 7,06 6,64 6,07 5,25

-10 7,72 764 7,47 7,27 7,04 6,75 6,40 595 5,37 4,58

-5 717 7,08 6,89 6,67 6,41 6,11 574 529 4,73 4,01
0O 65 6,49 6,29 6,05 5,78 547 511 4,69 4,17 3,54
5 6,00 590 569 545 519 4,89 455 4,16 3,71 3,17
10 5,43 533 513 4,90 4,65 4,38 4,07 3,73 3,34

15 490 481 4,62 441 4,19 3,94 3,67 3,38

20 4,44 436 4,18 4,00 3,80 3,58 3,35

25 4,05 3,97 3,82 3,65 3,48 3,30

30 3,72 3,65 3,52 3,38 3,23

representando por Lg (T ') o calor latente de evaporacao que € funcdo de T '. O calor corres-
pondente, cedido pelo ar seré:

dy=(1-9) Coa [T=T]+qcp[T-T],

em que o primeiro termo representa a contribuicdo devida ao resfriamento do ar seco e o se-
gundo a do vapor. lgualando as duas relacdes precedentes e rearranjando, pode-se ver que:

[Coa — A(Coa — )] [T =T 7= Le(T ) [as' - q]. (VI.7.1)

Esta expressao rege a variagdo da temperatura com a umidade especifica, em um processo
simultaneamente isobarico e adiabatico de umidificacdo (ou de desumidificacéo) do ar.

A ordem de grandeza da umidade especifica (q) € normalmente inferior a 0,04 e o pro-
duto g(c,5 — Cpv) resulta quase sempre menor que 0,008. Na pratica, costuma-se ignoréa-lo, co-
metendo-se um erro de menos de 1%. Por outro lado, dentro da mesma margem de erro,
pode-se aceitar que q ~ 0,622e/p e gs' = 0,622es'/p. Introduzindo essas aproximacodes, a ex-
presséo precedente restringe-se a:

T-T"'=(Ak* (es'-e). (VI.7.2)
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Esta € outra forma da conhecida equacdo psicrométrica, onde y* = pcy5/0,622 Lg é 0

parametro psicrométrico o qual, geometricamente falando, traduz a inclinagdo da linha que re-
presenta o processo de umidificacdo isobarica em um diagrama de coordenadas T, e (Fig.
IV.1). Desenvolvendo VI.7.2, encontra-se:

T+el* =T +esh*=Te, (VI.7.3)

revelando que a temperatura equivalente isobarica (Tg) € um invariante e, como tal, serve para
caracterizar uma parcela de ar umido.

Para que se faca uma idéia clara da utilidade da temperatura equivalente isobarica,
basta verificar que a variacdo do calor total do sistema, também chamado de entalpia (H), é
dada pela soma das variaces observadas no calor sensivel (AC) e no calor latente (AL) que
nele ocorrem. Evidentemente, por unidade de volume

AC = pCpa(T-T) (VI.7.4)
AL =p (gs - q) Le = (p Cpalv*)(es' — €). (VI.7.5)

Entdo, a variacdo de entalpia (AH) corresponde a:

AH=p Cpa (T—T") + (p Cpalv*)(es' — €)
ou

AH = p Cpa (T + ely*) — p Cpa(T ' + es'ly’).
Tendo em vista a relacdo VI.7.3, vé-se que:
AH = P Cpa(TE - TE'). (V|76)

Comparando as expressoes VI.7.6 e VI.7.4 infere-se que a temperatura equivalente iso-
barica (Tg) esta relacionada a variacdo de entalpia (calor sensivel e latente) do mesmo modo
gue a temperatura (T) esta relacionada a variacéo de calor sensivel (Monteith, 1975).

Ao contrario da temperatura real (T), a temperatura equivalente isobarica (Tg) ndo pode
ser determinada com termémetros. Trata-se de uma temperatura ficticia: um parametro que
tem dimensdes de temperatura (K).

8. Desumidificacdo pseudo-adiabatica.

Imagine-se a seguinte sequéncia de processos a qual € submetida uma parcela de ar
umido, cujas condi¢@es iniciais sejam p,, To, g, (€qlivalentes a 6, q,):

10 - expansdo adiabatica até que se torne saturada, passando as condicdes p, T, gs = Qo
(equivalentes a 0, gs = Qo). Note-se que (s = (, porque a saturagdo ocorre sem
acréscimo de vapor d'agua; apenas por resfriamento;
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20 - Expanséo pseudo-adiabatica, até ficar absolutamente isenta de umidade, assumindo
as condicbes p1, T1, gs = 0 (nesta etapa, todo produto de condensacdo abandona a
parcela);

30 - Compresséo adiabatica (do ar ja seco), até atingir o nivel de pressdo de 1000 mb.

Como a desumidificacao é total, admite-se que todo o calor latente liberado seja usado
para aquecer o ar seco (0 que resta na parcela). Na pratica, ignora-se a fracdo da energia que
é transferida para fora da parcela via precipitacdo. Em decorréncia do calor latente liberado, o
ar seco tera, ao atingir o nivel de 1000 mb expandindo-se adiabaticamente, uma temperatura
superior a potencial (0), que é chamada pseudotemperatura potencial equivalente (6sg). O in-
cremento que se verifica na temperatura potencial é obtido da equagédo V.5.13, ou seja:

ds = Cpg d6/0 = — Le dqo/T. 0

A integracdo desta equacao ndo pode ser feita diretamente, por ndo se conhecer a rela-
¢do funcional entre a temperatura potencial e a umidade especifica saturante (gs). Normal-
mente, a integracao € efetuada de modo aproximado, assumindo a seguinte simplificagao:

dags/T = d(gs/T). (ii)
Note-se que, sendo
d(qS/T) = dqs/T - quT/T 2,

ao se desprezar o ultimo termo n&o esta sendo cometido um erro grande. De fato, qg € peque-

no (na pior das hipéteses, da ordem de 0,04) e T ? é relativamente grande (pois a temperatura
€ dada em graus absolutos). Hess (1959) afirma que, para T da ordem de 237 K, dqs/T é cerca
de 14 vezes maior do que qsdT/T % e, ainda, que essa proporcéo se mantém elevada em toda a
atmosfera. Introduzindo a simplificagdo proposta (i), na equivaléncia anterior (i) verifica-se
imediatamente que:

Cog d(IN0) = — Le d(gs/T).

Integrando entre os limites inicial (6, qs = go) € final (0sg, gs = 0), encontra-se, aproximada-
mente:

IN(0se/0) = Le ds/(CoaT )

ou seja,

Ose = 0 exp[Le qs/(CpgT)]- (V1.8.1)
Analogamente,

Tse = T explLe s/ (CoaT)], (V1.8.2)

em que Tse é chamada pseudotemperatura equivalente. Fisicamente, Tse representa a tempe-
ratura que a parcela assumiria ao retornar adiabaticamente ao nivel original de presséo, depois
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de ter sofrido uma desumidificacdo pseudo-adiabatica. Para o caso de 0sg 0 nivel final seria
1000 mb, naturalmente.

Nas duas ultimas equacdes, T ndo € a temperatura inicial da parcela de ar umido (T,),
mas aquela em que ocorreu a saturacao (por resfriamento ndo isobarico).

Dividindo, membro a membro, VI.8.2 por VI.8.1 e tendo em conta VI.5.7, pode-se escre-
ver:

R/ (cogM V1.8.3
Tsel/0se = T/ = (p/1000) (CraMa) ( )

Comparando-a com VI.5.19, resulta a equivaléncia:
T/0 = TulBy = Tse/Ose, (V1.8.4)

evidenciando que Tsg mantém para com O6sg a mesma propor¢ao que a temperatura (T) guarda
relacdo a temperatura potencial () e que a temperatura virtual (Ty) apresenta com respeito a
temperatura potencial virtual (6y).

9. Equilibrio atmosférico.

Para o estudo das condicBes de equilibrio da atmosfera sera adotado o chamado "mé-
todo da parcela", que analisa 0 comportamento de uma parcela de ar (tal como anteriormente
conceituada) em relagdo a atmosfera que a circunda. Em todo o desenvolvimento deste as-
sunto sera adotado, como referéncia, o centro da parcela, unicamente com o intuito de eliminar
0s indesejaveis efeitos decorrentes de eventuais misturas de ar em sua periferia. Em outras
palavras, isso significa que a temperatura (T), a pressdo (p) e a massa especifica (p) serdo
sempre referidas a porcdo central da parcela. Por outro lado, as expressdes "atmosfera adja-
cente”, "ar adjacente" e "ar ambiente" serdo empregadas para designar o ar que se encontra
em torno da parcela, mas na mesma superficie isobarica em que se localiza 0 seu centro, em
um dado instante.

Como de habito, admite-se que, em um certo instante, uma dada camada da atmosfera
se encontre praticamente em equilibrio hidrostatico. Imagine-se que uma parcela de ar dessa
camada, tendo as mesmas caracteristicas (p, T, q), sofra um impulso infinitesimal qualquer
que a obrigue a um pequeno deslocamento vertical. E o caso, por exemplo, do ar que, apos
atravessar lentamente uma planicie, é forcado a subir ao longo de uma encosta, até atingir o
topo da elevacgdo. Outro exemplo seria 0 movimento subsidente do ar associado a um centro
anticiclénico.

Ao deslocar-se verticalmente, a parcela experimenta uma mudanca de temperatura, que
se processa a razao adiabatica seca, ou a razao pseudo-adiabatica, conforme a parcela esteja
Umida ou saturada, respectivamente. E evidente que essa mudanca de temperatura resulta do
trabalho de expanséo (se 0 movimento for ascendente), ou de compresséo (caso seja descen-
dente) e, portanto, esta condicionada a uma variagao na densidade do ar da parcela. Uma vez
cessada a causa que obrigou a parcela a se deslocar, sua densidade podera ser maior, igual
ou menor que a da atmosfera adjacente (no novo nivel de pressao atingido) dai resultando sua
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tendéncia a descer, a estacionar ou a subir, respectivamente. Dependendo de sua densidade
final em relagcdo a do ar adjacente, entdo, a parcela podera:

i - reverter o sentido do movimento e retornar ao nivel de pressao original (ndo necessa-
riamente ao mesmo ponto geografico de onde veio);

ii - continuar o movimento vertical, afastando-se da superficie isobarica aonde original-
mente se encontrava;

iii - permanecer na nova superficie isobarica atingida.

Sendo a parcela representativa da camada atmosférica (p, T, q) de onde se originou, essa ca-
mada é dita em equilibrio estavel, instavel ou indiferente, conforme aconteca a situacéo i, ii ou
iii, respectivamente. A tendéncia que a parcela apresenta, ap0s cessar a causa que a obrigou a
se mover verticalmente, define, entdo, o estado de equilibrio da camada de onde proveio. Por-
tanto, aquela camada encontra-se em equilibrio estavel ou instavel, respectivamente, quando
possui tendéncia a inibir (i) ou a reforcar (ii) eventuais movimentos verticais. Caso néo se ca-
racterize tendéncia alguma (iii), a camada esta em equilibrio neutro, ou indiferente.

O estado de equilibrio, em um dado ponto da atmosfera traduz a tendéncia que o ar
apresenta de, uma vez submetido a um pequeno deslocamento vertical, afastar-se cada vez
mais do ponto de origem, retornar a ele ou, ainda, acomodar-se ao novo nivel atingido. Assim,
o estado de equilibrio de uma camada atmosférica, num dado instante, € caracterizado pela
aceleracao vertical de uma parcela de ar que a represente, quando submetida a um impulso
vertical pequeno (ascendente ou descendente).

Designando por w o médulo da componente vertical do movimento da parcela, por t o
tempo e por z a altitude, a aceleracao vertical (dw/dt) sera:

dw/dt = d*z/dt®.

Uma aceleracéo positiva caracteriza o afastamento progressivo da parcela de sua ori-
gem (instabilidade); uma desaceleracao (dw/dt < 0) indica o contrario (estabilidade). Quando
dw/dt = 0, cai-se, necessariamente, no caso do equilibrio neutro (indiferente).

Tendo em conta a condi¢do de equilibrio hidrostatico da camada, pode-se aceitar que,
nas vizinhangas da parcela, as componentes horizontais da for¢ca do gradiente de presséo sdo
nulas. Logo:

(dw/dt) k = — (1/p*)(dp/dz) k — g k. (VI1.9.1)

onde k é o versor vertical apontando para o zénite local e p* simboliza a densidade do ar no
centro da parcela. No caso especifico da aceleragdo da gravidade (—g R) compensar a com-
ponente vertical [ —(1/p*) (dp/dz) k ] da forca do gradiente de presséo, estaria satisfeita a con-
dicdo de equilibrio hidrostatico (dw/dt = 0). Em qualquer outra situacdo, a parcela possuira
aceleracao vertical.
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9.1 - Andlise da densidade.

Qualquer que seja o nivel que se considere, as pressodes reinantes em um dado nivel,
dentro e fora da parcela devem ser iguais, pois se trata de um meio fluido. A variacédo de pres-
séo por unidade de deslocamento vertical experimentada pela parcela (dp/dz) é igual a da at-
mosfera adjacente. No entanto, como a atmosfera encontra-se em equilibrio hidrostatico, obe-
dece a equacao:

dp/dz = —pg.
Substituindo o valor de dp/dz na equacéo VI.9.1, obtém-se, em médulo:
dw/dt = g(p — p*)/p*. (V1.9.2)

Verifica-se, como esperado, que a aceleracdo vertical vai depender da diferenca entre
as densidades da atmosfera adjacente e da parcela. Nas vizinhancas de z, a atmosfera estara
em equilibrio estavel, indiferente ou instavel, conforme a diferenga p — p* seja menor, igual ou
maior que zero, respectivamente.

Na préatica o emprego da relacdo VI.9.2 ndo € conveniente, por pressupor que se co-
nheca a distribuicdo espéacio-temporal de p, o que ndo é verdade. Torna-se necessario usar
outro caminho.

9.2 - Analise da variacao vertical de temperatura.

Usando a equacgdo de estado dos gases ideais para eliminar p e p* da equacgéo VI.9.2,
resta:

dw/dt=g (T*=T)/T. (V1.9.3)

A aceleracdo da parcela vai depender de sua temperatura em relagdo a da atmosfera
circundante. A camada da atmosfera que ela representa sera instavel, neutra ou estavel con-
forme a diferenca T*-T seja positiva, nula ou negativa, respectivamente. O emprego dessa ex-
presséo exige o conhecimento de T*, funcdo dos processos termodindmicos aos quais se sub-
meteu a parcela durante o movimento vertical. Se Ty representar a temperatura da parcela e

da camada atmosférica antes de iniciar o movimento, entao:

T*=Tp - vaAzZ .. parcela n&o saturada;
T*=To - ysAz ... parcela saturada;

em que v, e vys indicam as raz6es adiabatica e pseudo-adiabatica, como apropriado. Por outro

lado, sendo T" a variagdo vertical de temperatura observada na camada em questdo (I" tem si-
nal oposto ao do gradiente vertical de temperatura), entdo, a temperatura da atmosfera no nivel
Z seré:

T= TO —I Az.
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com Az representando a diferenca de altitude. E evidente que a variagdo da temperatura com a
altitude na camada atmosférica que se considere ndo € necessariamente linear. No entanto, é
sempre possivel dividi-la em sub-camadas capazes de atender a essa condi¢ao.

Diante das trés relagcbes anteriores, a equacédo V1.9.3 passa a ter o seguinte aspecto,
para o caso do ar ndo saturado e saturado, respectivamente:

dw/dt = (T—ya)g Az / T (V1.9.4)
e
dw/dt = (T— y5)g Az / T. (VI1.9.5)

A relacado VI1.9.4 evidencia que a atmosfera Umida sera instavel, neutra ou estavel, con-
forme a variacao vertical de temperatura (I') seja maior, igual ou menor que a razao adiabatica
seca (yg). Raciocinio semelhante se aplica quando a camada estiver saturada (VI.9.5), mas

levando-se em conta a raz&o pseudo-adiabatica (ys).

O estudo do equilibrio da atmosfera é melhor visualizado quando feito graficamente.
Nas Figuras VI.1 e VI.2, a linha T indica a variagdo vertical de temperatura do ar (observada) e
y4 traduz a razdo adiabatica seca (9,8 °C/km). Na Figura VI.1; a parcela de ar imido que se
eleva a partir da superficie, ao atingir 100 m de altura, estara mais fria que a atmosfera adja-
cente e tenderd a retornar ao nivel de origem (estabilidade). Na Figura VI.2, a parcela estara
mais aquecida que a atmosfera circundante e tendera a se afastar cada vez mais da posicdo
de origem.

As equacdes VI.9.4 e VI.9.5 evidenciam que, para conhecer a condi¢ao de equilibrio de
uma determinada camada da atmosfera, basta confrontar a inclinacdo da reta que traduz seu
gradiente vertical de temperatura I' = — (2t/ 6 z ) com as linhas que representam as razdes adi-
abatica e pseudo-adiabatica. Como a razao pseudo-adiabética é sempre menor que a adiabati-
ca, as seguintes conclusfes séo evidentes:

- acamada sera absolutamente estavel quando a variacéo vertical de temperatura na
atmosfera for menor que a razdo pseudo-adiabatica (I" < ys);

- a camada serd absolutamente instavel se a variacao vertical de temperatura na at-
mosfera for maior que a razéo adiabatica (I" < v5);

- quando a variacdo vertical de temperatura na atmosfera for superior a razdo pseudo-
adiabatica, porém menor que a razéo adiabatica seca (ys < I' < yg), a camada sera

condicionalmente instavel ou seja: sera instavel se o ar estiver saturado e estavel no
caso contrario.

9.3 - Analise das temperaturas potenciais (6, 6y e 0sg).

Uma outra maneira de testar a condicdo de equilibrio de uma camada da atmosfera é
empregar a temperatura potencial (6), a temperatura potencial virtual (6y) ou a pseudotempe-
ratura potencial equivalente (6sg), conforme essa camada esteja seca, Umida ou saturada, res-
pectivamente.
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Na eventualidade da camada ser constituida por ar seco, parte-se da equacao VI.5.10 e
substitui-se dp por — p gdz. Logo:

(1/0)(d6/dz) = (UT)(dT/dz glcyg). (V1.9.6)

200m

100m
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21 22 23 24 25 Oc

Fig. VI.1 - Condicao de estabilidade para o ar seco ou Umido (ndo saturado).
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I
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‘S\/‘
%
0 v v
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Fig. VI.2 - Condicao de instabilidade para o ar seco ou umido (ndo saturado).
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Como —dT/dz traduz a variacéo vertical de temperatura (I') e g/c,5 € a razdo adiabatica
seca (yg), resulta:

(1/0)(d6/dz) = —(LIT)(y4—T). (V1.9.7)

Entdo, no caso de uma camada isenta de umidade, se:

do/dz >0 a camada é estavel;
do/dz=0 a camada é neutra; (v1.9.8)
doé/dz <0 a camada é instavel.

Em certas aplicacbes é preferivel usar a presséo (e nao a altitude) como coordenada
vertical. Uma expressao muito Util pode ser encontrada substituindo dz por —dp/pg em VI1.9.7 e
eliminando a massa especifica, a luz da equacéo de estado do ar seco. Dessa forma, percebe-
se que:

—(1/6)(d0/dp) = (RIcoaMapa)( 74 —T)- (V1.9.9)

Analogamente, estando o ar imido, demonstra-se, em relacdo a temperatura potencial
virtual (6y), que, se:

doy /dz>0 a camada é estavel;
doy /dz=0 a camada é neutra; (VI1.9.10)
doy /dz<0 a camada é instavel.

Finalmente, no caso da camada atmosférica estar saturada, o parametro apropriado € a
pseudotemperatura potencial equivalente, observando-se, por analogia, que se:

d0se/dz >0  acamada é estavel;
dOse/dz =0 acamada é neutra; (V1.9.11)
dOse/dz <0  acamada é instavel.

Todos esses resultados séo Uteis, principalmente quando o estado de equilibrio é estu-
dado através de métodos graficos.

10. Atmosfera ICAO.

Um modelo especial de atmosfera, usado para a navegacao aérea, foi estabelecido pela
International Civil Aviation Organization (ICAO). Ele serve de referéncia para a confeccédo de
altimetros (barbmetros anerdides cuja escala de pressao € substituida por uma escala de alti-
tude). Segundo esse modelo, a determinacdo da altitude real, expressa em funcdo do geopo-
tencial (@) é feita levando-se em conta o variacao vertical da aceleracdo da gravidade. Confor-
me a equacéo 1.10.18:

1 ¢z
DO = —I gdz
g,™
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onde gq € o valor padréo da aceleracéo da gravidade.

Na atmosfera ICAO (Tabela VI.3) as seguintes simplificacbes sdo assumidas (Iribarne e
Godson, 1973):
- 0 ar é absolutamente seco, com composi¢do constante, massa molecular aparente de
28,9644 g mol™* e se comporta como um gas ideal;
- reina a condi¢ao de equilibrio hidrostatico;
- ao nivel médio do mar a temperatura (Tg) € 288,15 K (15 °C), a pressédo atmosférica

(po) € 1013,25 mb e a aceleragdo da gravidade (gg) € 980,665 cm s?

- para altitudes situadas abaixo de 11000m (troposfera), a variacdo da temperatura com a
altitude (I'jcao = —dT/dz) é constante e vale 6,5 °C/km;

- de 11000 a 20000 m (estratosfera) a temperatura é constante e igual a —56,5 °C;

- acima de 22000m até 32000 m o gradiente vertical de temperatura é de 1°C/km (T au-
menta com z).

Quando se considera que a variacdo vertical da temperatura do ar é constante (I'icao =
6,5 °C/km), a temperatura (T) em qualquer altitude inferior a 11000 m é obtida simplesmente
pela relagéo:

T=Ts—-T\cao AZ. (VIlOl)

TABELA V1.3

ATMOSFERA ICAO

p(m) t(C) z (mb) zm)  t(°C)  p(mb)
1013,25 15,0 0 0 15,0 1013,25
1000 14,3 111 750 10,1 926,3
950 11,5 540 1500 5,2 845,6
900 8,6 988 2250 0,4 770,6
850 5,5 1457 3000 -45 701,1
800 2,3 1949 3750 -9,4 636,8
750 -1,0 2466 4500 -14,2 577,3
700 -4,6 3012 5250 -19,1 522,4
650 -8,3 3591 6000 -24.,0 471,8
600 -12,3 4206 6750 -28,9 425,3
550 -16,6 4865 7500 -33,8 382,5
500 -21,2 5574 8250 -38,6 343,3
450 -26,2 6343 9000 -43,5 307,4
400 -31,7 7186 9750 —48,4 274,6
350 -37,8 8117 10500 -53,2 244.8
300 44,6 9164 11000 -56,5 226,32
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Por outro lado, tendo em conta a hipétese hidrostatica (dp = —pgdz) e a equacao de estado
do ar seco (considerado comportar-se de modo ideal), pode-se ver que:

dp/p = —(goMa/RT)dz.

Combinando as duas equacdes precedentes, tem-se:
dp/p = (ggMg/R) / [dz/(Tq + [icao 2)]-

Multiplicando e dividindo por T'icao:

d(ln p) = (gOMa/ RFICAO) d[ln (TO —T'icro Z)]
Integrando, resulta:

c
P/Po ={[ To — licao(z — 25) 1 T} (VI.10.2

desprezando-se a pequena variagéo de g com a altitude até 11000 m. O expoente ggMg/RIica0 €
igual a 5,255853. Reciprocamente, vé-se que:

RTcao/ 9oMa

T=To{p/Po} (V1.10.3)

onde I'icao R/ (Mg 9g) = 0,190264.

Valores da presséo, temperatura e altitude para a troposfera, segundo o modelo ICAO da
atmosfera, calculados de conformidade com as expressfes acima referidas, constam da Tabela
VI1.3.

11. Diagramas aerolédgicos equivalentes.

Os dados aeroldgicos obtidos através de radiossondagens sdo usados para identificar as
caracteristicas dinamicas e termodinamicas da atmosfera. Com o crescente avanco tecnoldgico
na area de informética tornou-se rotineiro proceder a analise de perfis aerolégicos usando micro-
computadores dotados do software apropriado. A tendéncia atual é que todas as estacbes de
prospeccdo atmosférica disponham de equipamento capaz de fornecer automaticamente os pa-
rametros requeridos, eliminando, inclusive, erros operacionais. No entanto, aceita-se que a analise
grafica, utilizando diagramas aerolégicos impressos (a Unica possivel antes da informéatica) é uma
forma interessante de iniciar o estudo de perfis atmosféricos, por oferecer ao estudante uma visao
mais abrangente dos aspectos fisicos envolvidos.

Nesses diagramas aparecem varias familias de linhas (is6baras, isotermas, adiabaticas
secas, pseudo-adiabaticas e isolinhas de razao de mistura saturante) além de uma escala que
relacione pressdo com altitude, segundo uma atmosfera padréo.

A confeccdo desses graficos fundamenta-se no diagrama de Clapeyron, cujas coordena
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das séo o volume especifico (v) e a pressao (—p). Trata-se de um diagrama muito adequado para
a Termodinamica, pois as areas delimitadas pelos processos nele representados sao proporcio-
nais as energias envolvidas nas respectivas transformac6es. No entanto, ele ndo é conveniente a
Meteorologia, ja que o volume especifico € uma variavel dificil de determinar na pratica. Assim, 0s
diagramas aeroldgicos foram concebidos de modo a preservar a propriedade fundamental do dia-
grama de Clapeyron tendo, simultaneamente, coordenadas mais apropriadas ao estudo da at-
mosfera. Pode-se resumir da seguinte maneira as caracteristicas desejaveis em um diagrama
aeroldgico:

12 - ter area proporcional a energia envolvida no processo termodinamico que esta repre-
sentado (propriedade fundamental do diagrama de Clapeyron);

28 - possuir o maior nimero possivel de linhas retas (para facilitar o uso);

32 - apresentar o angulo entre as isotermas e as adiabaticas secas (isentrépicas) tdo proxi-
mo de 90° quanto possivel;

4@ - usar como coordenadas grandezas meteoroldgicas facilmente mensuraveis.

Um diagrama que atenda a primeira propriedade € dito equivalente. O objetivo principal que
se persegue é obter um diagrama aeroldgico cujas coordenadas (B, A) sejam capazes de preser-
var a equivaléncia de areas, exatamente como acontece com o diagrama de Clapeyron (v, —p).

O trabalho (W) realizado durante uma transformagéo termodinamica fechada (processo
ciclico) corresponde a integral de linha do produto —pdv no diagrama (v, —p) de Clapeyron. Geo-
metricamente, essa integral equivale a area delimitada, sobre o diagrama, pelas linhas que repre-
sentam os sucessivos estados termodinamicos em questdo. Matematicamente, para que um dia-

grama aeroldgico de coordenadas genéricas A, B seja equivalente ao de Clapeyron, deve satisfa-
zer a seguinte condicao (Fig. VI.3):

W=—§pdv=§Adb

ou

§ (pdv + Adb) = 0 (VI.11.1)

Para que essa integral de linha seja nula, o integrando deve ser uma diferencial exata
(Sokolnikoff e Sokolnikoff, 1941; Spiegel, 1974) de uma funcdo desconhecida F = F(v, B). Assim,

dF = pdv + AdB.
Usando as regras do calculo diferencial, pode-se ver que:
dF = [0 F/o v]g dv + [0 F/0 B]y dB.

onde o indice identifica a varidvel mantida constante. Comparando as duas equacdes anteriores,
vé-se que:

p=[0oFloVls

e
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A=[0F/0B]y.
Diferenciando novamente essas relacdes, encontra-se:

[0plovls= 0°FIoB oV

[0 Al Vlg= 82FI6B Jv

— v — > B

Fig. VI.3 - Representacdo esquematica de um mesmo processo ciclico, no diagrama
(v, —p) de Clapeyron (esquerda) e em um diagrama (B, A) equivalente (direita).

Desses resultados se depreende que, para manterem a condicdo de equivaléncia, as no-
vas coordenadas (B, A) necessitam obedecer a seguinte restricao:

[0 plo V]s = [0 Ald V]s (VI.11.2)

Observa-se que a coordenada B pode ser escolhida, arbitrariamente, dentre as variaveis
de uso mais comum em Meteorologia. Dada a arbitrariedade da escolha, a condi¢do VI.11.12 ad-
mite uma série de solucdes. A adocdo de uma delas depende apenas da preferéncia do usuario.
A seguir serdo comentadas as solug6es normalmente utilizadas e os diagramas aerolégicos delas
decorrentes.

11.1 - Emagrama.

Talvez a solugdo mais simples para atender a condigdo VI.11.2 seja eleger a temperatura
como a coordenada horizontal (B = T) e usar a equacao de estado do ar seco para estabelecer a
coordenada vertical. Essa foi a opcdo adotada por A. Refsdal, em 1935 (Godske et al., 1957), dai
0 emagrama ser conhecido como diagrama de Refsdal (Fig. VI.4).
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Fig. VI.4 - Esquema do emagrama, ou diagrama de Refsdal (MIN. DA AERONAUTICA,
1969).

Diferenciando a volume especifico constante a equacgéo de estado do ar seco, obtém-se:

[0p/dT] =RIVMy = [0 Ald V] (VI1.11.3)
\ T

ou ainda,

[0A]_= RMg)[ 2 (I V)] .

Integrando-a, encontra-se:

A=(RMg) Inv + f(T), (VI.11.4)

em que f(T) é uma fungdo arbitréria da temperatura. A coordenada A é uma fungdo da massa
especifica (v), inconveniente sob o ponto de vista da Meteorologia. Para eliminar In v em VI.11.4
aplicam-se logaritmos a equacédo de estado do ar seco, 0 seja,

Inv=In(RMg)+InT-Inp,

Substituindo esse resultado em VI.11.4, tem-se:

A =—(R/Mg) Inp + (RIMg){In (R/IMg) + In T} + f(T). (VI.11.5)

s

Como a funcéo f(T) pode ser escolhida arbitrariamente, é interessante toma-la do modo mais
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racional possivel. E claro que, se
f(T) == (RIMg){In (RIMg) +In T}.
Eliminando f(T) de VI.11.5, resta:
A=—(R/Mg) Inp.
As coordenadas do emagrama (Fig. VI.4) sdo, portanto,
A=—(RMg)Inp

(VI.11.6)
B=T.

11.2 - Tefigrama.

No tefigrama (Fig. VI.5), construido por N. Shaw, em 1928 (Godske et al., 1957), também
se usa a temperatura como coordenada horizontal (B). A outra coordenada (A) devera atender a
restricdo (VI.11.2) imposta para que seja mantida a equivaléncia de areas e é obtida langando-
se mao da temperatura potencial (0). Por ser mais conveniente ao calculo, emprega-se direta-
mente a relacdo VI1.5.9 na forma:

—(RMg) Inp=cpgIn®—cyg In T = (R/Mg) In 1000.

Agora, substituindo a presséo (p) por RT/vMg, conforme a equagédo de estado do ar seco,
constata-se que:

(R/Mg) Inv — (R/Mg) In (RT/Mg) + Cpg In T + (R/Mg) In 1000 = c,4 In 6.

Finalmente, fazendo

f(T)=—(R/Mg) In (RT/Mg) + Cpq In T + (R/Mg) In 1000,
resulta:

(RIMg) Inv + f(T) = cyg In 6.

Comparando essa expressao com a equacaoVl.11.4, verifica-se que o membro da esquer-
da corresponde a A. As coordenadas do tefigrama séo, portanto:

A=cpgqlno

(VI.11.7)
B=T.
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,ch

Fig. VI.5 - Esquema do tefigrama ou diagrama de Shaw (MIN. DA AERONAUTICA, 1969).

As linhas horizontais (cpg In 6 = constante) desse diagrama s&o isentropicas (adiabaticas
secas) como se vé diferenciando A = ¢, In 6 e comparando o resultado com a equacéo VI.5.14. A

coordenada vertical €, de fato, a entropia do ar (Peixoto, 1969). Varios autores costumam repre-
sentar a entropia pelo simbolo ¢. Para eles as coordenadas seriam T e ¢, derivando dai o nome
dado a esse diagrama (T¢ "grama" = Tefigrama).

Em geral, somente uma parte do tefigrama é usada, executando-se o corte de tal modo
gue as coordenadas tornam-se quase diagonais.

11.3 - Diagrama skew-T, log p.

O skew-T, log p (Fig. VI.6) tem como coordenadas a temperatura (linhas inclinadas) e o
logaritmo natural da presséo (log significa, aqui, a abreviatura da palavra logaritmo e ndo 1ogs).

Segundo Godske et al. (1957), esse diagrama foi desenvolvido, em 1947, por N. Herlofson,
tomando

B =—(R/Mp) In p.
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Fig. V1.6 - Esquema do skew-T, log p ou diagrama de Herlofson (MIN. DA AERONAUTICA,
1969).

Neste caso, a condicdo VI.11.2 exige que:

—(R/Mg) [0 p/o (Inp)lv = [0 Ald V] p
Logo: — (Rp/Mgy) = [0 Al0 v]p, ou,

[0 Al p =1~ (Rp/Mg) 8 V1],
Integrando e tendo em conta a equagéo de estado do ar seco, obtém-se:
A=-T-KklInp,

em que —k In p foi a funcdo arbitrariamente escolhida. O valor negativo de A apenas inverte a dire-
¢ao da escala, de modo que se pode considerar A =T + k In p, sem nenhum problema. As coor-
denadas do skew-T, log p séo, portanto:

A=T+klInp
(VI.11.8)
B =—(R/My) Inp.

A titulo ilustrativo, serd comentada, adiante, a formulacdo matematica requerida a constru-
¢do das linhas do skew-T, log p, quer o desenho seja elaborado em papel ou no video do micro-
computador (via programacéo).
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11.3.1 - Is6baras.

As is6baras séo linhas horizontais, desenhadas em escala logaritmica, cujos valores dimi-
nuem de baixo para cima (haja vista que —R In p / M é a coordenada vertical).

11.3.2 - Isotermas.
Para o tragado de cada isoterma, faz-se T = T (constante) em VI.11.8, encontrando-se:

A=Tc+Kklinp
(VI.11.9)
B =—(R/My) Inp.

Cada isoterma T = T é tracada fazendo-se variar a presséo (p). Eliminando In p nessas
expressoes, vem:

A= TC - (kMa/R) B,

mostrando que as isotermas sdo retas, cujo coeficiente angular — k Mg/R define sua inclinagéo
em relacdo as is6baras.

11.3.3 - Adiabéaticas secas.

A construcao das adiabaticas secas fundamenta-se na equacao da temperatura potencial
em sua forma logaritmica (V.5.9), de onde se obtém:

—(RIMg)Inp =—cpgq InT + cpg In 6 — (R/Mg) In 1000
e
B=—cCyaInT+cyglIn6—(R/Mz) In 1000.

Para uma temperatura potencial constante (6¢), os dois Ultimos termos resultam em uma
constante (C,). Logo:

B=—CyyInT+C,. (V1.11.10)

Para desenhar uma adiabatica seca (6; = constante) basta fazer variar T e p. Por outro
lado, introduzindo-se A em VI.11.10, resulta:

B=Ci—cpaIn[A+KInp],

indicando que as adiabaticas secas sao curvas.
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11.3.4 - Pseudo-adiabaticas.

Para o tracado das pseudo-adiabaticas parte-se da equacao VI1.8.1, que define a pseudo-
temperatura potencial equivalente (6sg), colocando-a na forma logaritmica:

In Ose = (LE qslcpaT) +In O.
Usando a equacéo VI.5.9, verifica-se que:

Cpa In Bse = (Le Qs/T) + Cpg In T + (R/Mg) (In p —In 1000)

e

—(R/Mg) Inp = (Le gs/T) + cpq In T — Cpg In Bse — (R/MZ) In 1000 .
Entéo:

B =(Le gs/T) +Cpg InT +Cy, (VI.11.11)

onde C; esta simbolizando a constante — cpg In 6sg — (R/Mg) In 1000, gerada quando se seleciona

um determinado valor para 0sg. Ao escolher Lg e gs deve-se lembrar que a primeira depende da
temperatura e a segunda tanto da temperatura como da pressao.

Eliminando T, em funcdo da coordenada A, a relacéo anterior assume 0 seguinte aspecto:

B =[Leqs/ (A—kInp)] +cogIn (A—-KklInp)+C,.

mostrando que as pseudo-adibaticas também sdo curvas.

11.3.5- Linhas de igual razdo de mistura saturante.

A equacdo para as linhas de igual raz&o de mistura saturante (rg) € demonstrada partindo-
se da expressao rs = 0,622es/p. Aplicando-se logaritmos deduz-se que:

B = (R/My) [In (rs/0,622) + In eg]. (VI.11.12)

Assim, cada linha pode ser desenhada fixando-se rs e variando a presséo de saturagéo do
vapor (es), funcdo exclusiva da temperatura (T).

12. Diagrama de Stlve.

Muitas vezes nao se pretende estudar a energia envolvida nos processos atmosféricos,
tornando possivel sacrificar a equivaléncias de areas em beneficio da comodidade grafica. O dia-
grama elaborado por G. Stiive, mais conhecido como diagrama pseudo-adiabatico, é desse tipo
(Fig. VI.7). As coordenadas do diagrama de Stlve séo (Hess, 1959):
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=1 p]R/ (cpaMa) _ 0 286 (VI.12.1)

A vantagem operacional desse diagrama (Fig. VI.7) é que as isotermas, as isObaras e as
adiabéaticas secas séo retas.
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Fig. VI.7- Esquema do diagrama de Stuve, ou pseudo-adiabatico (MIN. DA
AERONAUTICA, 1969).

13. Introducgédo ao uso de diagramas aeroldgicos.

Os diagramas aeroldgicos constituem um ferramenta de trabalho essencial aqueles que se
dedicam a interpretacdo grafica dos processos termodinamicos que ocorrem na atmosfera. Embo-
ra a tendéncia atual seja utilizar computadores no processamento das informacdes aerologicas, 0s
diagramas continuam sendo usados, inclusive porque, oferecendo uma visdo de conjunto da situ-
acdo reinante em cada camada da atmosfera, facilita o aprendizado. Alias, exatamente por isso,
tem sido estimulado o uso das crescentes facilidades oferecidas pela computagéo grafica, visando
ao desenvolvimento de programas que, além dos resultados numéricos, permitam aos computa-
dores emitir os correspondentes diagramas.
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Os breves comentarios incluidos nesta secao sao validos para qualquer diagrama equiva-
lente (emagrama, tefigrama e skew-T, log p) e referem-se apenas aos aspectos mais simples.
Essa abordagem superficial prende-se ao fato do assunto envolver técnicas graficas, cuja descri-
¢do é geralmente muito mais dificil que a propria execucdo. Nessa area a pratica € indispensavel
e, sem ela, de pouco adiantaria um tratamento exclusivamente descritivo, mesmo que feito exaus-
tivamente.

13.1-As curvas p, Tep, Tqg.

A representacdo grafica de uma sondagem atmosférica sobre um diagrama aeroldgico é
constituida por duas curvas fundamentais: a da temperatura (p, T) e a da temperatura do ponto de
orvalho (p, Tg). A selec&o dos niveis de presséo para os quais devem ser obtidos os valores de T

e Ty, é feita na propria estacéo de radiossondagem, atendendo a dois critérios, estabelecidos por

acordo internacional. O primeiro especifica os niveis de pressédo que devem ser sempre selecio-
nados, chamados niveis obrigatérios; o segundo estabelece limites permissiveis para a variacédo
da temperatura e da umidade em relacédo aos pontos de inflexdo das respectivas curvas, obtidas
durante a sondagem da atmosfera. Quando o perfil vertical observado revela que esses limites
foram ultrapassados (em relacdo a temperatura, & umidade ou a ambas), caracteriza-se um nivel
significativo (O.M.M., 1968). A escolha dos niveis significativos € feita de modo a permitir restau-
rar, com a maior fidelidade possivel, os perfis verticais de temperatura e umidade realmente ob-
servados.

Uma vez plotados todos os pares de pontos referentes a uma dada radiossondagem, tra-
cam-se as curvas p, T e p, Tqy; ligando os pontos por segmentos de reta (Fig. VI.8). Admite-se

que as linhas quebradas, assim formadas, séo representativas das verdadeiras curvas. Para de-
senhar essas linhas, é preferivel uma convencao policromatica: a curva p, T é normalmente traca-
da na cor azul; para a curva p, Tq utiliza-se a cor verde.

Embora a radiossonda demore um certo tempo para percorrer verticalmente a coluna de ar
entre a base e o topo da sondagem, o perfil obtido € considerado instantaneo. Essa hipétese é
justificada pelo fato das condicdes de pressao, temperatura e umidade, reinantes em cada nivel
de altitude, ndo mudarem rapidamente, exceto na camada atmosférica justaposta a superficie
(com cerca de 1000 m de espessura) onde, devido a influéncia da prépria superficie, geralmente
h& intenso transporte convectivo e advectivo de propriedades (massa, calor e quantidade de mo-
vimento). Acima dessa camada os gradientes horizontais de presséo, temperatura e umidade sao
normalmente pequenos e, por isso, embora a radiossonda se desloque também horizontalmente
(levada pelo vento), se aceita que os dados coletados especificam o perfil vertical das proprieda-
des termodindmicas da atmosfera. Por essas razfes, a linha p, T chama-se curva de estado.

Na caracterizacdo da atmosfera por meio gréfico, deve-se ter presente que, em cada ponto
de um diagrama aeroldgico, passa uma linha de todas as familias (isotermas, isGbaras, adiabati-
cas secas, pseudo-adiabaticas e de igual razdo de mistura saturante), mesmo que ndo esteja gra-
ficamente representada. Quando, em um determinado ponto do diagrama, se precisa obter uma
delas (por ndo estar impressa), usam-se as linhas congéneres mais proximas, como referéncia,
fazendo-se uma interpolacéo grafica da linha desejada.

Na determinagéo gréfica dos parametros meteoroldgicos mais comuns, comentada adian
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te, sera usada a notacédo P(p , T, Tq) para caracterizar termodinamicamente um ponto da atmos-
fera, esteja o ar Umido ou saturado. O primeiro nivel de uma sondagem P(p; , T1, Tgi), corres-
ponde ao par de pontos inferior [p; , T; € p1, Tga) € identifica as condi¢cdes termodinamicas obser-
vadas a superficie, no instante do lancamento da radiossonda.

10 20

Fig. V1.8 - Parte das curvas p, T e p, Tq, representativas de uma sondagem, tracadas
sobre um diagrama skew-T, log p.

13.2 - Determinacgéo grafica da razdo de mistura.

A razédo de mistura (r) do ar, de qualquer nivel N(p , T, Tq) da atmosfera, corresponde ao
valor da linha de raz&@o de mistura saturante que passa no ponto p, Ty. Isto advém da propria defi-

nicdo de temperatura do ponto de orvalho, obtida isobaricamente, apenas por resfriamento (sem
alterar o conteudo de umidade do ar). Daqui se depreende que a proximidade das curvas p, T e p,
Ty sera tanto maior quando mais Umida estiver a camada que se considere. No caso de haver

saturagéo, os pontos p, T e p, Tq coincidem.

13.3 - Determinacéo grafica da umidade relativa.

A determinagéo gréafica da umidade relativa (U%) para um dado nivel P(p , T, Tq) da at-

mosfera, é feita da seguinte maneira:
- partindo-se do ponto P(p, Tq), segue-se a linha de igual razdo de mistura saturante (que

representa a razao de mistura real a temperatura T), até atingir a isdbara de 1000 mb;
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- segue-se, entdo, a isoterma que passa por esse ultimo ponto, até cruzar com a linha de
igual razdo de mistura saturante que passa em P(p, T);
E evidente que este procedimento equivale a considerar e/es como praticamente igual a r/rs.

13.4 - Determinacdao grafica da presséao parcial e de saturacao.

Graficamente, a presséo parcial do vapor (e), para as condi¢cdes correspondentes a um
dado ponto P(p, T, Tq), é determinada assim:

- segue-se a isoterma que passa em P(p, Tq) até seu cruzamento com a isobara de 622

mb;

- 0 valor numérico da linha de igual razdo de mistura saturante que passa por esse cruza-
mento é igual a pressao parcial do vapor em milibares.

- por esse cruzamento passa uma isébara cujo valor, dividido por 10, exprime a umidade
relativa (%) reinante em P(p , T, Tq).

A adocdo do mesmo procedimento, mas partindo do ponto P(p, T), fornece a pressao de satura-
¢do do vapor (es) a temperatura T.

13.5 - Determinacdao grafica da temperatura virtual.

Em um dado ponto P(p , T, Tqg), um valor muito aproximado da temperatura virtual (Ty)

real pode ser obtido adicionando-se a temperatura (T) a sexta parte do valor da linha de igual ra-
zao de mistura que passa em P(p, Tg).

Quando se deseja uma melhor aproximacao, utiliza-se a férmula

Ty=T(@A+0,6Trs)

demonstrada no Capitulo IV, onde T e Ty sao expressas em graus absolutos. A curva p, Ty é
construida quando se desejam resultados mais precisos.

13.6 - Determinacdao grafica da temperatura potencial.

A temperatura potencial (0) do ar no nivel P(p , T, Tq) € o valor da adiabatica seca que

passa pelo ponto P(p, T). Outro processo consiste em seguir a adiabatica seca que passa por P(p,
T), até seu cruza mento com a isébara de 1000 mb e verificar o valor da isoterma que correspon-
de a esse cruzamento.

13.7 - Ponto de Normand.

O primeiro ponto da curva de estado P(p;, T,), caracteriza as condi¢cdes observadas a su-
perficie e, como mencionado antes, se situa préximo a base do diagrama aerolégico. O ponto de
Normand € definido como a intersecdo da adiabética seca que passa pelo primeiro ponto da curva
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de estado P(p;,T1) com a linha de igual razdo de mistura saturante que contém p;,Tq: (Peixoto,
1969).

O ponto de Normand é também chamado nivel de condensacao por elevacdo (NCE) e in-
dica o nivel N(p, T, Tq) em que uma parcela de ar P(p;, T1, Tg1), partindo da superficie e realizan-

do um movimento vertical ascendente por um processo adiabatico, torna-se saturada (Fig. V.9).
Fisicamente N(p, T, Tq) indica o nivel da base das nuvens que seriam formadas quando o ar umi-

do fosse obrigado a se elevar ao longo de uma encosta, por exemplo.

No caso do ar a superficie estar saturado, entdo p;, T, € p1, Tg: € 0 ponto de Normand
coincidem.

13.8 - A pseudotemperatura do termdmetro de bulbo umido.

A pseudotemperatura do temdmetro de bulbo Gmido (Tsw) € numericamente muito préxima
da temperatura do termémetro de bulbo umido (T' ou Ty K). Sua determinacéo gréfica é feita se-
guindo-se a pseudo-adiabatica que passa pelo ponto de Normand até encontrar a isGbara corres-
pondente ao nivel inicial (pq). A isoterma que passa nesta interse¢do determina o valor de Tsw

(S.M.N., 1951). Analogamente, o ponto em que aquela pseudo-adiabatica cruza a is6bara de 1000
mb estabelece o valor da pseudotemperatura potencial do termémetro de bulbo Gmido (Osw).

13.9 - Determinacao grafica das pseudotemperaturas equivalentes.

A pseudotemperatura equivalente (Tsg) pode ser facilmente determinada em um diagrama
aerolégico. Para o caso da superficie, parte-se do ponto de Normand, seguindo a correspondente
pseudo-adiabatica, até que essa linha se torne assintota a uma adiabatica. Retorna-se, entéo, por
esta adiabdtica, até cruzar a is6bara do nivel de pressao (p,) original. O valor da isoterma que
contém esse cruzamento € igual a Tse.

Para obter a pseudotemperatura potencial equivalente (6sg), procede-se de modo analogo.
Apenas deve-se seguir a adiabatica, ndo ao nivel original de pressao, mas ao de 1000 mb.

Quando o ponto selecionado P(p , T, Tg) ndo se encontra a superficie e o ar néo esta sa-
turado, determina-se, inicialmente o cruzamento da adiabatica seca que passa em P(p, T) com a
linha de igual razéo de mistura saturante que passa em P(p, Tq), procedimento idéntico ao usado

para obter o ponto de Normand. Identificado este cruzamento, segue-se 0 mesmo procedimento
descrito nos dois ultimos paragrafos.

Finalmente, em se tratando de ar saturado, deve-se seguir a pseudo-adibatica que contém
o0 ponto selecionado P(p , T, Tq) e retornar pela adiabatica assintética correspondente. Tal como

nas situacdes anteriores, os valores das temperaturas Tsg € 6sg S840 0S das isotermas que passam
pelo cruzamento dessa assintota com as isdbaras p e 1000 mb, respectivamente.
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13.10 - Nivel de condensacgéo por convecgao.

O nivel de condensacéo por conveccao (NCC) corresponde a interse¢do da linha de igual
razdo de mistura que passa em P(p., Tq1) com a curva de estado (p, T). Fisicamente define a

base das nuvens cumuliformes que se formam em decorréncia da conveccao, causada por aque-
cimento do ar em contacto com a superficie. A temperatura que a camada atmosférica justaposta
a superficie deverd atingir para provocar a convecc¢ao, € chamada temperatura de convecgéo a
superficie (T¢). Sua determinacéo grafica é feita, a partir do NCC (Fig. V1.9), seguindo a adiabatica
que o contém, até sua intersecdo com a isébara do nivel inicial (p;). A isoterma que passa nesta
intersecdo determina o valor da temperatura de convecc¢éo (Tc¢).

13.11 - Curvas de evolucéo.

A linha que representa 0s sucessivos estados termodindmicos experimentados por uma
parcela em movimento ascensional, constitui a sua curva de evolugéo.
Duas curvas de evolucao podem ser construidas:

- prevendo que a parcela venha a se elevar em decorréncia de fatores puramente dinami-
cos (vento soprando ao longo de uma encosta, por exemplo), tomando-se como referéncia
0 ponto de Normand;
- pressupondo que a parcela inicie um movimento ascendente por aguecimento ao contacto
com a superficie, devendo ser tomado, como referéncia, o nivel de condensacédo por con-
veccdo (NCC);

13.11.1 - Curva de evolucao reversivel.

A curva de evolugdo reversivel descreve 0s sucessivos estados termodindmicos assumi-
dos por uma parcela de ar tmido que, partindo da superficie P(p; , T1, Tgi), evolua por uma adia-

batica ate alcancar o ponto de Normand N(p , T, Tq), aonde se torna saturada. Qualquer movi-

mento ascendente adicional, ultrapassando o ponto de Normand, sera feito pseudo-
adiabaticamente.

A curva de evolucgdo, neste caso, é constituida por dois segmentos: um trecho adiabatico
até o ponto de Normand e um trecho pseudo-adiabatico dele A curva de evolu¢do normalmente
cruza com a de estado em varios pontos. O primeiro deles define o nivel de convecgéo livre (NCL)
e 0 segundo o nivel de equilibrio (NE).
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Fig. V1.9 - Determinacédo gréafica do nivel de condensacao por conveccédo (NCC) e do
nivel de condensacéao por levantamento (NCL).

13.11.2 - Curva de evolugéo por aquecimento basal.

Esta curva diz respeito & evolugdo termodindmica de uma parcela que tenha iniciado o
movimento ascensional por aquecimento do ar em contacto com a superficie terrestre. A parcela
somente iniciara esse movimento caso venha a se aquecer até atingir a temperatura de convec-

¢ao (Tc).

Note-se que a evolugéo termodinamica dessa parcela fica definida pelo segmento da adia-
bética que une o ponto de origem (p1, Tc) ao nivel de condensacao por convecg¢do (NCC), onde se
torna saturada. O restante da curva de evolucao é pseudo-adiabatico.

O primeiro cruzamento da curva de evolugdo com a de estado é exatamente o NCC; o se-
gundo estabelece o nivel de equilibrio, aonde as temperaturas da atmosfera e da parcela se

igualam.

13.12 - Determinacgao gréafica das condi¢fes de equilibrio.

Numa primeira aproximacéo, as condi¢cdes de equilibrio de uma determinada camada da
atmosfera sdo graficamente determinadas comparando-se o segmento da curva de estado cor-
respondente & camada selecionada (que traduz sua variacdo vertical de temperatura) com uma
das linhas adiabéticas (se o ar nao estiver saturado) ou pseudo-adiabética (se o ar estiver satura-
do) que cruzam com aquele segmento. Os critérios para definir as condicbes de equilibrio sao os

mesmos anteriormente demonstrados.
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14 - Exercicios.

1 - Uma certa parcela de ar imido encontra-se justaposta a superficie terrestre apresentando as
seguintes condi¢bes: p = 1010 mb, t =25 °C. Pede-se determinar sua temperatura potencial () e
potencial virtual (6y), e compara-las:

- no caso da umidade relativa do ar ser 50%;

- e na hipétese dessa umidade ser de 90%.

2 - A Tabela VI.4 contém parte de uma sondagem atmosférica. Recomenda-se completa-la. Para
a determinacéo da altitude (z) dos niveis de pressao relacionados, empregar a equag¢ao hipsomé-
trica.

3 - Aproveitando os resultados obtidos no exercicio anterior, pede-se estabelecer as condicdes de
equilibrio de cada camada da atmosfera.

4 - Usando, ainda, os dados da Tabela VI.4, plotar as curvas p, T e p, Tq sobre um diagrama

skew-T, log p e determinar:
- nivel de pressao correspondente a base da nuvem formada, caso uma parcela de ar se
eleve adiabaticamente, a partir da superficie, até tornar-se saturada;
- 0 nivel de conveccao livre;
- a condicao de equilibrio da primeira camada (1010-918mb).

TABELA V1.4

DADOS ORIUNDOS DE UMA RADIOSSONDAGEM.

p T Uu Tqg Tv 06 06y 2z r

PONTO (mb) CC) (%) (°C) (K) (K) (K) (m) (°C/km)
1 1010 29,1 68 12

2 918 21281 e
3 850 15,6 96 23

5 - O vento sopra de A (base) para B (topo) elevando-se ao longo de uma encosta, de modo que o
ar é forcado a uma expanséao adiabatica. Em B as condi¢gdes sdo p = 1010 mb,t=24,5°Ce U =
88%. Sabe-se que a diferenca de altitude ente A e B é de 900 m (105 mb). Deseja-se estimar as
seguintes condicdes em B, a superficie:

- a temperatura ambiente (a superficie);

- a possibilidade de ocorrer condensacéo (nevoeiro);

- a provavel umidade relativa do ar.
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CAPITULO VII

A ATMOSFERA EM MOVIMENTO.

1. Caracterizacdo do vento.

Y

Chama-se vento a componente horizontal (\7Z :uT+v]) do vetor velocidade
(\7 :uT+v]+WR) do ar. A caracterizagdo do vento em qualquer ponto (¢, A, z) da atmosfera

requer dois parametros: a direcdo e a velocidade (mddulo). Ambas séo grandezas instantaneas e
pontuais pois, 0 escoamento do ar depende das condi¢cdes atmosféricas (que variam no espaco e
com o tempo). Nas proximidades da interface superficie-atmosfera o vento é altamente influencia-
do pelas caracteristicas geométricas e pelo estado de aquecimento da propria superficie subja-
cente.

1.1 - Direcédo do vento.

A direcao do vento exprime a posi¢do do horizonte aparente do observador a partir da qual
0 vento parece provir (ou seja: de onde o vento sopra) e hunca para onde o vento estaria indo, por
mais Obvio que isso possa parecer. A direcdo é expressa em termos do azimute isto €, do angulo
gue o vetor velocidade do vento forma com o norte geografico local (0°), medido no mesmo senti-
do do movimento dos ponteiros de um reldgio analdgico. Assim, o vento que vem de leste tem
direcdo de 90°, aquele que procede do sul tem direcédo de 180° etc..

Na pratica, costuma-se fornecer a dire¢cao do vento arredondando o azimute para a dezena
de graus mais proxima (escala de 1 a 36 pontos). Nessa escala o valor 6, por exemplo, significa
gue a direcdo do vento estd compreendida entre 55 e 64° 36 refere-se a uma dire¢do qualquer
entre 356 e 4°. Nela, o valor 0 é usado quando ndo ha vento, situacéo conhecida como calmaria.

N&o havendo instrumento que permita estabelecer a direcdo do vento com preciséo, cos-
tuma-se estima-la e lancar mao da rosa-dos-ventos para exprimir a direcdo aproximada. A direcao
é relatada como aquela que mais se aproxima de um dos pontos cardeais (N, S, E, O) ou colate-
rais (NE, SE, SW e NW).
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1.2 - Velocidade do vento.

O médulo da velocidade do vento é normalmente expresso em metros por segundo (m s™),
em quilémetros por hora (km h™), ou em knots (kt). Um knot (pronuncia-se no) corresponde a uma
milha nautica (1852 m) por hora. A correspondéncia entre essas unidades €, portanto:

1k= 0514ms*
1ms?t= 1,944 kt

1.3 - Rajadas.

A velocidade do vento a superficie varia bastante com o tempo e se caracteriza por inten-
sas oscilagbes (Fig. VII.1) cuja rapidez e amplitude estdo relacionadas com o estado de agitacédo
do ar, que constitui a turbuléncia. Essa agitacdo denuncia a passagem, pelo local de observacéo,
de turbilhGes (vortices, ou redemoinhos) de diferentes tamanhos e sera abordada oportunamente.

A uma variacdo brusca na velocidade do vento chama-se rajada. Em geral, a rajada é
acompanhada por uma variacao, igualmente brusca, na direcdo. O vento a superficie normal-
mente apresenta rajadas. Por isso mesmo, as observac¢des do vento a superficie, destinadas a
fins climatolégicos ou sindticos (previsdo do tempo) devem referir-se aos valores médios corres-
pondentes a um intervalo de dez minutos.

‘O {O &O gO J10 S

Fig. VII.1 - Flutuacdes da componente horizontal (u) e vertical (w) da velocidade do ar,
comparadas com a variacao da temperatura (t), conforme observacoes feitas a
superficie, durante 40 segundos, por Ibbetson (1981).
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1.4 - Representacdo grafica da direcdo e da velocidade do vento.

Em Climatologia costuma-se representar o vento médio registrado a superficie com o auxi-
lio de diagramas polares, divididos em setores de 30 ou de 45° cujo centro representa o local
aonde foram efetuadas as observagdes. Circunferéncias concéntricas e equidistantes represen-
tam as freqiiéncias relativas (%) associadas as médias das direcBes observadas. Geralmente a
velocidade média, associada a cada direcéo, € indicada em outro diagrama polar, semelhante ao
anterior (Fig. VI1.2).

Nas cartas sinéticas, a dire¢cdo do vento é graficamente indicada por um pequeno traco
(raque), partindo do ponto que representa a posicao de observacao, tendo orientacdo idéntica a
do azimute do vento. A partir da extremidade desse traco sdo desenhadas barbelas que sim-
bolizam 10 kt cada uma. Velocidades de 5 kt séo traduzidas por meias-barbelas e as de 50 kt por
pequenos triangulos (tendo a base o raque). Velocidades inferiores a 3 kt ndo tém representacéo
(Fig. VII.3). As situacdes de calmaria sdo indicadas por um pequeno circulo em torno do ponto
que representa o local da observacgéo.

N N
A

3 10ms 080100 %
40

Fig. VII.2 - Representacdo polar da velocidade média do vento (esquerda) e da frequéncia
relativa da direcao (direita).

okt O /
<5kt O—-— /)

5kt o~ lv'l
w0kt o0~
50 kt Q_/

Fig. VII.3 - Representacao da direcdo (raque) e da velocidade (barbelas) do vento em uma
carta sinotica (Hemisfério Sul). O raque esta orientado segundo o azimute (A).
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Para melhor analisar o campo do vento, podem ser tracadas, sobre as cartas meteorol6gi-
cas, linhas que unam pontos com mesma direcdo do vento, chamadas isogbdnicas e linhas que
unam pontos onde o vento apresenta a mesma velocidade, ditas isotacas.

2. Anemometria.

Chama-se anemometria (do grego anemds, que significa vento) a determinacdo quantitati-
va do vento, em termos de sua velocidade (md6dulo) e direcdo. Os instrumentos usados com essa
finalidade séo ditos anemdgrafos ou anemodmetros conforme efetuem, ou nao, o registro da velo-
cidade, ou simultaneamente da velocidade e da dire¢do. Os equipamentos anemométricos podem
ter saida analdgica, digital ou ambas.

Alguns modelos sdo acoplaveis a unidades de gravacdo em fita magnética, para que 0s
dados sejam ulteriormente processados em computador, com a vantagem de evitar o arduo tra-
balho da conversao de informacdes analdgicas (graficos) em digitais e de suprimir completamente
sua transcricao e digitacdo (que normalmente introduzem erros).

2.1 - Observacao do vento a superficie.

Inimeros instrumentos foram concebidos para determinar o vento proximo a superficie,
desde o rustico cata-vento de Wild, até os modernos sensores sonicos.

2.1.1 - Cata-vento de Wild.

O cata-vento de Wild é um grosseiro instrumento mecéanico (Fig. VII.4), constituido por um
detector da direcdo e um indicador da velocidade do vento. Esses sensores séo instalados, na
extremidade de um mastro, a cerca de 10 m acima da superficie do solo.

O detector de dire¢cdo, ou grimpa, € uma peca em forma de seta, tendo, em uma das ex-
tremidades, duas aletas e, na outra, uma massa de compensacao esférica, cuja Unica funcao é a
de manter o equilibrio. Um pouco abaixo dela ha quatro varetas, alinhadas, ortogonalmente, se-
gundo os pontos cardeais. A posicdo das varetas é ajustada no momento da instalacdo do cata-
vento, tomando-se como referéncia o norte geogréfico (verdadeiro) local.

Havendo vento, a grimpa gira em torno do seu eixo vertical, apontando sempre para o se-
tor do horizonte de onde est& soprando. A posigdo da grimpa em relagcao aquelas varetas permite
que se estime, aproximadamente, a direcdo do vento, desde que o observador esteja bem proxi-
mo da base do mastro.

O indicador de velocidade do cata-vento de Wild é uma placa retangular de metal, presa
por uma das arestas a um eixo horizontal, solidario ao préprio eixo de rotacdo da grimpa. Isto
mantém a placa sempre perpendicular a dire¢céo do vento. Ndo havendo vento (situagdo de calma-
ria), a placa permanece na posi¢ao vertical. Com o aumento da velocidade do ar, porém, ela se
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inclina. Assim, a aresta inferior da placa descreve um movimento em arco acompanhando uma
haste curva onde estdo pinos de referéncia, cada um dos quais equivale a um valor de velocidade.
Em condicbes normais de operacao, tanto a grimpa quanto a placa oscilam bastante, acompa-
nhando as mudancas da dire¢éo e da velocidade do vento. Para uma observacdo menos grossei-
ra recomenda-se que as amplitudes de oscilacdo da grimpa e da placa sejam acompanhadas du-
rante cerca de dez minutos, estimando-se, pelas respectivas posi¢des intermediarias, a direcao e
a velocidade do vento.

Fig. VIl.4 - Cata-vento de Wild. (sem o mastro)

O cata-vento de Wild, com o passar do tempo, apresentava oxidacdo nos eixos e o atrito
dela resultante introduzia erros acentuados nas observac¢des. E um instrumento obsoleto.

2.1.2 - Anembmetros e anemégrafos de conchas.

Os anembmetros (indicadores) e os anemografos (registradores) de conchas sdo assim
chamados por possuirem um conjunto de trés (raramente quatro) conchas de metal leve ou de
plastico, hemisféricas ou conicas, dispostas simetricamente em um plano horizontal, como se
ocupassem 0s vértices de um triangulo equilatero (ou de um quadrado, no caso de haver quatro
conchas). As conchas possuem uma haste que as prende ao eixo vertical do instrumento. O mo-
vimento circular das conchas, impulsionadas pelo vento, faz girar aquele eixo.

Dependendo do principio de funcionamento adotado, a rotacao do eixo aciona um pequeno
gerador elétrico ou um contador de voltas, mecanico ou eletrénico.

Os do primeiro tipo, s@o ditos anemdmetros auto-geradores. A corrente elétrica produzida
pelo gerador é medida por um miliamperimetro, cujo ponteiro se desloca sobre uma escala gradu-
ada em unidades de velocidade (m s™ ou kt). Nos modelos de concepcdo mais moderna, a cor
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rente elétrica produzida é tratada eletronicamente fornecendo (analdgica ou digitalmente) a indi-
cacao da velocidade do vento, ou 0 seu registro a cada intervalo de tempo (definido pelo usuario).

Os anemdmetros de conchas com contador de voltas mecanico sdo chamados totalizado-
res e fornecem leituras que possibilitam determinar apenas a velocidade média do vento em um
dado intervalo de tempo. Possuem um conjunto de engrenagens que convertem o namero de ro-
tacdes do eixo em "distancia percorrida” pelo vento, indicando-a digitalmente no visor (Fig. VII.5),
em quilébmetros ou em milhas nauticas. A velocidade média é obtida dividindo-se a diferenca entre
duas leituras consecutivas pelo tempo transcorrido entre elas.

Fig. VII.5 - Anemometro de conchas do tipo totalizador.

Outra concepcao foi a adotada nos chamados anemdmetros de contacto, em que o siste-
ma de engrenagens ligava um interruptor elétrico cada vez que o eixo executava um certo nimero
de rotacbes. O impulso elétrico disparava um relé que fazia movimentar, transversalmente, uma
pena registradora, a qual se deslocava sobre um diagrama de papel, preso na superficie cilindrica
de um tambor rotativo. A pena se apoiava em um eixo rosqueado que também girava, elevando-a
gradualmente. Desse modo, ia sendo registrada uma linha helicoidal, seccionada por um pequeno
traco vertical cada vez que o interruptor era acionado. A esse mecanismo registrador chamava-se
crondgrafo (Fig. VII.6). O nimero de tracos transversais registrados pela pena possibilitava calcu-
lar o "percurso do vento" em um dado intervalo de tempo. Hoje esses instrumentos ja ndo séo
usados. Foram substituidos por equipamentos com saida digital.

Uma das restricBes impostas ao uso dos anemémetros e anemaografos de conchas, con-
vencionais ou digitais, prende-se a inércia. As conchas, precisam que a velocidade do vento atinja
um certo valor minimo para que iniciem o movimento de rotacao. Por outro lado, tendem a manter
a taxa de rotacdo quando, apés uma rajada forte, 0 movimento do ar cessa ou diminui considera-
velmente.
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Fig. VII.6 - Anemdmetro de contacto (esquerda) e crondgrafo (direita).

2.1.3 - AnemOmetros e anemaoégrafos termoelétricos.

Tais instrumentos tém como elemento sensivel uma resisténcia de platina, de tungsténio
etc.. Em alguns modelos o sensor, mantido a temperatura constante, é exposto ao vento. A velo-
cidade do vento € obtida indiretamente, medindo-se a corrente elétrica necessaria para assegurar
a resisténcia uma temperatura constante. Em outros, a corrente elétrica é mantida constante e o
gue se determina é a variagdo da temperatura do sensor, que depende da velocidade do vento.

Tanto em um caso, como no outro, o impulso elétrico oriundo do sensor pode ser eletroni-
camente tratado para fornecer uma saida analégica ou digital, optando-se por um registrador gra-
fico, um mecanismo de impressdo, ou ambos. Esses aparelhos podem ser equipados com circui-
tos especiais que fornecam a velocidade do vento a intervalos regulares (fixados pelo usuario), a
média e as flutuagbes em torno dela etc., gravando essas informacgfes em fita magnética, para
ulterior processamento.

AnemOmetros e anemografos termoelétricos sdo usados para determinagdes precisas da
velocidade do vento, especialmente em locais aonde o deslocamento do ar € pequeno, como no
interior de culturas agricolas, por exemplo. Por possuirem tamanho reduzido, varios deles séo
facilmente instalados num s6 mastro e acoplados a um microprocessador, para medir a variagao
vertical da velocidade do vento (perfil de velocidade).
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2.1.4 - O anemaografo universal.

O anemografo universal € um instrumento mecanico que serve para registrar a direcdo, a
velocidade instantanea e a velocidade média do vento (Fig. VII.7), ainda bastante freqliente nas
estacbes meteoroldgicas convencionais. Possui trés distintos sensores e quatro penas registrado-
ras (duas para a dire¢do, uma para a "distancia percorrida" e a ultima para a velocidade instanta-

Sensor

nea).
<« Sensor
de velocidade
< Sensor
ﬂ de direcao
de rajada

L — 1

glllllllllglllgl
% Z
ﬂf|ﬁ : i

Pressao
+ succgéo

pressao

| ——————=—B

Fig. VIL.7 - Anemdégrafo tipo universal, vendo-se acima 0s sensores e abaixo detalhe do me-
canismo de registro e da boéia do sistema de pressdo-succéo.
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O sensor de direcdo é constituido por uma grimpa conectada a um sistema de alavancas o
gual aciona uma das penas registradoras de direcdo (cada uma atua nas direcbes corresponden-
tes a metade da rosa-dos-ventos, N-E-S e S-W-N). O sensor de velocidade média consiste num
conjunto de trés conchas, dispostas simetricamente, & semelhanca do que ocorre com 0s ane-
mometros totalizadores. A rotacdo das conchas movimenta mecanicamente a terceira pena regis-
tradora, fazendo-a tracar um grafico em zig-zag da "distancia percorrida" pelo vento. O registro
desta ultima pena é cumulativo e a alternancia da linha tracada (em zig-zag) ocorre, nos modelos
mais comuns, a cada intervalo de 10.000 m. Finalmente, o sensor de velocidade instantanea (de-
tector de rajadas) esta representado por um tubo de Pitot (sistema de pressdo succ¢do), o qual
aciona dinamicamente a quarta pena registradora e possibilita verificar a ocorréncia de mudancas
bruscas na velocidade do vento.

Por se tratar de instrumento relativamente grande, ndo é apropriado para determinacgdes a
pequenas alturas do solo e tampouco pode ser usado no estabelecimento de perfis de vento. Sdo
encontrados em estacfes meteoroldgicas convencionais, para registro do vento a 10 m de altura,
cuja velocidade e direcao sdo requeridas aos estudos singticos.

2.1.5 - Anembdmetros sonicos.

Um anemémetro sénico consiste em trés pares emissores-receptores de som, ortogonal-
mente orientados. Cada par € capaz de detectar sutis varia¢cdes entre o instante da emissao e o
da recepcao de sinais sonoros. A velocidade de escoamento do ar é deduzida indiretamente, a
partir das alteracdes que provoca na propagacdo do som. O instrumento pode ser instalado de
maneira que os pares detectores figuem orientados nas direcdes leste-oeste, norte-sul e zénite-
nadir (segundo os eixos X, y e z do referencial local), passando a fornecer diretamente as compo-
nentes zonal (u), meridional (v) e vertical (w) da velocidade do ar.

2.2 - Observacao do vento em niveis elevados da atmosfera.

A forma mais simples de observar o vento em niveis atmosféricos afastados da superficie
€ acompanhar a trajetéria de um baldo que se desloca livremente na atmosfera. O monitoramento
da posi¢éo do baldo pode ser 6tico (baldo-piloto) ou eletronico (radioventossonda).

2.2.1 - Sondagens Oticas.

Um baldo-piloto € um simples baldo de borracha (em geral vermelho ou branco), inflado
com uma certa quantidade de hidrogénio ou hélio e langcado na atmosfera. A razdo de ascenséo
do baldo é teoricamente conhecida (Tabela VII.1). Logo, se for medido seu angulo de elevacao (E)
e seu azimute (A) a intervalos regulares, € possivel estimar sua trajetéria na atmosfera. Esses
angulos sado obtidos, minuto a minuto, com o auxilio de um teodolito 6tico que difere dos conven-
cionais (empregados em levantamentos topograficos) porque a objetiva forma com a ocular um
angulo de 90 °.

A distancia horizontal da projecéo do baldo (L) ao ponto de origem, em um dado minuto t,
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apos o lancamento (t = 0), é calculada através da expressao:
h =L tgE, (VI.2.1)

sendo a altura do baldo (h), determinada a partir da razéo ascensional (Tabela VII.1), varidvel com
o tamanho do baldo e com a densidade do ar. Obtida a distancia ao local de langamento e o azi-
mute, a cada minuto, é possivel tracar a projecao da trajetdria do baldo sobre o plano do horizon-
te: uma poligonal, sob escala, unindo os pontos (po, pP1, P2, P3 €tc.) correspondentes as projecdes
de sua posi¢ao na atmosfera, em minutos sucessivos (to, t3, ty, t3 etc.), sendo t, 0 do lancamento.

TABELA VII.1

ALTURAS (m) CALCULADAS PARA BALOES-PILOTO DE 30 E
DE 100 GRAMAS, NOS PRIMEIROS 20 MINUTOS DA SONDAGEM.

MINUTO  30g 100g MINUTO 30g 100g
1 216 350 11 2070 3300
2 414 670 12 2250 3580
3 612 980 13 2430 3855
4 801 1285 14 2610 4130
5 990 1585 15 2790 4405
6 1170 1880 16 2970 4675
7 1350 2170 17 3170 4945
8 1530 2455 18 3330 5215
9 1710 2740 19 3510 5485

10 1890 3020 20 3690 5755

A velocidade média do vento no nivel (zp), atingido no enésimo minuto apds o langamento,
€ estabelecida dividindo-se a distancia (m) entre os pontos p 1 € p n+1 da poligonal, corres-
pondentes aos minutos t ,_1 et h_1, pelo intervalo de tempo (60 segundos). A diregdo média €
computada transportando-se graficamente a linha que une aqueles pontos (p n—1 € P n+1) Para a
posicdo que representa o local de langamento (po) € medindo-se seu azimute.

Seria possivel determinar a direcdo e a velocidade do vento, mesmo que ndo se soubesse
a razdo de ascensdo do baldo, empregando-se dois teodolitos, separados por uma distancia co-
nhecida, operados simultaneamente.

Por se tratar de um processo 6tico, as sondagens com baldes-piloto ndo podem ser feitas
em dias muito nublados, especialmente se as nuvens presentes forem baixas. Para sondagens
noturnas é necessario prender ao baldo uma pequena lanterna, nem sempre adequadamente vi-
sivel. Esses inconvenientes tornam dificil o uso de baldes-piloto, que praticamente ndo sdo mais
usados.
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2.2.2 - Radioventossondas.

Esse processo consiste na determinacdo da direcédo e da velocidade do vento através das
sucessivas posicdes de uma radiossonda (ver Capitulo 1) em vdo, obtidas eletronicamente. As
radiossondas modernas estdo equipadas com uma unidade GPS (Global Positioning System),
capaz de fornecer, a qualquer instante do v6o, sua posicdo na atmosfera. Os sinais recebidos
pelos sensores séo instantaneamente transmitidos pela radiossonda para a superficie, séo repas-
sadas a um circuito acoplado a um microcomputador que os interpreta.

3. Alguns aspectos da fluidodinamica.
3.1 - Trajetdrias e linhas de corrente.

A caracterizacdo do campo do escoamento do ar é usualmente efetuada analisando o
vento (movimento bidimensional) em diferentes niveis. Os movimentos verticais em qualquer ca-
mada, limitada por dois desses niveis, sdo deduzidos a partir da variacdo do vento em cada uma
delas. Por exemplo: pode-se inferir que em um centro de baixa pressdo o movimento do ar € as-
cendente, apenas observando que o vento é convergente a superficie (nivel inferior) e divergente
mais acima.

H& duas maneiras distintas de se estudar o movimento de um fluido isto é, de definir um
campo de escoamento:

- 0 método euleriano, que considera a velocidade de diferentes particulas do fluido, simulta-
neamente, em um determinado instante; e

- 0 método lagrangeano, que acompanha o movimento de particulas especificas desse flui-
do com o tempo.

O método euleriano fornece uma viséo instantdnea, puramente sinética, do escoamento.
Isto € obtido tragando-se linhas tangentes a velocidade observada simultaneamente em diferentes
pontos do escoamento, denominadas linhas de corrente. A evolucdo temporal do escoamento é
estudada pela disposicao dessas linhas em instantes sucessivos.

No outro método, determinam-se linhas das quais o vetor velocidade das particulas, ao
longo do tempo, é tangente. A abordagem lagrangeana exige que a trajetdria de determinadas
particulas do fluido seja conhecida, o que é dificil de se obter em se tratando da atmosfera.

Em resumo, o método euleriano corresponde a uma visao instanténea (conceito sinotico)
do movimento de vérias particulas, enquanto que o método lagrangeano permite visualizar as su-
cessivas posices de uma mesma particula (conceito substantivo) ao longo do tempo. E claro que
as linhas de corrente s6 coincidem com as trajetorias no caso particular do escoamento ser uni-
forme.

Embora os dois métodos conduzam aos mesmos resultados, em Meteorologia adota-se
(no estudo do movimento da atmosfera) a andlise das linhas de corrente, que sdo mais faceis de
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obter. Note-se que as cartas meteorologicas sdo elaboradas a partir de informacfes coletadas
simultaneamente (abordagem sinética, tipicamente euleriana) em diferentes pontos da atmosfera.
Seria praticamente impossivel empregar a abordagem lagrangeana, por ser muito complicado
monitorar 0 movimento de particulas individualizadas de ar atmosférico.

3.2 - Diferencial total.

Imagine-se que um certo volume substantivo de um fluido possui, em um determinado
instante (t,), uma propriedade fisica qualquer (H), varidvel com o tempo: a temperatura (T), por
exemplo. Uma variagdo temporal da temperatura do fluido poderia ocorrer de duas maneiras dis-
tintas:

- como conseqliéncia da absor¢édo ou da emisséo de calor, experimentada simultaneamente
pelo volume substantivo do fluido e pelo meio circundante, em equilibrio térmico com ele;
ou,

- em decorréncia de um deslocamento do volume substantivo do fluido, atravessando um
meio onde a temperatura variasse com a posi¢ao (existéncia de um gradiente térmico);

Na primeira hipétese as coordenadas de posi¢do do volume substantivo do fluido (X, Yo € Z,) ndo
sofrem alteracdo alguma e a variacdo da temperatura com o tempo é dita local. Se ¢ T/d t traduzir
a mudanca por unidade de tempo (taxa), entdo, apés um intervalo At, a variacao local da tempe-
ratura sera:

AT = (@ T/ 1) At. N0

Na segunda alternativa o volume substantivo do fluido, animado de uma velocidade V, passaria as
coordenadas X,+dXx, y,+dy e z,+dz, em um dado intervalo de tempo (At), experimentando uma
variacdo progressiva de T por influéncia do deslocamento. A alteracdo na temperatura, causada
exclusivamente pelo fato do volume substantivo ter se movido, é:

ATy = (0 T/0 x)dx + (0 T/0 y)dy + (0 T/o z)dz (D))
onde (0 T/0 x), (0 T/oy) e (0 T/o z) representam incrementos da temperatura por unidade de com-
primento ao longo dos eixos x, y e z, respectivamente. Cada incremento pode ser positivo, nulo ou

negativo.

E claro que a variacéo total da temperatura com o tempo (AT), experimentada pelo volume
substantivo do fluido, eqlivale & soma das duas contribuigcbes (AT = AT, + ATy), ou seja:

AT = (0 Tlot) At + (0 T/o x)dx + (0 T/o y)dy + (0 T/0 z)dz.
Dividindo essa expressao por At, tem-se:
ATIAt =0 T/ot + (0 T/o x)(dx/At) + (0 T/0 y)(dy/At) + (0 T/0 z)(dz/At)

e no limite, quando At tende a zero,
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dT/dt = 0 T/a t + (8 T/o x)(dx/dt) + (0 T/d y)(dy/dt) + (8 T/d z)(dz/dt).

Finalmente, lembrando que dx/dt, dy/dt e dz/dt sdo, respectivamente, as componentes u, v
e w do vetor velocidade:

dT/dt = 8 T/o t + u(@ T/dx) + V(8 T/a y) + w(d T/d 2). (VI1.3.1)

Escrita na forma vetorial tem-se:

dT/dt=0T/ot + V.V T. (VI1.3.2)

Essa expressdo é bastante geral pois, como se disse inicialmente, T poderia representar
uma outra propriedade fisica qualquer. Efetivamente d /dt € um operador (diferencial total):

d/idt=06 /ot + V.V (VI11.3.3)

€ mostra que a variacdo temporal total de uma determinada propriedade do fluido resulta de duas
contribuic@es distintas: uma puramente local (0 /0 t) e outra decorrente do transporte (V.V).

Holton (1979) oferece um interessante exemplo que torna bastante claros os conceitos
aqui expostos. Imagine-se que a pressao atmosférica ao nivel médio do mar decres¢a 3mb/180
km em direcéo a leste e que um navio, movendo-se para leste a 10 km/h, verifica uma mudanca
na pressao de -1mb/3h. Qual seria a variagdo de pressao observada em uma ilha junto da qual o
navio esta passando ?

Tomando-se x orientado para leste, como habitualmente, a variacéo local da presséo (p)
observada na ilha seria:

o plot=dp/ldt—u o plox
0 p/o t = =1mb/3h — (10km/h)( —3mb/180km) = —1mb/6h

exatamente a metade do valor observado a bordo. Note-se que 6 p/d t indica a tendéncia baromé-
trica registrada no navio, deslocando-se com uma velocidade u.

3.3 - Equacao da continuidade.

A relacdo funcional que exprime o principio da conservacdo da massa, sob o ponto de
vista da Fisica Classica, é a equacao da continuidade. Para demonstra-la considere-se um para-
lelepipedo de controle (imovel), de volume unitario, com arestas indeformaveis (Ax, Ay e Az) ori-
entadas segundo os eixos do referencial local (Fig. VII.8). Através de suas paredes imaginarias

escoa um fluido com velocidade (tridimensional) V.

Se (p u) AyAz designar o fluxo de massa que penetra na face oeste do paralelepipedo e o
(pu)/o x indicar a variacdo do fluxo por unidade de comprimento na direcéo de x, entdo o fluxo na
face leste, saindo do paralelepipedo, sera {pu + [0(pu)/oX] AX }JAyAz (desprezando termos de se
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gunda ordem). A variacdo do fluxo de massa, decorrente da componente zonal do escoamento, é
dada pela diferenca:

f x = puAyAz—{pu + [0(pu)/ OX]AX }AyAz

f« = {~ d(pu)/ OX}AXAYyAZ.

0
Az pu +a—x(f>U)Ax
pu—"—""> —>
Ay
A X

Fig. VII.8 - Componente zonal do fluxo de massa imediatamente antes [(pu)AyAz] e depois
[pu + {0 (pu)/ © X} AxAyAz] de atravessar um paralelepipedo de controle, orienta-
do segundo os eixos do referencial local.

As componentes meridional e vertical, obtém-se de modo analogo:
fy={-d(pVv)/ oy}AxAyAz,

f ;= {~ do(pw)/ 6z}AXAyAz.

N&o existindo fontes nem sumidouros de massa no interior daquele paralelepipedo de
controle, a variagdo local da densidade (dp/ot) somente poderé ser explicada por uma altera¢éo no
fluxo (transporte) de massa. Como o volume (AXAyAz) é unitario, depreende-se que:

oplot=—0d(pu) dx—d(pv) oy — o(pw)/ 0 z, (VII.3.4)
ou, introduzindo o operador gradiente,
dplot+V.(p V)=0. (VI1.3.5)

Esta condicdo, conhecida como equacao da continuidade, mostra que qualquer alteracao
na taxa de acumulacdo de massa (0 p/o t) devera corresponder a uma variacdo entre o fluxo de
entrada e o de saida ou seja, a um transporte (adveccdo) de massa. A equacdo da continuidade,

em outras palavras, traduz o principio da conservacao da massa.

Em se tratando de fluidos incompressiveis, ou que atuem como incompressiveis sob de-
terminadas condi¢bes, o escoamento € caracterizado por:
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V.V = o. (VI1.3.6)

O produto escalar V.V é denominado divergéncia da velocidade. Em termos bidimensio-
nais, isto significa que:

V.V,=(@ulox)+(@vioy)=0 (VI1.3.7)

4. A camada-limite planetéaria.

Na atmosfera ndo sdo encontrados limites fisicos de qualquer espécie. Apenas determina-
das camadas podem apresentar certas propriedades de uma maneira mais acentuada que outras.
No entanto a variacdo entre elas é sempre gradual. Quando se leva em conta o efeito que a su-
perficie terrestre provoca no movimento do ar, costuma-se dividir a atmosfera em duas regifes:

- a camada-limite planetaria, justaposta a superficie terrestre, cuja rugosidade natural (pro-
vocando atrito) afeta profundamente o escoamento do ar;

- e a atmosfera livre, mais acima, onde se admite que o escoamento ndo sofre a influéncia
direta da presenca da superficie (escoamento sem atrito).

Essa discriminacdo € empirica, ja que a influéncia da rugosidade natural da superficie da Terra
sobre o ar em movimento, diminui progressivamente com a altura e, portanto, ndo s6 nao pode
existir uma separacdo nitida entre essas camadas, como, ainda, a espessura da primeira vai de-
pender do grau de aspereza da superficie subjacente e da prépria velocidade do ar que sobre ela
escoa.

Além da influéncia do atrito, deve-se adicionar o efeito gerado pelo agquecimento do ar em
contacto com a superficie, o qual desencadeia movimentos convectivos, complicando bastante o
campo do escoamento do ar proximo a superficie. Nessa camada, o efeito da aceleracéo de Cori-
olis é insignificante, quando comparado aquele decorrente do atrito.

Visando a facilitar o estudo dos mudltiplos efeitos envolvidos, a camada-limite planetaria é
normalmente dividida em trés subcamadas: a subcamada laminar, a camada-limite superficial e a
camada de Ekman. A andlise tedrica do movimento do ar nessas camadas € objeto de estudos
mais avancados que fogem ao objetivo deste texto. A seguir serdo tecidos apenas alguns breves
comentarios.

4.1 - A subcamada laminar.

Quando se estuda o movimento de fluidos em contacto com superficies planas, costuma-
se admitir a existéncia de uma delgada camada (com, no maximo, poucos milimetros de espessu-
ra), onde o escoamento € lento e tipicamente laminar (ndo ha turbuléncia alguma). Essa zona é
referida como subcamada laminar e sua presencga é observavel sobre superficies lisas, em condi-
¢bes de vento muito fraco. O perfil do vento sob regime de escoamento laminar serd abordado
adiante (t6pico 5.1).
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4.2 - A camada-limite superficial.

Na camada-limite superficial o vento é fortemente influenciado pelo gradiente de pressao e
pela presenca da superficie terrestre.

Mesmo sob condi¢cdes de vento muito forte, a espessura da camada-limite superficial ndo
excede aos 150 m. Nela as componentes da velocidade do ar, em cada nivel, apresentam inten-
sas flutuagBes em todas as escalas temporais (segundos, minutos etc.) e espaciais (cm, m etc.).
Tais flutuagdes, como ja mencionado, estdo associadas a presenca de turbilhdes (vortices) que
caracterizam o estado de agitacdo (turbuléncia) do ar. O movimento turbulento é muito eficiente
em difundir vapor d'agua, calor, poluentes etc., pois denuncia um processo de constante mistura,
advindo dai o interesse em estudar profundamente as caracteristicas dessa camada. Na realidade
seu estudo deu origem a uma area muito especializada: a Micrometeorologia.

A turbuléncia que se verifica na camada-limite superficial, identificada pela acentuada os-
cilacdo da velocidade do vento em cada nivel (Fig. VII.1), resulta da acdo combinada de duas
contribuicbes: da agitacdo mecanica do ar e da conveccdo. A agitacdo mecanica advém do atrito
do ar com a superficie, aumenta com a velocidade do vento e é normalmente referida como tur-
buléncia mecanica. A conveccéo, conseqiiéncia do aquecimento do ar em contacto com a superfi-
cie subjacente, origina correntes ascendentes (quentes) e subsidentes (frias). O efeito do aqueci-
mento tem um ciclo diario, relacionado com o suprimento energético de origem solar.

Proximo da superficie terrestre predomina a turbuléncia mecéanica. Progressivamente, po-
rém, & medida que a altura aumenta, a convecg¢ao torna-se a principal causa da turbuléncia. Na
camada-limite superficial, por conseguinte, a estrutura do vento é condicionada pela natureza da
superficie e pelo gradiente vertical de temperatura do ar (Sutton, 1953).

4.3 - A camada de Ekman.

Situada acima da camada-limite superficial, a camada de Ekman corresponde a uma zona
de transicéo entre a porcao inferior (turbulenta) e a atmosfera livre. Seu limi-  te superior, sobre
0 oceano, quase sempre, oscila entre 500 e 1000 m de altura; sobre o continente, em situacfes
de vento muito forte e dependendo da topografia, pode alcancar 3000 m.

Na camada de Ekman, o efeito do atrito € menor e ndo se podem desprezar as influéncias
da aceleracao de Coriolis (exceto préximo ao equador), do gradiente de pressédo e tampouco da
conveccdo. O vento aumenta de velocidade com a altura e muda gradualmente de direcdo, de
modo que sua projecdo, eventualmente, tende a assumir 0 aspecto de uma espiral (espiral de
Ekman).

5. Movimento do ar na subcamada laminar.

Para compreender como varia a velocidade de escoamento do ar na subcamada laminar,
imaginem-se duas placas paralelas, perfeitamente lisas e planas, separadas por uma distancia
vertical z = Z e imersas em um fluido, em absoluto repouso em relacéo ao observador. Colocando-
se a placa superior em movimento, com uma velocidade u; = U, mas mantendo-se a placa inferior
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em repouso, sera observada, no perfil do fluido, uma variagdo de velocidade com a altura (Fig.
VII.9). De fato, uma fina camada do fluido, situada junto a placa superior, ira deslocar-se com a
mesma velocidade (U) desta, mas a camada inferior do fluido, justaposta a placa imével, tera ve-
locidade nula. Assumindo-se que a velocidade (uz) do fluido varia linearmente com a altura (z),
entéo, para qualquer ponto localizado entre as placas:

PLACA

N © "

Fig. VI.9 - Escoamento laminar de um fluido provocado pelo deslocamento da placa superior
em relagdo a inferior (fixa). Notar a variacdo da velocidade (uz) com a altura (z).

uz/U = z/Z.
Como U e Z sao constantes,
duz/dz (U/Z) = constante. (VI.5.1)

Para manter a placa superior em movimento, é necessario aplicar-lhe uma forca tangencial
(F), proporcional a U/Z. Essa for¢ca, quando expressa por unidade de area da placa é chamada
tensdo de cisalhamento (tx). Sendo p o fator de proporcionalidade, normalmente designado por
coeficiente de viscosidade dindmica molecular do fluido, vem:

Tx = w(U/Z) = p(duz/dz). (VI1.5.2)

O indice (x) indica que a tensdo de cisalhamento estd sendo medida na direcdo do escoa-
mento, que arbitrariamente se estabeleceu como sendo x. O coeficiente de viscosidade dinamica
molecular é normalmente expresso em poise (dyn cm s). Sob temperaturas de 0, 20 e 40 °C os
valores de u para o ar sdo, respectivamente, 1,71x10, 1,81x10* e 1,90x10™ dyn cm? s (Sutton,
1953).

A progressiva redugdo da velocidade (u;) para baixo indica que a forga aplicada a placa

superior vai continuamente se dissipando. Esse efeito € atribuido ao atrito molecular (viscosida-
de). A forca atuante em cada camada do fluido (e, portanto, a tensédo de cisalhamento) diminui
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com a altura. A variagdo da tensdo de cisalhamento (tx) com a altura (z) € obtida derivando a
equacdao anterior (VI1.5.2) que conduz a:

dt x /dz = d(u(duz/dz))/dz.

Normalmente essa variagao € expressa por unidade de massa, o que se consegue dividin-
do ambos os membros pela densidade. Portanto:

(1/p) dtx/dz = (1/p) d ((duz/dz))/ dz (VIL.5.3)
e, no caso especifico em que a viscosidade dinamica nao varia com a altura,
(1/p) dux/dz = (wp) d?uz/ dz? = v d?u,/ dz>. (VI1.5.4)
Ao parametro v = p/p chama-se coeficiente de viscosidade cinematica (cm® s™) do fluido.

Como se observa, a variacdo da velocidade do vento com a altura na sublimada laminar é
devida tipicamente as forcas moleculares. O atrito oferecido pela superficie ao movimento do ar
equivale a uma forca atuando no sentido contrario ao do escoamento.

6. O vento na camada-limite superficial.

Determinadas investigacdes micrometeorolégicas e agrometeoroldgicas procuram quantifi-
car a difusé@o vertical de propriedades fisicas do ar (especificamente de massa, de calor e de
gquantidade de movimento), tornando-se necessario estabelecer perfis de velocidade do vento, isto
€: conhecer a variacdo da velocidade do vento com a altura, na camada atmosférica justaposta a
superficie-fonte, que pode estar representada por um espelho d'agua, pelo solo, pelas copas da
vegetacao etc..

E evidente que a dispersdo de massa (poluentes, vapor d'agua etc.) ou de calor na at-
mosfera, por exemplo, sera tanto mais rapida quanto maior a turbuléncia do ar que se encontra
em contacto com a fonte dessas propriedades. O conceito de turbuléncia estd muito associado ao
de eficiéncia de mistura. A importancia de se conhecer a variacdo da velocidade do vento com a
altura reside no fato de que, quanto maior for o gradiente vertical de velocidade do ar, mais inten-
sa sera a turbuléncia.

Neste topico sera empregado o simbolo u; para designar a velocidade do vento (compo-
nente horizontal do movimento), independente de sua direcdo. Assim, o gradiente vertical de velo-
cidade do vento serd indicado por 0 uz/o z.

Quando se constréem curvas da velocidade média do vento (referente a um intervalo de
tempo pequeno) em fungcédo da altura, sem levar em conta a direcdo do escoamento, obtém-se
perfis semelhantes ao indicado na Fig. VII.10. A andlise dessas curvas indica que a velocidade
média do vento (uz) aumenta com a altura (z); rapidamente junto a superficie e mais lentamente a
medida que z cresce. Isso significa que o gradiente vertical da velocidade média do vento (0 uz/o
z) diminui com a altura. O mesmo perfil pode ser desenhado usando-se um papel monolog (y = In
Z, X = Uz), gerando uma reta (Fig. VI1.10). Analisando esse perfil constata-se que, a partir de uma
certa altura acima do solo,
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ouzlo(Inz)=A (VI.6.1)

em que A é uma constante (especifica de cada perfil) com dimensbes de velocidade. Tendo-se
em conta o significado da diferencial da fungdo logaritmo, a expressao anterior assume a seguinte
forma:

ouzloz=Alz. (VI1.6.2)
Integrando-se a equacgéo VII.6.1, encontra-se:
uz = Aln(z/z,) (V11.6.3)

O parametro z, é positivo (z, > 0) e representa a altura abaixo da qual a velocidade do
vento € nula (Tohn, 1975). Geometricamente, exprime a ordenada do ponto de intersecdo entre a
reta 0 uz/d (In z) e o eixo vertical (y = In z), conforme se observa na Fig. VII.10.

Fisicamente, z, traduz a rugosidade aerodinamica da superficie subjacente ao vento sendo
designado como "comprimento da rugosidade”, ou "parametro de rugosidade" e, em geral, possui,
uma ordem de magnitude menor que a da altura real da rugosidade da superficie (Priestley,
1959). Para vegetacao rasteira, z, praticamente equivale a rugosidade natural mas, quando séo
realizados testes usando espécies de maior porte, tornam-se necessarios ajustes, ja que as plan-
tas normalmente se vergam, acomodando-se a velocidade do vento, o que altera z,.

O perfil do vento sugere a existéncia de uma for¢a de arraste, atuando sobre a superficie.
Quando essa forca é expressa por unidade de area, recebe o nome de pressao de cisalhamento.
O que se verifica na escala turbulenta é fisicamente semelhante ao que ocorre em escala mole-
cular, apenas os coeficientes envolvidos sdo muitas vezes maiores. Sendo L o comprimento, T o
tempo e M a massa, as dimensdes de pressao (for¢a por area) sdo equivalentes a:

MLT /L% = MLT— 1/(L *T) = (M/L®) (L%/T?).

Essa relacdo revela que a pressao de cisalhamento exprime o fluxo vertical de quantidade de mo-
vimento (produto da massa pela velocidade, por unidade de area e de tempo).

O arraste do vento sobre a superficie causa, por conseguinte, o transporte vertical de
guantidade de movimento do ar para a superficie. A relacdo anterior revela, ainda, que o fluxo
vertical de quantidade de movimento (t) tem dimensfes equivalentes as do produto da massa
especifica pelo quadrado da velocidade. Essa concluséo possibilita escrever:

T=p U*?

ou
U* = (t/ p)*2 (VIL.6.4)

onde p designa a densidade do ar e U* € um parametro, conhecido como velocidade de fricgéo
(porque tem dimens8es de velocidade). A velocidade de friccdo esta relacionada com a rapidez
com que se processa a transferéncia de quantidade de movimento para a superficie. Como con-
sequéncia, U* também é uma grandeza profundamente relacionada a eficiéncia com que se pro-
cessa a difusdo vertical turbulenta de propriedades fisicas (calor, vapor d'dgua, poluentes etc.)
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geradas na interface superficie-atmosfera (Montheith, 1975). Em resumo, quanto maior a transfe-
réncia de quantidade de movimento da atmosfera para a superficie, maior a transferéncia vertical
turbulenta de calor e massa.

Z A | |n (Z) A Z A
YAIVA
.// In () ;\\/\ NA
0 > > A A r\A >
u(z) 0 u(z) %o u(;)

Fig. VII.10 - Perfil de velocidade (uz) do vento sobre superficie ndo vegetada (com escala
vertical linear a esquerda e logaritmica no centro). A direita o perfil com vegeta-
¢do de altura h.

6.1 - Superficies ndo vegetadas.

O estudo da turbuléncia ndo é simples. Exige a adocao de hipGteses restritivas que permi-
tam a elaboracdo de modelos capazes de gerar alguma informacéao util. Dentre as muitas hipéte-
ses normalmente assumidas admite-se que a velocidade de friccdo (U*) é proporcional a cons-
tante (A) que aparece na equacdo VII.6.1 (Sutton, 1953):

U* = A/k. (VI1.6.5)

O fator de proporcionalidade k = 0,41 é obtido experimentalmente e se chama constante
de Karman (Rose, 1966). Essa hipotese, porém, sé é rigorosamente valida quando a atmosfera se
encontra em equilibrio neutro (Rosemberg, 1974). Nas situacdes em que tal equilibrio acontecer,
deduz-se, a partir da equagédo VII.6.3, que:

uz = (U*/K) In(z/z,), (VI1.6.6)
ou, introduzindo a relacéo VII.6.4,
uz = (1/k) (1/p)“? In(z/z,). (VIL6.7)
O perfil de vento descrito pela equacao anterior (Fig. VII. 10) é valido para superficies sem

vegetacdo e quando a atmosfera se encontra em equilibrio neutro (Capitulo VI), o que € muito raro
na pratica. Alguns valores de z, e U* figuram na Tabela VII.2.
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TABELA VII.2

VALORES TIPICOS DE d, z, E U* PARA GRAMINEAS, OBTIDOS
SOB VELOCIDADE DO VENTO DE 5m S'l', MEDIDAA2m
DE ALTURA, EM CONDICOES DE EQUILIBRIO NEUTRO .

Altura d Zo U«
cm cm cm cm st
la3 0 0,5 33
10 0 2,3 45
30 0 5,0 55
50 0 9,0 63
60a 70 30 3,0 50

FONTE: Sutton (1953).

6.2 - Superficies vegetadas.

Em areas recobertas por vegetacao uniforme com altura h, a superficie aerodindmica efeti-
va nao coincide com a interface solo-atmosfera, mas se situa a uma certa altura (d) em relagéo ao
solo. Essa altura é conhecida como deslocamento do nivel zero (0 < d < h), porque € a partir dela
que a velocidade do vento se torna diferente de zero. Fisicamente, esse novo parametro traduz a
altura (acima de z,) até onde n&o ha vento. Seu valor depende da espécie vegetal presente (porte,
densidade da folhagem, geometria da copa etc.), bem como da prépria velocidade do vento mais
acima.

A substituicdo de z por z — d, na equacéao precedente, possibilita aperfeicoa-la, resultando,
paraz>dez,>0:

Uz = (LK) (1/p)*2 In{(z — d)/z}. (VI1.6.8)

Analogamente, quando se leva em conta o deslocamento do nivel zero (d), a equacédo
VII.6.6 pode ser colocada sob a forma:

uz = A In{(z — d)/zo). (VI1.6.9)

Diferenciando-a, vé-se que o gradiente vertical da velocidade do vento € inversamente proporcio-
nal a z — d. Por outro lado, se o perfil vertical de velocidade, descrito pela equacéo VII.6.9, for
plotado sobre um diagrama monolog {y = In(z — d), x = u}, torna-se evidente que, para trés obser-
vacoes simultaneas (uy, Uy, Ug):

(U1 — uz)/(us — ug) = {In(z1 — d)-In(z, —d)}/{In(z, —d)—In(z5 — d)}.

Quando nao é possivel dispor de valores experimentais dos parametros z, e d, costuma-se
recorrer a formulas obtidas empiricamente. G. Szeicz e outros colaboradores, em 1969, efetuando
uma série de estudos relacionando z, com a altura da vegetacao (h), sugeriram a seguinte férmula
(Rosemberg, 1974):
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In z,=0,997 In h — 0,883 (VI11.6.10)

com h e z, em cm, vélida para uma densidade de folhagem entre 3 e 5 m? de area foliar por metro
cubico. G. Stanhill, também em 1969, efetuando experimentos com plantas de alturas (h) compre-
endidas entre 20 e 200 cm, ajustou a seguinte formula para estimar d (Montheith, 1975):

Ind =0,979 In h — 0,154, (VI1.6.11)

(com h e d em cm). Argumenta o Ultimo autor, porém, que os valores de d possuem uma flutuagéo
tdo elevada que ndo tem sentido usar constantes com tamanha precisdo e sugere que, na pratica,
adote-se:

d=0,63h. (VI1.6.12)

6.3 - Quebra-ventos.

Exposicdo frequente a ventos de velocidade acentuada geralmente causa danos a folha-
gem (fratura do limbo), provoca deformacdo e ressecamento das demais partes aéreas mais ten-
ras da vegetacdo, acarreta aumento da erosdo edlica e traz desconforto para animais e pessoas.
Em certas situacdes, para minimizar tais efeitos indesejaveis, sdo empregados quebra-ventos, isto
é: anteparos destinados a reduzir a velocidade do vento.

Sob a ¢ética dos arquitetos, um quebra-vento pode constituir-se em um simples muro, cerca
ou painel, construido de diferentes materiais, possuindo ou nédo elementos vazados, visando a
protecdo de um ambiente contra o efeito resultante de ventos fortes.

Em campos cultivados, porém, normalmente sdo usados renques de vegetacdo, quase
sempre formados por diversas fileiras de plantas bem préximas. Nas fileiras do centro estdo as
espécies de maior porte, ladeadas pelas mais baixas.

A eficiéncia de um renque de vegetacao em reduzir a velocidade do vento depende de sua
orientacdo, de sua altura e de sua permeabilidade ao fluxo do ar. Para maximizar o efeito redutor
da velocidade do ar, os quebra-ventos devem estar dispostos ortogonalmente a dire¢cado do vento
mais freqiientemente observada (vento dominante), ou a direcdo média dos ventos que possuem
maior velocidade. A primeira alternativa é adotada quando o vento local é constantemente forte
(velocidade elevada); a segunda quando as maiores velocidades estdo associadas a ventos sazo-
nais que sopram em uma dire¢ao especifica, mais ou menos bem definida.

Quanto maior for a altura de um anteparo, mais larga serd sua faixa de atuacgédo, tanto a
barlavento, quanto a sotavento. Para uma dada velocidade de escoamento do ar, ha uma relagao
entre a altura do quebra-vento e a largura de sua faixa de influéncia (Fig. VII.11), a qual depende,
ainda, de sua permeabilidade ao escoamento do ar.

Para fins agricolas ndo sdo recomendados quebra-ventos muito densos. Nesse caso é
preferivel adotar plantas cuja folhagem deixe atravessar a maior parte do ar que flui pr6ximo a
superficie, exatamente onde a velocidade do vento € menor. Esse cuidado visa a evitar a forma
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¢ao de turbilhdes que tendem a produzir correntes de ar em sentido oposto ao vento e que aca-
bam por reduzir a largura da faixa de influéncia do quebra-vento (Fig. VII.11).
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Fig. VII.11 - Circulagéo do ar nas vizinhancas de um quebra-vento denso (acima) e arejado
(abaixo), segundo Rosemberg (1975). Os esbocgos das curvas de reducédo por-
centual da velocidade do vento, a diferentes alturas, sdo indicados ao lado. A
escala horizontal esta expressa em funcéo da altura (h) do quebra-vento.

Os quebra-ventos menos densos sdo mais eficientes. O ideal € que a concentracao da
folnagem va aumentando progressivamente com a altura, até um certo limite. Experimentos tém
demonstrado que um quebra-vento muito denso interfere em uma faixa que se estende até 10 a
15 vezes sua propria altura; quando a "porosidade” é aumentada em 50%, essa faixa passa a ser
de 20 a 25 vezes a altura (Rosemberg, 1974). Isso da uma idéia do espacamento a ser usado
entre quebra-ventos, quando varios deles sdo necessarios.

Um quebra-vento destinado a agricultura ndo deve ter extensdo muito pequena, nem apre-
sentar falhas (partes sem vegetacgdo), ja que, tanto nas extremidades como nas falhas, o efeito
pode ser inverso: o ar tende a convergir para elas e a velocidade do vento termina aumentando. A
reducdo da velocidade do ar atinge o maximo a sotavento e ocorre a uma distancia ndo muito
afastada do eixo do quebra-vento.

Os autores normalmente concordam que a presenca do quebra-vento tende a diminuir a
transferéncia de vapor d'agua para a atmosfera, quando a umidade do solo esta pr6xima a capa
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cidade de campo (situacdo em que a evapotranspiracao geralmente aumenta com a velocidade do
vento). Esse efeito torna-se pequeno e tende a desaparecer a medida que a umidade do solo di-
minui. No entanto, a reducéo excessiva da velocidade do vento pode acarretar aguecimento da
area cultivada e aumentar a evapotranspiracdo. O sombreamento causado pelas arvores tem
efeito inverso.

7. Equacéo geral do movimento da atmosfera.

O movimento do ar esta condicionado pela resultante de todas as forcas, reais e inerciais,
que atuam sobre ele. As forcas reais (que independem do referencial usado) sdo aquelas decor-
rentes do gradiente de presséo (Capitulo Ill), da atrag@o gravitacional (Capitulo I), do atrito ofere-
cido pela superficie terrestre e da viscosidade do préprio ar. As forcas puramente inerciais sao as
aceleracdes de Coriolis e centrifuga, que surgem face ao movimento de rotacao da Terra (Capi-
tulo I). Todas elas sdo expressas por unidade de massa do ar, possuindo dimensdes de acelera-
¢ao.

A equacdo geral do movimento da atmosfera € a relagéo funcional entre as varias acelera-
¢Oes envolvidas. Mostrou-se no Capitulo | (equagédo 1.11.3) que:

dV /dt=dVpdt-2Q AV -Q Q" T)
Como se viu:
dV/dt representa a aceleracao observada a partir de qualquer referencial solidario a Terra;

dV u/dt traduz a aceleracéo resultante de todas as forcas reais que agem sobre a unidade
de massa do corpo e sdo independentes do referencial usado;

dc=-2 Q" V constitui a aceleracio de Coriolis; e, finalmente,
-Q (f) A T) é a aceleracao centrifuga, que atua no sentido radial.

Evidentemente, o primeiro termo da direita representa o somatério da for¢a do gradiente de pres-
sdo [ F, = - (1/p)Vp ], estabelecida no Capitulo Ill; com a for¢a gravitacional (-§*), estudada no
Capitulo I; e com as forcas decorrentes dos efeitos do atrito (F,) e da viscosidade (Fy). Substitu-

indo-as na expressao acima, a equacao geral do movimento da atmosfera passa a forma seguin-
te:

dVidt= Fy=— (Up)Vp —G* +Fa+Fy =2 Q AV -Q A (Q 1 T) (VI1.7.1)

Esta é a equacdo geral do movimento da atmosfera, cuja integracdo no, teoricamente,
permitiria estabelecer a evolugcédo temporal do movimento do ar em cada ponto (previsdo), conhe-
cidas as condicdes iniciais e de contorno.

O primeiro problema que surge, ao se tentar resolver a equacdo geral do movimento da
atmosfera, porém, é nédo serem conhecidas funcdes que exprimam matematicamente a real influ
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éncia do atrito e da viscosidade na velocidade do ar. Isso explica toda a formulacdo teérica envol-
vida no estudo do vento na camada-limite superficial. A Gnica alternativa € admitir que a viscosi-
dade do ar, por ser bastante pequena, causa efeitos muito menores que os representados pelos

demais termos (IEV ~ 0) e, ainda, restringir sua aplicabilidade a regido da atmosfera onde é reco-

nhecidamente insignificante a influéncia do atrito com a superficie terrestre (F ~ 0), ou seja: usa-
la apenas na atmosfera livre.

Introduzindo essas hipéteses restritivas, 0 movimento do ar na atmosfera livre € aproxima-
damente descrito pela seguinte equagao:

dVidt=—(Lp)Vp-G*-2Q AV -Q A Q" T)

Observando essa expressdo verifica-se que a resultante das aceleracbes gravitacio-
nal (-g*) e centrifuga {—~ Q ~ (€2 ~ T )} é a aceleragéo da gravidade (§), conforme j& demonstra-
do (equacdo 1.10.5). Assim sendo:

dV/idt=—(1/p)Vp-G -2Q " V. (VII.7.2)

Levando-se em conta as equacdes I11.6.4, 111.6.5, 111.6.6 e 1.11.20, as componentes zonal,
meridional e vertical séo, respectivamente:

du/dti =— (Up)@p/ox) i +fv i (VI1.7.3)
dvidt j =—(Up)@ploy) j —fu | (VI1.7.4)
dw/dt k=— gk — (1/p)(@ p/d 2) k (VII.7.5)

em que f = 2Q sen¢ é o parametro de Coriolis e p a densidade do ar.

Como ja mencionado, a ordem de grandeza da componente vertical da velocidade do ar
(10 cm s™) é bastante menor que a da horizontal (10 m s), exceto em situacdes perturbadas,
com intensa conveccao. Neste caso, o estudo do movimento vertical é feito separadamente. Na
situacdo mais geral (atmosfera ndo perturbada), porém, assume-se que a velocidade vertical é
desprezivel quando comparada ao vento. Isso implica a solu¢cdo do equilibrio hidrostatico, como
se pode ver fazendo w = 0 em VII.7.5. Por outro lado, as duas primeiras equacdes podem ser reu-
nidas em uma Unica expressédo, que descreve a variagdo da velocidade horizontal do escoamento

do ar (V) com o tempo:

dV,/dt=—(1p) Vap+f(vj—ui) (VII.7.6)
ou
dVz/dt=—(1p) Vzp—k " f V. (VII7.7)

O simbolo V7 designa o vento na atmosfera livre, a uma altitude z constante, assumindo o
ar como um fluido sem viscosidade, escoando sem atrito; V; p indica a componente horizontal do
gradiente de presséo, isto €, também medida em uma superficie de nivel (z constante).

A andlise da equacao que descreve o movimento horizontal (bidimensional) do ar na at-
mosfera livre se tornara mais facil quando colocada em coordenadas naturais.
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8. Equacdo do movimento bidimensional em coordenadas naturais.

Sejam T e N, respectivamente, 0s versores tangente e normal a dire¢cdo do movimento de
uma particula de ar que se desloca horizontalmente, animada de uma velocidade V. Por se tra-
tar de um movimento horizontal, o versor kaponta sempre para o zénite da particula; Te N Ihe

sdo perpendiculares, de modo a formar um triedro mével. Seja dS o incremento infinitesimal do
arco descrito pela particula em sua trajetoria e R o correspondente raio de curvatura (Fig. VII.12).

z > 2 >
R R
—» —»
N — N —>
/T /T
y ______________________________ y~ _______________________________
X X

Fig. VII.12 - Componentes tangencial ('T') e normal (N) do movimento horizontal de uma
particula.

Adiante, cada termo da equacéo VII.7.7 sera colocado em coordenadas naturais

Primeiro termo (d V2 /dt).

Como T étangente a V; (Vz=V; T), a aceleracio sera:
dVz/dt=d(Vz T)dt=(dV,/dt) T +Vz (dT/dt). ()
Mas, dS = Rdt e
dT/dt = (dT/dS)/(dS/dt) = (1/R) N (dS/dt) = (1/R) VzN.
Utilizando esse resultado em (i), tem-se:
dV/dt=(dVz/dt) T + (VAR) N (i)

onde {d(V,)/dt} T é a componente da aceleracéo tangente & trajetéria da particula e (V/2/R) N é a
componente normal (com direcdo obviamente radial).
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Seqgundo termo (- (1/p) Vz p).

O gradiente horizontal de pressédo (Vz p ) tera claramente duas componentes, correspon-
dentes as direcbes de e T e N, ou seja:

—1pV,p==1p[oplés T+ dplon N] (iif)

Terceiro termo (- KA f V).

Como a aceleragéo de Coriolis é sempre perpendicular ao vetor velocidade do vento (V)
n&o tem componente ao longo de T e, assim:

—RAvaz—szN (IV)

@V /dt) T + (VAYR) N=—1/p [dplds T+ oplonN]—fV; N

Em coordenadas naturais, portanto, a equac¢ao do movimento (VII.7.7) pode ser expandida
em duas componentes: a normal e a paralela a direcao do escoamento, respectivamente:

(VAIR) N=—1/p (dpldn) N —fVzN; (VI1.8.1)

@V /dt) T =—1/p (8 plds) T. (VI1.8.2)

9. Movimento horizontal: solu¢8es de diagnhdstico.

As expressoes VII.7.7 e VII.8.1 traduzem o movimento horizontal (bidimensional) do ar na
atmosfera livre e sdo equacfes de progndstico, isto é: teoricamente sua integracao permite prever
a velocidade do vento em um determinado instante e ponto da atmosfera, conhecidas as condi-
¢Oes iniciais e de contorno. Infelizmente, a integracdo analitica nao € possivel, por ndo se conhe-
cer a dependéncia das diversas variaveis em relacdo ao tempo. Em que pese essa impossibilida-
de, algumas importantes conclusbes podem ser extraidas delas, quando se assume a hipo6tese do
escoamento do ar ndo ser acelerado (Vz ndo varia com o tempo) durante um certo intervalo de
tempo. Tais conclusdes sdo de diagnostico e significam tornar (dVz /dt) T = 0 em VII.8.2. Nesse
caso particular o movimento do ar se d4 ao longo das is6baras e € descrito pela equacgéo VII.8.1
gue, em modulo:

VIR=—1lp (oplon)—fV, (VI1.9.1)
N&o se pode esquecer, porém, que todos estes termos representam contribui¢cfes radiais.
As possiveis conclusdes advindas da analise da Ultima equacgédo sdo aproximacgdes da rea-

lidade, haja vista que a velocidade do vento (real) varia com o tempo (a aceleragdo nao € nula). A
analise, conduzida a seguir, serve tdo somente para ilustrar que é possivel adquirir informacdes
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praticas importantes, mesmo a partir de hipéteses tao drasticas, como a que acaba de ser feita.
N&o se pretende, porém, penetrar no amago da dindmica da atmosfera, na tentativa de esgotar o
assunto, pois essa abordagem foge ao objetivo de um texto introdutério, como este.

9.1 - Aproximacéo do vento geostroéfico.

Admitindo um local longe do equador, onde a aceleracdo de Coriolis ndo pode ser despre-
zada, a hip6tese mais simples que se pode fazer sobre o campo da presséo na atmosfera livre é
que as isébaras sao retas em uma certa area. 1sso equivale a tornar infinito o raio de curvatura em
VIIL9.1.

Imagine-se uma parcela de ar de massa unitdaria, inicialmente em repouso e que € liberada
em um ponto da atmosfera, sob a acdo de um gradiente horizontal de pressdo constante (Fig.
VI1.13). Imediatamente apos liberada, a parcela iniciaria um movimento, tendendo a deslocar-se
diretamente da alta para a baixa pressdo. Tal tendéncia seria apenas inicial pois, uma vez que
comecasse a se mover, passaria a sofrer a influéncia da aceleracdo de Coriolis, que a desviaria
para a esquerda no Hemisfério Sul (para a direita no Hemisfério Norte). Ao mesmo tempo em que
a parcela ganhasse velocidade, impulsionada pela forga decorrente do gradiente de presséo,
cresceria o efeito da forca defletora de Coriolis (por ser esta proporcional a velocidade da parcela),
aumentando o desvio. Ao final de algum tempo seria atingida uma situacao de equilibrio, em que a
componente horizontal da forca de Coriolis compensaria exatamente a do gradiente de presséao.
Quando isso acontecesse a trajetdria da parcela se tornaria paralela as isobaras.

O movimento do ar, nessas circunstancias é dito geostréfico. A velocidade do vento geos-
tréfico (V4) em coordenadas z, y, z serd, a partir da equacgéo VII.7.7:

~(Up)Vz p = f(kAVy)

ou,

PRESSAO BAIXA PRESSAO BAIXA

L - j

PRESSAO ALTA PRESSAO ALTA

Fig. VII.13 - Deslocamento de uma parcela de ar de massa unitaria, sob a acédo da forca do
gradiente de presséo (Fp) e da forca defletora de Coriolis (Fc) nos Hemisférios
Norte (esquerda) e Sul (direita).
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fVg=—(lp) V2p~ k (VIL9.2)

Face ao produto vetorial verifica-se que, em uma carta de nivel (z constante), o vento ge-
ostrofico é necessariamente perpendicular a dire¢do da componente horizontal do gradiente de
pressao (Vz p), ou seja: flui paralelo as isdbaras! No Hemisfério Sul o pardmetro de Coriolis (f =
2Q) send) € negativo e as pressdes mais altas ficam a esquerda da dire¢cdo do vento; no Hemisfé-
rio Norte (f > 0) ficam a direita (Fig. VI1.13). Pode-se concluir, portanto, que (em cartas meteorol6-
gicas referentes a niveis afastados da superficie terrestre) as isébaras retilineas coincidem com as
linhas de corrente do escoamento geostrdfico.

Por outro lado a equacédo VII.9.1 (fazendo R infinito, o que equivale a tornar as isébaras
retilineas) fica:

—1lp(dplon)=fV, (VI1.9.3)

mostrando que, efetivamente, o vento geostréfico corresponde a uma situacao de equilibrio entre
a forca de Coriolis e a do gradiente de presséo.

A aproximacao geostréfica ndo tem aplicacdo pratica na Regido Tropical, pois f = 2 Q
sen(¢) tende a zero com a latitude. E valida, porém, nas regifes nio tropicais, para se estimar a
velocidade do vento na atmosfera livre, quando se conhecem a diferenca de pressao (Ap) e a
distancia (An) entre isGbaras retilineas consecutivas tracadas sobre uma carta. Nessa situac¢ao o
modulo da velocidade do vento seré:

Vg = (| 1/pf|)(| Ap/an]), (VI1.9.4)

onde o indice (z) serve apenas para lembrar que o gradiente unidirecional de pressao esta sendo
tomado sobre uma carta de altitude constante.

Segundo Holton (1979), a aproximacao geostrofica, nas zonas de médias latitudes, permite
estimar o vento na atmosfera livre com um erro de 10 a 15% apenas. Normalmente é empregada
em areas oceanicas (onde o efeito do atrito com a superficie terrestre € pequeno) usando a confi-
guracdo do campo de pressado ao nivel médio do mar (carta meteorolégica de superficie).

As analises sindticas convencionais relativas a atmosfera livre sédo elaboradas plotando-se
os dados meteorologicos sobre cartas isobaricas (p constante) e nao sobre cartas de nivel (z
constante). Sobre as cartas isobéaricas sdo tracadas as isoipsas isto é, linhas onde a superficie
isobarica possui 0 mesmo geopotencial (®). Como ja se disse (Capitulo Ill), as isoipsas (em me-
tros geopotenciais) representam curvas de nivel (em metros) da superficie isobarica considerada.
Em outras palavras: o movimento do ar na atmosfera livre € analisado a partir da topografia de
superficies isobaricas selecionadas (850 mb, 500 mb etc.). Por esse motivo, € preciso efetuar uma
transformacdo que permita usar o modelo geostréfico quando se dispde do campo do geopotenci-
al () relativo a uma superficie isobéarica (p constante) e ndo do campo barico (p) em superficies
de nivel (z constante), como até agora.

Para obter tal transformacé&o basta lembrar que

—(Up) Vzp == (Up)(@ plox)T —(Up)aploy) ]
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e adotar a condi¢éo de equilibrio hidrostético (0 p = — pg 0z). Resulta, imediatamente, que:
—(Up)Vzp=g{(6z/ox) i+ (@2/0y) |} =gVpz = V,. (V11.9.5)

Aqui V,® traduz o gradiente do geopotencial em uma superficie isobarica. Usando esse resultado,
a equacao VI1.9.3 pode ser escrita de uma outra forma, qual seja:

fVg=gk V,z =-V,0" k. (VI1.9.6)

A expressao anterior revela que, em uma carta isobarica, o vento geostréfico flui paralelo
as isoipsas retilineas, de modo a deixar os valores mais altos do geopotencial a esquerda no He-
misfério Sul (f < 0) e a direita no Hemisfério Norte (f > 0). Logo, em uma carta isobarica, as iso-
ipsas representam linhas de corrente do escoamento geostréfico. Isto € uma grande vantagem
para o estudo meteorolégico em latitudes médias. Em componentes, a equacao precedente revela
que:

Ug = —~(L/1)(OP/0y), (VI1.9.7)
Vg = (LH)(©@DIAX),

9.2 - Aproximacgéo do vento gradiente.

Quando a trajetoria da parcela de ar de massa unitéria é curva, o raio de curvatura (R) fica

necessariamente no eixo suporte do versor N (pois R é perpendicular & trajetéria). Como N é

considerado positivo & esquerda de T, o raio de curvatura sera positivo (R > 0) quando o movi-
mento ocorrer no sentido anti-horario e negativo no caso oposto (Fig. VII.14).

A segunda hipétese simples que se pode formular quanto a configuracdo do campo da
pressédo consiste em admitir que as is6baras sdo aproximadamente circulares, como acontece nos
centros de alta e de baixa pressao (Capitulo III). Nesses centros a componente horizontal da for¢a

do gradiente de presséo é radial e seu sentido coincide com o de N .

A A

—> —>
N N

\v T

R<O0

\4
v

=y

Fig. VII.14 - Raios de curvatura positivo ou anti-horario (esquerda) e negativo ou horério
(direita) da trajetoria de uma particula que se move em um plano horizontal.
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A situacao de equilibrio se verificaria quando fosse nula a resultante da for¢ca de Coriolis
(-fk ~ V), da componente horizontal do gradiente de presséo { — (1/p)Vz p} e da forca centri-

2 . L . . A
fuga (V z/ R), advinda do préprio deslocamento curvilineo da parcela de ar. Nessas circunstanci-
as, todas essas forcas sao radiais e, assim, a aproximacao do vento gradiente é obtida simples-

mente substituindo V; por V gr €m VII.9.1, ou seja:

(Vzgr/ R)N +(Up) Vzp +f (K~ V g) =0. (VI11.9.8)
Em maédulo:
(Vzgr IR) + Vg, + (1/p)(Ap/An)z = 0. (V11.9.9)

Resolvendo essa equacao algébrica do segundo grau, encontra-se:

Vgr == (R2) £ { ?R?/4 — (RIp)(Ap/An); }2 (V11.9.10)

Como f, R e (Ap/An); tém sinais préprios, a equacao VI1.9.10 possui 16 raizes reais: 8 para
0 Hemisfério Sul e 8 para o Hemisfério Norte. Dentre elas somente algumas sao fisicamente per-
mitidas. A analise da expressao VI1.9.10 deve ser feita respeitando a condi¢do de que na auséncia
de gradiente de presséao (Ap/An = 0) ndo ha vento (Vgr= 0).

9.2.1 - SolucBes para o Hemisfério Sul.

Fazendo f <0 (Hemisfério Sul) em VII.9.10 resultam duas relacées:

Vgr= |f|RI2 + { £ 2R%4 — (RIp)(Ap/An)z }*2 ... (i)
e
Vgr= |f|RI2 — { 2R%4 — (RIp)(Ap/An)z Y2. ... (ii)

Existem, agora, quatro alternativas a serem discutidas.

12 alternativa: R > 0 e (Ap/An)z > 0.

Neste caso a pressdo aumenta no sentido positivo de R (sentido de N) o que corresponde
a dizer que é mais alta no centro. Sendo R positivo, a circulacdo deve se processar no sentido
anti-horario. Trata-se, portanto, de um anticiclone no Hemisfério Sul (Fig. VII.15).

A andlise da equacéo (i) mostra que, quando Ap/An tendesse a zero Vgr aumentaria, o que
é fisicamente impossivel (embora matematicamente correto). A equagéo (ii) revela que Vgr diminui

quando Ap/An diminui, o que é fisicamente coerente. A solucdo valida para o caso de um centro
de alta pressao no Hemisfério Sul €, por conseguinte:
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Vgr= |f|RI2 = {  2R%4 — (RIp)(Ap/An); }*?

ANOMALA ANOMALA

Fig. VII.15 - Diversas situacdes de equilibrio entre as componentes horizontais das forcas do
gradiente de pressao (P), de Coriolis (Co) e centrifuga (Ce). As configuracdes
anbmalas correspondem as circunferéncias interrompidas.

22 alternativa: R > 0 e (Ap/An); < 0.

Neste caso a pressdo diminui no sentido positivo de R (sentido de N) o que corresponde a
dizer que ha uma area de baixa pressao no centro. Sendo R positivo, a circulagdo deve se pro-
cessar no sentido anti-horario. Trata-se, portanto de um centro de baixa pressdo com circulacéo
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anticiclénica, comportamento fisicamente anémalo que corresponde a solucgéo ii. A equacéo i pro-
duz Vgr negativo, o que ndo pode ser aceito.

32 alternativa: R <0 e (Ap/An); > 0.

Sendo R<0 a circulagéo deve se processar no sentido horario. Paralelamente, sendo Ap/An
positivo, a pressao decresce na direcdo do centro. E claramente um centro de baixa pressdo no
Hemisfério Sul (Fig. VII.15).

A andlise da equacéo i mostra que Ap/An tende a zero simultaneamente com Vgrv 0 que é
coerente. Mas a equacéo ii revela que Vgr seria negativo, 0 que nao é aceito. A equacao do vento
gradiente para um centro ciclénico situado no Hemisfério Sul sera, entao (i):

Vgr= -1 fIRI2 - { 12R%4 + (Rip)(Ap/an); }*

42 alternativa: R < 0 e (Ap/An)z <0.
O valor negativo de R indica tratar-se de uma circulacdo no sentido horario mas, como
Ap/An é igualmente negativo, a pressdo aumenta da periferia para o centro. A configuracdo des-

crita pela equacéo ii é fisicamente andmala. Para a equacao i a solucdo matematicamente possi-
vel ndo pode ser aceita fisicamente, pois implica Vgr <0.

9.2.2 - Solugbes para o Hemisfério Norte.

Fazendo f > 0 (Hemisfério Norte) em VI1.9.10 resultam duas relacdes:

Vgr = - |fIR/2 + { f 2R%4 — (R/p)(Ap/An); }2 ... (iii)
e
Vgr = =[R2 - {12R%4 — (Rip)(Ap/An) 2 }2. .. (iv)

12 alternativa: R >0 e (Ap/An)z >0.

Nessa situacdo a pressdo aumenta no sentido positivo de R (0 mesmo de N) o que cor-
responde a dizer que ela é mais alta no centro. Sendo R positivo, a circulagdo se processa no
sentido anti-horario, o que é fisicamente andmalo.

A equacdo iii estabelece que, quando Ap/An tende a zero Vgr tende igualmente a zero,

coerentemente. A equacdo iv, porém, conduz a valores negativos do vento os quais nao tém ne-
nhum sentido fisico.
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22 alternativa: R > 0 e (Ap/An); <0.

Neste caso a pressdo diminui no sentido positivo de R (sentido de N) o que corresponde a
uma area de baixa presséo no centro com circulacao anti-horaria (R>0). Sem duavida caracteriza-
se um centro de baixa pressao no Hemisfério Norte. A solugcdo correspondente a equacao iv esta
descartada, por conduzir a Vgr < 0, restando:

Vgr= — |fIR2 + { 12R%4 — (Rip)(Ap/An); }2

g

32 alternativa: R < 0 e (Ap/An)z > 0.

Sendo R<0 a circulacdo se da no sentido horario mas, como Ap/An é positivo, a pressao
cresce na direcdo de R (diminui na de N). E o caso de um centro de baixa pressdo com circula-
¢do anbmala. A primeira raiz da expresséo iii ndo se aplica por estabelecer um valor ndo nulo de
Vgr na auséncia de gradiente de pressédo. A situacdo fisicamente anémala decorre da outra raiz

(@iv).

42 alternativa: R < 0 e ((Ap/An),<0.

O valor negativo de R indica tratar-se de uma circulacdo no sentido horario mas, como
Ap/An é igualmente negativo (a pressao diminui do centro para a periferia). Este € o caso de um
anticiclone no Hemisfério Norte (equacéao iv). O resultado advindo da outra equacéo (iii) ndo pode
ser aceito pois implica a existéncia de vento na auséncia de gradiente barico. Vale, entéo:

Vgr = [fIR2 - {2 R%4 - (Rip)(Ap/an); }2

9.2.3 - Vento gradiente em centros ciclénicos e anticiclénicos.

Diante do que foi discutido, sao validas as seguintes equacdes, para circulacdes ndo anb-
malas, em ambos os hemisférios:

- Centros de Baixa Pressao,

Vgr= —fRI2 +{f*R%4 + (RIp)(Ap/An); }%; (VIL9.11)

g

- Centros de Alta Pressao,
Vgr= fRI2—{f 2R?/4 — (RIp)(Ap/An)z }M2. (VI.9.12)

Sobre essas equac0des, alguns comentarios complementares sd0 necessarios.

1 - Nos anticiclones, a velocidade do vento gradiente € maxima quando desaparece o radican-
do. Caso f*R%4 < !( R/p)(Ap/An); |, seriam obtidas raizes imaginarias, sem significado fisi

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



293

co. Entéo, nos centros de alta pressao, para que haja equilibrio entre as diferentes forcas in-
tervenientes e Vgr seja fisicamente possivel, é necessario que seja satisfeita a restricao:

|(Ap/An); | <p f2R/4

Entdo, a magnitude da componente horizontal da for¢a do gradiente de pressao néo pode ul-
trapassar a um certo limite, o qual depende da latitude (por causa de f) e da distancia ao cen-
tro anticiclénico (por causa de R). Nas vizinhancas de um centro anticiclénico (onde R é pe-
queno), !(Ap/An)z | deve ser necessariamente pequeno. Conclusédo: em torno de um centro
anticiclénico devem ser esperados pequenos gradientes de pressao e, como consequéncia,
ventos fracos.

2 - Nos ciclones, no entanto, ndo ha limitacdo alguma. Ventos bastante fortes, associados a gra-
dientes de presséo elevados, sdo comuns proximo aos nucleos ciclonicos.

A analise que acaba ser feita confirma teoricamente o que a observagéo tem demonstrado,
em relacdo a circulagdo do ar em torno de centros de alta e de baixa pressdo. Na atmosfera, po-
rém, o movimento tem aceleragéo (d V7 /dt ndo é nulo) e, como conseqiiéncia, o vento ndo é rigo-
rosamente tangente as isébaras, mas as cruzam formando um angulo ndo muito grande (Hess,
1959), dirigindo-se para a area de pressdo mais baixa. Alias, isso é 0 que explica a convergéncia
do vento a superficie, que se observa nos centros ciclénicos e a divergéncia nos anticiclonicos.

9.3 - Aproximacao ciclostréfica.

Outra hipotese passivel de adogdo com respeito a equacgdo de diagnéstico VII.9.1 prende-
se aquelas situacBes em que é possivel considerar praticamente nula a forca defletora, como
acontece nas proximidades do equador (Fig. VII.16). Dessa simplificacdo resulta o chamado mo-
vimento ciclostrofico (V), que representa o vento esperado naquelas areas em que as compo-

nentes horizontais das forcas do gradiente de presséo e centrifuga (esta devido a trajetdria curvili-
nea do ar) sdo muito mais importantes que a de Coriolis. Sob essas condi¢gdes a equagéo VII.9.1
ficaria reduzida a:

2
V i/lR == (Lp)(Ap/An);
Adotando apenas a solugdo positiva, ja que V; > 0, tem-se:
Vi = (-R/p)(Ap/An); V2 (VI1.9.13)

As Unicas alternativas possiveis de raizes reais sdo R > 0 com (Ap/An); <0 e R <0 com
(Ap/An)z > 0, que caracterizam uma area de baixa pressdo com rotacdo horéaria e anti-horaria,
respectivamente (Fig. VII. 16).

Aceita-se que 0 movimento ciclostréfico é igualmente valido nos tornados e nos redemoi-
nhos. Os primeiros normalmente apresentam circulacao ciclbnica tipica do hemisfério em que se
formam, sugerindo que a aceleracdo de Coriolis é importante na fase inicial de seu desenvolvi
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mento, desviando o ar de modo a estabelecer a circulacéo ciclénica. Os ultimos, que sao turbi-
Ihdes de menor escala, tanto podem girar no sentido horario quanto no anti-horéario (Holton, 1979).

A
77N
$$ { \
P Ce A I
N
EQUADOR U
/ /’ \\\\\\
P Ce v i )
<,‘::\'> \\\ ///
\ 4

Fig. VI.L16 - A aproximacao ciclostrofica (esquerda) resulta do equilibrio entre a compo-
nente horizontal da for¢a do gradiente de presséo (P) e da forca centrifuga (Ce)
gerada pelo proprio movimento do ar. A circulacéo inercial é a indicada a direita

9.4 - Aproximacéao inercial.

A aproximacao dita inercial ocorreria nas situacées em que se pudesse desprezar a com-
ponente horizontal do gradiente de pressao, por ser muito fraco.

Fazendo (Ap/An)z = 0, a equacao VI1.9.1 se reduz a

Vip=—fR (VI1.11.14)

onde Vin é o chamado vento inercial e R é normalmente referido como raio de inércia. Desta
equacéao se conclui que:

- (R/Vjp) = 1
De vez que Vj, ndo pode ser negativo, f e R devem ter sinais opostos. Por conseguinte, o vento

inercial tem circulag&o anticiclénica em ambos os hemisférios.

O periodo de oscilagdo (y) de uma parcela de massa unitaria nessas condi¢des, sera
(lembrando que : |f| =2Q sen | 0 |)

v = 2[R/ Vi, =20/ [f] = 20202 sen| ¢ ]) = Yediassen [ o]
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O movimento inercial aparentemente ndo é importante na atmosfera, mas nos oceanos,
onde a velocidade da agua € pequena (e portanto o raio de inércia é grande). Quantidades signifi-
cativas de energia cinética tém sido detectadas nas correntes oceanicas que oscilam com periodo
inercial (Holton, 1979).

10. Efeito da adveccéao de calor na atmosfera livre.
10.1 - Vento térmico em coordenadas X, Y, z.

Muito embora 0 modelo geostréfico ndo seja util nos trépicos para estimar o vento real, €
interessante para possibilitar o estudo do efeito da advecc¢éo de calor sobre o movimento do ar. A
equacao do vento geostrdfico (VI1.9.2), tendo em conta a equacao de estado do ar seco, pode ser
colocada na seguinte forma:

V, /T == [RI(f My)] (1/p)V2p ~ k (VI1.10.1)

Aqui, T pode representar a temperatura real (se o ar estiver praticamente seco), ou a tem-
peratura virtual (Ty), que inclui o efeito de umidade. Derivando a equacéo precedente em relacéo
a altitude, vem:

o(V ¢ IT) 0z = — [RI(f Mg)] &{(1/p)Vzp » k}éz.

Resolvendo o membro da direita, tendo em conta que os operadores V, e ¢ /0z séo inter-
cambiaveis, fica:

o(V 4 IT) 8z = — [RI(f My)] VA(1/p) dploz}” k.

Nas situacdes ndo perturbadas, em que puder ser utilizada a hip6tese do equilibrio hi-
drostatico [0p/0z = —pg = — pMg0/(RT) ], tem-se, fazendo a substitui¢&o e simplificando:

o(V g IT) 6z = — (/) VAT ~ k == [g/(fT?)] VAT) * k.
Finalmente, derivando o membro da esquerda, encontra-se:
— (Vg ITA 8 Tloz + (1UT) 8 V4 6z = — [9/(fTA)] VA(T) ~ k

Em primeira aproximagéo costuma-se desprezar (Vg /T %) 8T/oz por ser muito pequeno
(notar que T é expresso em K), resultando:

V1=0Vg/0z=—[gl(fT)] Vo(T) ~ k. (VI1.10.2)

O simbolo V7 esta sendo introduzido para designar o vento térmico, que fisicamente re-
presenta a variacdo do vento geostrofico com a altitude. A equacado VII.10.2 revela que o vetor
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vento térmico é perpendicular & componente horizontal do gradiente de temperatura {Vz(T)}, me-
dida sobre uma carta de nivel e esta orientado de modo a deixar as temperaturas mais altas a sua
esquerda no Hemisfério Sul (f < 0) e a sua direita no Hemisfério Norte (f >0).

A componente zonal do vento térmico depende da componente meridional do gradiente de
temperatura e vice-versa, como se pode ver quando se decomp®fe a equacao VII.10.2, obtendo:

ur =—[g/(fN)] (0 T/oy)

(VI1.10.3)
ur=—[g/(fT)] (0 T/oy)

10.2 - Vento térmico em coordenadas X, y, p.

E conveniente exprimir a equacdo do vento térmico substituindo a coordenada vertical (z)
pela pressdo, para analisar seu comportamento em cartas isobéricas. Partindo da equacédo do
equilibrio hidrostético e, tendo em mente o significado do geopotencial (®) e a equacéo de estado
do ar, é evidente que:

op=-pgoz=—pdd=-Mgp d DI(RT)
pé ®/dp = & ®/3 In p = —RT/M. (VI1.10.4)

Por outro lado, o vento térmico traduz a variacdo do vento geostrdfico com a vertical. As-
sim, diferenciando suas componentes (V11.9.7) em relacao a presséao, obtém-se:

0 uglop = —(1/f) 0 (0 dloy)! op
0 Vglop = (1/f) 0 (0 DIox)/ op.

Como p e x sdo independentes, as diferenciais parciais podem ser intercambiadas. Logo:

0 Ugldp = —(1/f) 0 (2 ®IA p) Dy
0 vgldp = (1/f) 0 (8 ®I0 p)l o x.

Usando a relacdo VII.10.4, vem:
po uglop = [RIMgf] (0 TIoY),
po vglop = — [RI(Mgf)] (0 T/ X),
ou

oug= [RIMgN] (0 TIoy),dInp
0Vg=—[RIMgN] (0 T/OX), 0 Inp

A integracao dessas expressdes entre duas camadas, limitadas pelas superficies isobari-
cas pz e p1 (p2 > py), fornece:

Ugo— Ugt = [RIMgh)] (8 /@ y)p IN(D2/p1)
Vgo— Vg1 = — [RI(Maf)] (8 Tud X)p IN(p2/py)
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Observe-se que, para possibilitar a integracdo, tomou-se a temperatura média (T,) da ca-
mada em questéo (real ou virtual, conforme o ar esteja praticamente seco ou umido, respectiva-
mente). Igualando as componentes do vento geostréfico (VI1.9.7) aos resultados anteriores, vé-se
que:

~ (0 ADIDY), = (RIMg) (8 Twld X)p IN(p2/py)
(8 ADID X), = — (RIMg) (0 Tld Y), In(p2/pa),

ou, ainda, como T, é constante (na camada):

—{0(A®) 3 y}p = (RTmMa) {0 [ In(p2/pa)}/ 0 X}y
{0(A®)/ 0 X}p = — (RTm/Mg) {0 [ IN(P2/P1)V/ 0 Yo

Vetorialmente, tem-se;
Vo(AD) A k = — (RTn/Mg) Vo[ In(pa/pa)] ~ k
e, finalmente, chega-se a equacao hipsométrica (1V.10.3) expressa em termos do geopotencial:
AD = gAz = (RTm / Mg) In(p2/pa1).
Colocando-a na forma exponencial:

exp[ADPMg / (RTm)] = exp[g Az Mg/ (RTwm)] = p2/p1 (V11.10.5)

Através da ultima relacéo € facil compreender que:

- se p; e p» sao constantes (duas cartas isobdricas), para compensar um aumento da tem-
peratura média (T,,) da camada devera haver um acréscimo da espessura (g Az = AD);

- se p; e Ty, so constantes, um acréscimo em p, acarreta uma reducdo na espessura,

- mantendo p; e A® constantes, um acréscimo de T,, implica um aumento de p..

Da primeira concluséo infere-se que, se houver transporte de ar quente para a camada (T,
aumenta), provocando um aumento da espessura, entdo o gradiente vertical de presséo vai dimi-
nuir (a reducéo da pressao com a altitude torna-se menor) e vice-versa.

10.3 - Variagéo da diregdo do vento com a altitude.

Viu-se que, em uma carta isobarica, o vento geostrofico flui paralelamente as isoipsas e o
vento térmico paralelamente as isotermas. Também foi explicado que o vento térmico nada mais
representa que a variagcao do vento geostrofico ao longo da vertical. Para duas superficies isobari-
cas p. e p: (p2 > p1), portanto, pode-se estimar o vento geostréfico na superficie mais alta (pi)
desde que sejam disponiveis os campos do vento e da temperatura na superficie mais baixa (p»).
Vetorialmente,
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Considere-se, para exemplificar, uma carta isobarica (p,) referente a uma area do Hemisfeé-
rio Sul, contendo a configuracdo dos campos geopotencial e térmico em um dado instante, ou
seja: isoipsas (Dg, Dot+l, Dot+2...) e isotermas (T, Tot+l, Tot+2...). Nessa situacdo (Fig. VII.17), es-
tima-se facilmente o campo do vento na superficie isobérica localizada mais acima (p,), pela soma
vetorial indicada. Imagine-se, agora, que em um instante posterior, as isotermas tenham passado
a ser Ty, Tot+2,, Tot+4..., revelando uma intensificacdo do gradiente de temperatura naquela super-
ficie isobarica (p2), motivada por adveccdo de ar quente. Usando o mesmo procedimento (soma
vetorial), pode-se obter o vento geostrofico na superficie p;, correspondente a nova situagéo (Fig.
VI1.17). Comparando-se os angulos compreendidos entre o vento geostrofico Vg e Vg, nas duas
situacdes, verifica-se que a dire¢do do ultimo sofreu uma rotacdo anti-horaria (seria horaria no
Hemisfério Norte).

Segundo o exposto, a partir de uma sondagem de ventos, € possivel determinar o tipo de
advecdo (se houver), analisando apenas a hodégrafa, ou seja: a projecdo da trajetéria da radios-
sonda ou do balédo-piloto sobre o plano do horizonte local (Fig. VI1.18).

A adveccdo de ar frio faz com que a temperatura da camada passe a diminuir mais rapi-
damente com a altitude, gerando instabilidade. O oposto acontece quando h& adveccao de ar
quente. Isso da uma idéia da aplicacdo de sondagens locais a estimativa da evolucdo do estado
do tempo (foi uma técnica usada durante a segunda guerra mundial, sempre que deixava de haver
comunicacao radiofénica com os centros de previsdo do tempo).

Fig. VII.17 - Efeito da adveccdo de ar quente sobre a variacdo do vento com a altitude,
em dois instantes consecutivos, no Hemisfério Sul. A dire¢do do vento esti-

mado ng, sofreu uma rotagéo no sentido anti-horério, em relacéo a Vgl

Torna-se claro que:

- havendo advecédo de ar quente {frio}, o angulo entre as direcées do vento quando exami-
nadas de um nivel inferior para outro superior, gira no sentido anti-horéario {horéario}, no
Hemisfério Sul (d&-se o inverso no Hemisfério Norte);

- como o vento geostréfico € uma aproximacao do vento real, a variagdo da direcdo do vento
com a altitude possibilita estabelecer se esta havendo adveccao de ar frio ou de ar quente
para a camada em estudo.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



1800

Fig. VII.18 - Projecédo da trajetoria de um baldo sobre o plano do horizonte (hoddgrafa), mos-
trando haver advecc¢éo de ar frio nos niveis préximos a superficie e advecc¢ao de
ar quente em altitude (Hemisfério Sul). Os angulos indicados séo azimutes.

11. Circulagao geral da atmosfera.

O movimento (tridimensional) da atmosfera se processa em diferentes escalas de espaco e
de tempo. Existem turbilhdes convectivos com diametro da ordem de centimetros e duracdo de
segundos (escala micrometeoroldgica), até configuracdes sinéticas quase-permanentes com dia-
metro de milhares de quildbmetros. Todas essas escalas de movimento envolvem transformacdes
de energia (interna, potencial, ou cinética). O perfeito entendimento da circulacéo geral da atmos-
fera em termos de seus aspectos comportamentais médios, ou prevalecentes, esta muito longe de
ser atingido, dada a complexidade dos processos intervenientes. As hipéteses tornam-se cada vez
mais promissoras, na proporcdo em gue 0s pesquisadores se concentram sobre esse tema e au-
menta o acervo de informacfes meteorologicas, quer obtidas diretamente, quer através de ima-
gens de satélites (usadas para monitorar o aparecimento e a evolugao de sistemas atmosféricos
de média e de larga escalas).

A caracterizacdo dos aspectos predominantes do movimento do ar, no tocante a troposfe-
ra, complica-se bastante porque a superficie do globo é muito heterogénea. Além do mais, ha ex-
tensas areas continentais desabitadas e uma vasta superficie oceénica onde é infima a possibili-
dade de coletar dados sistematicamente, exceto através de sensoriamento remoto, usando ima-
gens de satélites. A escassez de informagBes é muito maior na estratosfera, ndo atingida pelos
equipamentos convencionais de prospeccado aeroldgica.

O objetivo primordial do estudo da circulacao da atmosfera em escala planetaria consiste
em compreender os mecanismos fisicos que asseguram a manutencgdo do equilibrio energético.

O primeiro ensaio quanto a circulacdo do ar em uma escala espacial mais ampla, creditado
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a G. Hadley, em 1735, é restrito aos tropicos (Lorenz, 1967). Ele preocupou-se com esse tema
cerca de um século antes de Coriolis ter estabelecido a forma matematica da forca defletora cau-
sada pelo movimento de rotacdo da Terra. Hadley acreditava na existéncia de duas grandes cé-
lulas de circulacdo meridional, uma em cada hemisfério (Fig. VII.19), como forma de explicar os
ventos observados a superficie na zona tropical, chamados alisios. Tentativas de aperfeicoamento
dessa concepcdo inicial foram se sucedendo, destacando-se o esquema proposto pelo climatolo-
gista H. W. Dove , em 1837 e pelo oficial de marinha M. Maury, em 1885 (Fig. VII.19), que imagi-
naram a existéncia de duas células de circulacdo em cada hemisfério. Em 1856, o professor se-
cundério William Ferrel, sugeriu a existéncia de trés células de circulacdo em cada hemisfério,
como forma de justificar os ventos observados também nas zonas de latitudes médias e circum-
polares, introduzindo, ainda, a acdo da forca de Coriolis. Varios esquemas (modelos conceituais)
de circulacéo se seguiram, inclusive novas versdes apresentadas por Ferrel, além dos modelos de
V. Bjerknes em 1921, 1933 e 1937, de T. Bergeron em 1928 e de C. G. Rossby, em 1941, dentre
outros. Uma exaustiva analise de cada um deles é feita por Lorenz (1967).

O principal problema inerente aos modelos conceituais de circulacdo geral da atmosfera
ndo é o de apenas justificar a existéncia dos ventos dominantes, mas fazé-lo explicando como
acontece o transporte meridional de energia e de quantidade de movimento angular, necessarios
a manutencao do equilibrio energético do sistema superficie-atmosfera. O aspecto energético, no
entanto, ultrapassa o objetivo deste texto.

Fig. VII.19 - Esquemas de circulacdo geral de acordo com a concepcdo de G. Hadley, em
1735 (esquerda) e de M. Maury, em 1855 (direita), segundo Lorenz (1967).

11.1 - Células de circulacdo meridional.

Apenas por questdes didaticas serd comentado o modelo proposto por C. G. Rossby, em
gue se admite que a pressdo a superficie do globo se distribui zonalmente, havendo faixas alter-
nadas de baixa e de alta pressdo, aproximadamente simétricas em relacdo ao equador térmico
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(Fig. VI1.20). Haveriam, ainda, areas de alta pressao sobre as regides polares, norte e sul.

Associadas aquela distribuicdo de pressao existiriam trés células de circulagdo meridional
em cada hemisfério:
- uma na faixa tropical, cujo ramo ascendente estaria nas proximidades do equador e o0 ramo
descendente a cerca de 30° de latitude, denominada de Célula de Hadley;
- outra na zona de latitudes médias, conhecida como Célula de Ferrel, com ramo subsidente
a cerca de 30 e ramo ascendente em torno de 60° de latitude; e
- uma terceira na Regido Polar, dita Célula Polar.

Essas células atuariam na troposfera (o limite superior de cada uma estaria imediatamente
sob a tropopausa); nenhuma hipétese é assumida quanto a estratosfera. De acordo com esse
modelo conceitual, para a zona equatorial de baixa pressdo devem convergir ventos provenientes
dos cinturdes subtropicais de alta presséo (localizados em torno de 30°N e 30° S), impulsionados
pela forca do gradiente de presséo e defletidos por efeito da rotacdo da Terra (forca de Coriolis).
Os ramos inferiores das células de Hadley justificam, portanto, a existéncia dos ventos alisios de
nordeste do Hemisfério Norte e dos alisios de sudeste do Hemisfério Sul, observados principal-
mente sobre 0s oceanos, onde a influéncia devida a rugosidade da superficie € muito pequena
(Fig. l11.14). A Fig. VII.21, mostra a circulacao observada.

POLARES DE LESTE %
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PREDOMINANTES
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DECOWNy,
ONR RGENC)A INTERTROPICA

PREDOMINAN
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POLARES DE LESTE &

Fig. VI1.20 - Modelo de circulacdo meridional da atmosfera mostrando os ventos a superfi-
cie e as areas de alta (A) e de baixa (B) pressao. Note-se a espessura da tro-
posfera muito exagerada.

As pressdes, predominantemente mais baixas, observadas nas vizinhancas do equador,
sdo atribuidas a maior incidéncia de radiacdo solar e se estendem da superficie até cerca de 3 km
de altitude (700mb), aproximadamente Nieuwolt (1977). A partir desse nivel, a pressdo média na
zona equatorial € normalmente mais elevada que nas areas adjacentes. Assim, na zona equatori-
al, ha uma faixa de baixas pressfes a superficie e uma de altas press@es nas vizinhancas da tro-
popausa.
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Fig. VII.22 - Valores médios da direcdo (esquerda) e da velocidade (direita) dos ali-
sios sobre o oceano em janeiro (linha cheia) e em julho (linha interrom-

pida), na zona tropical, segundo Riehl (1965).
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Fig. VII.23 - Seccdo meridional esquemética da camada de inversdo térmica na zona dos
ventos alisios (Nieuwolt, 1977).

Para o meio da zona equatorial de baixa presséo a superficie convergem os alisios dos
dois hemisférios (Fig. VII.20). A direcédo e a velocidade médias dos alisios consta da Fig. VII.22.
Uma caracteristica interessante da faixa tropical é a presenca de uma camada de inversao térmi-
ca, chamada inverséo dos alisios. E uma camada onde a temperatura do ar aumenta com a altitu-
de. A altura da base da camada de inversao, sobre o0 oceano, varia com a latitude, passando de
2000 a 800m, entre as latitudes de 5 e 25°, respectivamente (Fig. VII.23); a espessura pode variar
de poucos metros até 1km, sendo, em média, de 400m (Riehl, 1965). A inversdo térmica da zona
dos ventos alisios (a "inversao dos alisios") € atribuida ao movimento subsidente do ar associado
aos centros anticiclonicos semipermanentes e constitui um bloqueio ao desenvolvimento de nu-
vens cumuliformes, dai a elevada frequéncia de cimulos de bom tempo (de pequena espessura)
na zona dos alisios. Para que ocorram cimulos e cumulonimbos bem desenvolvidos sdo necessa-
rias fortes condicfes de instabilidade, capazes de destruir essa camada de inverséo.

A faixa de encontro dos alisios de nordeste (procedentes do Hemisfério Norte) com os de
sudeste (oriundos do Hemisfério Sul) é conhecida como Zona de Convergéncia Intertropical
(ZCIT) e sua posicao coincide aproximadamente com a do equador térmico.

A ZCIT se caracteriza por uma acentuada instabilidade atmosférica que favorece o desen-
volvimento de intensas correntes ascendentes, com formacdo de grandes nuvens convectivas,
geradoras de precipitagdo abundante (Fig. VII.24). Fortes aguaceiros, acompanhados de relam-
pagos e trovfes sdo comuns em toda a ZCIT e, como sua posicdo oscila muito com o tempo, a
precipitacdo gerada vai sendo distribuida sobre uma faixa de consideravel largura.

O sistema nebuloso associado a ZCIT a torna facilmente identificavel, nas areas oceéani-
cas, em imagens geradas por satélites. Sobre os continentes, porém, dada a intensa atividade
convectiva (que se desenvolve por causa do aquecimento do solo), a presenca da ZCIT é nor-
malmente dificil de detectar. A posicdo média da ZCIT se situa em torno de 5°N, o que se justifica
por haver no Hemisfério Norte uma maior area continental e, portanto, maior transferéncia de calor
para a atmosfera.
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Fig. VII.24 - Células de Hadley (acima) e esquema de circulacdo associado a Zona de

Convergéncia Intertropical (abaixo), segundo Nieuwolt (1977). A escala verti-
cal estd exagerada, cerca de 100 vezes acima e 85 vezes abaixo.
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Fig. VII.25 - Componente zonal média do vento (m s™) em toda a atmosfera segundo Y.

Mintz (Gedzelman, 1985). Os valores positivos (W) referem-se a componente
de oeste (dirigida para leste).
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A uma altitude de 8 a 12 km acima da ZCIT ocorre divergéncia, ja que ali se localiza uma
zona de alta presséo. Afastando-se dela e fluindo sem atrito com a superficie, o ar ganha veloci-
dade ao mesmo tempo que é cada vez mais desviado para leste, por efeito da aceleracdo de Co-
riolis (Que aumenta com o valor absoluto da latitude e com a velocidade). A componente zonal da
velocidade tende a superar rapidamente a componente meridional, de modo que esses ventos
atingiriam a alta troposfera subtropical (5 a 8 km) como uma forte componente de oeste (Fig.
VII.25). De fato, existe uma corrente de jato subtropical semipermanente, dirigida para leste, parti-
cularmente forte durante o inverno, nos dois hemisférios (Palmén e Newton, 1969).

Durante muito tempo foi aceita a existéncia de ventos que deveriam migrar da zona equa-
torial para os trépicos, na alta troposfera, com direcao exatamente oposta a dos alisios, chamados
contra alisios. O enriquecimento do acervo de dados meteorolégicos, porém, veio a demonstrar
acentuadas discrepancias entre aquilo que se supunha e o que as observacdes revelavam sobre
a alta troposfera tropical. De fato, ventos com as caracteristicas dos contra-alisios sdo raros e se
comportam como simples predominantes de oeste em pequenas areas sobre o continente africa-
no, a América do Sul e a Australia, entre 10 e 20° S e s6 em algumas épocas do ano.

Os trés grandes centros anticiclonicos semipermanentes que se situam sobre o oceano,
em torno de 30° S (Fig. VII.21), formam um cinturdo de altas pressdes que praticamente circunda
o planeta. No Hemisfério Norte existem igualmente trés anticiclones semipermanentes, dois ocea-
nicos e um continental (este localizado sobre a Sibéria), porém ndo chegam a constituir exata-
mente uma faixa continua de pressoes elevadas. O ultimo, alias, embora muito extenso durante o
inverno do Hemisfério Norte, pode desaparecer durante o verdo, dando lugar a um nucleo cicléni-
co de origem térmica.

A intensidade e a superficie ocupada pelos anticiclones subtropicais varia com as esta¢cfes
e, ocasionalmente, podem se apresentar subdivididos. Em geral estendem-se para cima e ocasio-
nalmente podem ser ainda identificados ao nivel de 300 mb (cerca de 9600m). Normalmente
apresentam o eixo inclinado de modo que o centro de altas pressdes em altitude esta deslocado
para oeste em relagdo a posi¢do ocupada a superficie. O movimento subsidente € mais intenso a
leste que a oeste da posi¢édo do centro a superficie.

Nas areas oceanicas, proximo aos paralelos de 30° N e 30° S, devido a presenca daqueles
anticiclones, os ventos séo fracos e as calmarias frequientes. No Hemisfério Norte elas constitui-
ram um sério obstaculo aos veleiros espanhdis que se dirigiam para a América do Norte, por au-
mentar consideravelmente o tempo necessario a travessia do Atlantico. Muitos desses navios
conduziam cavalos e, ao atingirem aquelas areas, eram obrigados a lancar parte dos animais ao
mar, talvez para aliviar a carga ou porgue ja ndo havia como alimenta-los. Dai porque a zona sub-
tropical de calmarias do Hemisfério Norte € conhecida como "latitude dos cavalos" (Miller, 1971).

Os anticiclones semipermanentes subtropicais seriam os ramos descendentes das células
de Hadley e de Ferrel de cada hemisfério. A subsidéncia que neles se observa provoca divergén-
cia a superficie, gerando ventos direcionados tanto ao equador (alisios) como aos polos. Os ulti-
mos, desviando-se para este, por acao da forca de Coriolis, atingem as latitudes oceanicas proxi-
mas a 50 ou 60° como ventos predominantes de oeste (Fig. VII.20). Para aquelas latitudes con-
vergem igualmente ventos oriundos das cercanias dos pélos, ditos polares de este, por possuirem
uma forte componente zonal dirigida para oeste. Caracteriza-se, ali, uma outra zona de conver-
géncia de ar a superficie, constituindo o limite da célula das latitudes médias com a polar, conhe-
cida genericamente como "frente polar". A faixa de encontro entre os polares de este (frios) e os
predominantes de oeste (quentes), situada ao sul do Oceano Atlantico, € conhecida como Zona
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de Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS).

A "frente polar" ndo é propriamente uma zona continua de pressfes baixas a superficie,
mas uma faixa muito propicia ao desenvolvimento de vértices ciclénicos, particularmente em are-
as oceéanicas. De fato, o ar frio proveniente da regido circumpolar encontra-se ali com o ar quente
oriundo dos subtrépicos, favorecendo a formacgdo de nucleos ciclonicos isolados e migratérios,
conhecidos como ciclones extratropicais, aos quais estdo associados intensos movimentos verti-
cais ascendentes, nebulosidade elevada e abundante precipitacdo. A origem, desenvolvimento e
dissipacdo de um ciclone extratropical dura em geral poucos dias. Em algumas ocasifes varios
deles, em diferentes estagios de desenvolvimento, sao percebidos em distintos pontos da "frente
polar", formando uma verdadeira cadeia de voértices. Os ciclones extratropicais voltardo a ser
abordados oportunamente (Capitulo IX).

O modelo de circulagéo, aqui confrontado com os principais aspectos da realidade, embora
simples, é capaz de refletir algumas caracteristicas importantes da circulagcdo meridional, especi-
almente o vento esperado a superficie, pelo menos nas areas oceéanicas.

Na realidade, a circulacdo das células de Hadley € muito mais intensa no hemisfério em
que transcorre o inverno. As células de Ferrel sdo comparativamente muito menos ativas que as
de Hadley e a circulagdo meridional nas latitudes médias esta longe de ser entendida em sua ple-
nitude. A circulacdo das células polares ainda € objeto de controvérsias, especialmente a do He-
misfério Norte.

11.2 - Circulacéo zonal.

Na Regido Tropical, além da circulagdo meridional decorrente da atividade das células de
Hadley, existe uma circulagdo zonal em larga escala, devida as Células de Walker, assim chama-
das em homenagem a Gilbert. Walker que, em 1932, referiu-se a existéncia desse tipo de circula-
¢ao (Philander, 1990). A circulacao de Walker é atribuida basicamente ao aquecimento diferencial
gue se verifica entre continentes e oceanos, tendo sido melhor compreendida no Hemisfério Sul.

A configuracdo do campo da pressao atmosférica a superficie terrestre, em grandes areas,
normalmente estd intimamente relacionada com a temperatura da prépria superficie, particular-
mente sobre os oceanos. Quando a temperatura da agua € elevada, o ar, aquecendo-se em con-
tacto com ela, tende a formar um centro de baixa presséo a superficie, o que favorece a a génese
de movimentos verticais ascendentes em larga escala.

A atmosfera estimula o oceano de varias maneiras: (19 interferindo diretamente em sua
dinamica ao lhe transferir energia cinética através do vento; (2% afetando no fluxo de radiacéo a
superficie do mar, quer na faixa visivel quer na faixa infravermelha do espectro eletromagnético,
devido as variagBes na nebulosidade e, eventualmente, na concentragdo de aerossois; e, final-
mente (3°), alterando a taxa de evaporacdo, que depende dos demais fatores. As correntes ocea-
nicas geradas ou modificadas pela acdo do vento interferem nos fluxos horizontais e verticais de
massa e calor no seio da agua, também contribuindo para alterar a configuragdo do campo térmi-
co a superficie do mar. Flutuagcdes do vento na camada atmosférica justaposta a superficie do
oceano podem desencadear distlrbios oscilatérios no interior da massa liquida. Esses distlrbios
sdo capazes de se propagar vertical e horizontalmente, tém ativa participacdo na distribuicdo de
energia no interior do oceano e sua duracdo representa o tempo necessario a acomodagéo da
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massa liquida as continuas mudancas impostas pela atmosfera.

O oceano, por sua vez, cede calor sensivel e latente para a atmosfera, além de particulas
de sais soluveis importantes na génese das nuvens e dos hidrometeoros em geral. Anomalias
significativas na distribuicdo da temperatura a superficie do mar (TSM) podem atuar de duas ma-
neiras; (1°) causando mudancas no campo da pressdo atmosférica a superficie as quais podem
alterar significativamente a prépria circulacdo geral da atmosfera e, simultaneamente (2°), modifi-
cando o fluxo vertical turbulento de vapor d’agua, provocando mudancas na nebulosidade e no
balanco de energia. As altera¢des causadas na atmosfera, em decorréncia da presenca do ocea-
no subjacente, sdo de natureza puramente termodinamica e acabam por interferir no préprio oce-
ano, via campos da pressao e do vento a superficie. O processo interativo é continuo e realimen-
tante.

A atmosfera, por ser menos densa, reage mais rapidamente as condi¢bes térmicas im-
posta pelo oceano subjacente. Este estado térmico inicial do oceano contém a maior parte da in-
formacdo acerca da futura evolu¢do do sistema oceano-atmosfera e nesse sentido, constitui a
“memoria” desse sistema (Sarachik, 1992; Philander, 1992). O oceano, mais lento em suas res-
postas as flutuacfes do vento, pode apresentar um tempo de acomodacéo suficientemente gran-
de para introduzir variabilidades interanuais apreciaveis na dindmica do sistema oceano-atmosfera
que afetam o clima.

O Oceano Pacifico, devido as suas dimensdes, permite maior interacdo oceano-atmosfera
gue os demais. Além disso, uma parte consideravel de sua superficie encontra-se na zona tropi-
cal, exatamente a que recebe maior quantidade de energia solar. E razoavel admitir, portanto, que
a area tropical do Oceano Pacifico seja o0 palco de interacdes e acomodacfes capazes de interfe-
rir significativamente na variabilidade interanual do clima em escala muito mais ampla, com um
periodo de acomodacao muito maior.

11.2.1 - Oscilacao Sul

Analisando-se longas séries de desvios da pressao ao nivel médio do mar (PNM) em torno
das respectivas médias, em toda a bacia do Oceano Pacifico, verifica-se a existéncia de duas
grandes areas cujas flutuacBes estéo fora de fase: uma englobando a Austrdlia e a Polinésia; a
outra a parte central e leste do Pacifico tropical (Fig. VII.26). Em geral, quando a PNM esta mais
alta que a média climatoldgica numa area, encontra-se mais baixa na outra e vice-versa. As pri-
meiras evidéncias desse fato foram publicadas no final século passado e inicio do atual, tendo o
fenébmeno sido denominado de Oscilagdo Sul (OS) por Sir Gilbert Walker (Philander, 1990; Cane,
1992).

Esse fendmeno é caracterizado pelo indice de Oscilagdo Sul, definido como a diferenca
entre os desvios (Ap) em relacdo a média, das pressodes registradas ao nivel médio do mar (PNM)
em Tahiti (17°S, 150W) e Darwin (12°S, 130E). Entéo:

IOS = AP TaHITI - AP DARWIN (V”lll)

O I0S é positivo quando a pressdo em Tahiti € maior que a média climatolbgica e, simulta-
neamente, a pressdo em Darwin € inferior a média correspondente. Quando o 10S é positivo, a
circulacdo de Walker (Fig. VI1.26), revela movimento ascendente do ar sobre a Indonésia. A pres
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sdo atmosférica esta baixa em Darwin, porque a temperatura da dgua do mar na Indonésia esta
acima da média. Por outro lado, o movimento vertical do ar € descendente no meio do Pacifico,
pois a pressao esta mais alta em Tahiti pelo fato da superficie do oceano ndo se encontrar aque-
cida. Nessa situacao, a componente zonal do vento préximo a superficie do mar, a oeste de Tahiti,
esta dirigida para oeste, reforcando os alisios e o transporte de agua na mesma dire¢gdo. O movi-
mento da agua, impelida para oeste pelo vento, favorece a ressurgéncia junto a costa sulamerica-
na do Pacifico, estimulando as atividades pesqueiras (pela abundancia de alimentos trazidos dos
niveis profundos do oceano até a superficie). Simultaneamente, observa-se que um ramo ascen-
dente da circulacdo de Walker permanece sobre a Amazénia, enquanto um ramo descendente se
situa sobre o Atlantico Sul. Assim, a ocorréncia de chuva sobre a Amazonia é favorecida.

Darwin e

Darwin *®

" Tahiti
=NV

1800 1200 600 w 0 E 600 1200 18009

Fig. VII.26 - Esquema da circulacdo de Walker quando o indice de Oscilacédo Sul (I0S) é
positivo (acima) e negativo (abaixo).

Quando a pressao atmosférica comeca a diminuir em Tahiti e a aumentar em Darwin, o
IOS tende a tornar-se cada vez menor. Atingindo valores negativos, caracteriza-se uma situagao
completamente distinta da descrita acima (Fig. VII.26) que se torna bem configurada quando a
temperatura da superficie do mar, na area central do Pacifico tropical atinge cerca de 2°C acima
da média. Nessas circunstancias normalmente se desenvolve um intenso centro de baixa pressao
nas proximidades de Tahiti e um centro de baixa pressdo proximo a Darwin. A oeste de Tahiti, a
componente zonal do vento a superficie torna-se positiva (dirigida para leste), enfraquecendo os
alisios. Isso contribui para reduzir o transporte de agua para o oeste e, assim, para inibir a ressur
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géncia junto a costa oeste da América do Sul (escasseando o pescado naquela area). Entdo, um
ramo descendente da circulacdo de Walker se localiza sobre a Indonésia (Darwin) e outro, ascen-
dente, na area de Tahiti. O nucleo de baixa pressdo normalmente encontrado sobre a Amaz6nia
se enfraquece, diminuindo a chuva naquela regido. Ao mesmo tempo, o ramo subsidente do
Atlantico Sul tende a expandir-se, inibindo a formacao de nuvens e de chuva no Nordeste do Bra-
sil.

11.2.2 - El Nifio e La Nifna.

Quando o I0S é positivo a PNM no Tahiti € maior que a média climatolégica, dando-se
oposto em Darwin. Nessa situacdo tem-se valores da temperatura da superficie do mar (TSM)
menores que a média climatologica (aguas mais frias) no Pacifico tropical central e leste, onde ha
subsidéncia associada a reducao da precipitacdo. Essa é a fase fria da Oscilacdo Sul, conhecida
por La Nifia (Fig. VII.27). Na parte tropical oeste da bacia do Pacifico a PNM é mais baixa que a
média climatoldgica, favorecendo a conveccéo, a nebulosidade e a precipitacéao.

A fase oposta da Oscilacédo Sul, ou fase quente, é caracterizada pela elevacdo de 1 a 2°C
na TSM acima dos valores médios, na porcao central e leste do Pacifico tropical. Nessa situagéo o
centro de baixa presséo se desloca para o Pacifico central aonde passa a ocorrer forte convec-
¢do, aumentando a nebulosidade e a chuva. Os alisios de sudeste enfraquecem. No lado oeste da
bacia tropical do Pacifico o resfriamento da superficie do mar contribui para aumentar a pressdo a
superficie gerando subsidéncia e, consequientemente redugcdo da precipitacdo. Forma-se uma
corrente oceanica dirigida para leste na porcdo oeste da bacia equatorial do Pacifico. Essa fase
da Oscilagdo Sul é conhecida como El Nifio e se caracteriza por um 10S negativo (Fig. VII.27).

O enfraguecimento dos alisios na area leste e central do Pacifico tropical, que se verifica
durante a fase quente da Oscilacdo Sul, faz baixar a termoclina a leste da bacia, diminuindo a
ressurgéncia junto a costa oeste da América do Sul e, com isso, a disponibilidade de plancton. A
conseqlente queda na producdo de pescado era um fato conhecido dos pescadores da regiao, ja
ha muito tempo, que batizaram o fenébmeno por El Nifio (Menino Jesus em espanhol) por acha-
rem-no relacionado a época do Natal. De fato, em anos de El Nifio, 0 aguecimento do oceano
junto a costa do Peru ocorre a partir dessa época (inicio do ano civil).

E interessante mencionar que a configuracio das areas de conveccdo de larga escala
muda com as fases da OS. Durante a fase quente, a Zona de Convergéncia Intertropical (ZCIT)
desloca-se mais para o sul em dire¢do ao equador e a Zona de Convergéncia do Pacifico Sul (si-
tuada a leste da Australia), desloca-se mais para leste (ambas migram para as areas de maior
TSM, com tendéncia a se fundirem), dando-se o oposto durante La Nifa.

Na fase quente, a circulacdo de Walker fica mais fraca e a de Hardley mais forte, inverten-
do-se essa contribuicdo durante La Nifia. A temperatura média da troposfera € estimada aumentar
cerca de 1°C durante o ENOS.

Philander (1990) chama a atencdo para o fato do El Nifio e La Nifia ndo serem desvios
temporérios e anormais de algum estado “normal” intermediario, mas fases opostas de um mesmo
fendbmeno: a Oscilagdo Sul. A fase El Nifio da Oscilagao Sul (ENOS) provoca impactos climéaticos
nao apenas na Bacia do Pacifico. O El Nifio 82-83, considerado o maior dos ultimos 100 anos,
causou impactos climaticos importantes e desastrosos em metade do planeta, provocando prejui-
zos estimados em 8 bilhdes de dolares (Cane, 1992). Os efeitos, dependendo da intensidade do
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fendbmeno, podem ter escala global, provocando secas em algumas regides, enchentes em outras
ou simplesmente elevando a temperatura em outras mais. No Pacifico as condi¢cdes atmosféricas
e oceanicas oscilam entre uma fase e a outra, embora existam periodos em que nenhum desses
dois extremos descreva adequadamente o0 que estd acontecendo quanto a distribuicdo da TSM e
da PNM. A duracgdo, a intensidade e a evolugdo de cada fase também s&o variaveis e, em média,
um episodio ENOS ocorre com uma frequéncia de 3 a 7 anos.

ATMOSFERA EL NINO
A
[ e
= — -
M - gzsoc -
OCEANO  —

ATMOSFERA LA N|R|A

Fig. VII.27 - Esquemas da fase El Nifio (painel superior) e La Nifia (painel inferior) do ENOS,
mostrando a distribuicdo da nebulosidade e dos ventos (atmosfera) e das cor-
rentes e temperatura (oceano), na area tropical do Oceano Pacifico.
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A OS é o0 modo dominante da variabilidade interanual nos trépicos. A OS, em geral, ndo
altera a fase dos periodos chuvosos das regifes atingidas; tem-se verificado que as alteracdes
ocorrem apenas na amplitude, ou seja: a quantidade de chuva caida durante o periodo normal-
mente chuvoso torna-se maior ou menor que a media, embora a época do ano seja a mesma.

A variabilidade interanual da precipitacdo atinge regides da América do Norte, da América
do Sul, da Africa e da Indonésia. Nas regides aonde apenas a temperatura é afetada, a alteracdo
se verifica também na amplitude.

Kousky et al. (1984) e Kayano et al. (1988), dentre outros pesquisadores, tém estudado a
influéncia do ENOS sobre a variabilidade climatica interanual da América do Sul. Tém sido identi-
ficadas chuvas deficientes em vastas areas, incluindo o Nordeste do Brasil e a Amazobnia bem
como excesso de chuva no sul do Brasil e parte da costa do Peru e Equador durante episédios
ENOS. O excesso de chuvas no sul do Brasil estaria relacionado com a intensificacdo do jato
subtropical associada a uma situacdo de bloqueio na troposfera superior, sobre a América do Sul,
impedindo a passagem dos sistemas frontais que, assim, tenderiam a estacionar sobre o sul do
Brasil.

Aceituno (1988) e Kousky e Kayano (1994), que também estudaram a influéncia do ENOS
sobre o clima da América do Sul, sugerem que as secas da Regiao Norte e Nordeste do Brasil
estdo relacionadas com uma reducéo da atividade convectiva de larga escala que se estende so-
bre o Atlantico tropical, da Amazénia a Africa. Constataram, ainda, um aumento da convecgéo na
parte centro-sul do Brasil durante a fase quente da OS, mostrando que esse padrdo muda total-
mente na fase fria. Finalmente Uvo et al. (1994) obtiveram evidéncias que anos bastante secos
(chuvosos) ocorrem em associacao com valores anomalamente altos (baixos) da TSM no Pacifico
Equatorial e no Atlantico Norte e com valores baixos (altos) da TSM no Atlantico Sul, reforcando a
influéncia da OS sobre o clima do Nordeste do Brasil.

O ENOS explica parte da variabilidade interanual observada no campo dos alisios no
Atlantico tropical (Delecluse et al., 1994) o qual interfere na distribuicdo da chuva na costa leste do
Nordeste (Rao, Lima e Franchito, 1992 e 1993) havendo influéncias internas devidas as intera-
¢Oes oceano-atmosfera locais. Quando a OS esta na fase quente enfraquece a alta subtropical do
Atlantico Norte e fortalece a do Atlantico Sul, enfraquecendo os alisios de nordeste e fortalecendo
os de sudeste. Isso explica o dipolo entre as areas oceanicas tropicais do Atlantico norte e sul,
cuja influéncia na precipitacdo no Norte do Nordeste do Brasil ja fora identificada por Moura e
Shukla (1981) e confirmada por HUAG et al (1993). Analises usando fun¢des empiricas ortogonais
indicam (Nobre e Shukla, 1994) que a variabilidade climéatica do Atlantico tropical € dominada por
um forte ciclo anual forcado pelo vento. Superimposto a esse ciclo sazonal encontram-se varia-
¢Bes interanuais e deceniais mais fracas, porém importantes para influenciar a distribuicdo da pre-
cipitacdo no Nordeste e Amazonia.

Embora haja evidéncias muito fortes que associam a "seca" nordestina com a ocorréncia
do El Nifio, deve-se salientar que esse fendbmeno ndo € univocamente responsavel por ela. En-
tretanto, a relacdo entre a "seca" e o El Nifio € um exemplo incontestavel de que o comportamento
da atmosfera ndo pode ser entendido a nivel regional (estudos restritos a pequenas areas). A at-
mosfera age como um todo e determinados impulsos em uma area podem repercutir no estado
prevalecente do tempo em regides distantes, muitas vezes situadas a varios milhares de quiléme-
tros dos locais onde tais impulsos ocorreram.
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12. Ventos periodicos.

Héa ventos que mudam de direcdo com uma certa periodicidade, em funcao de inversdes
de sentido da componente horizontal do gradiente de pressdo. Tais inversdes sdo motivadas por
diferenca de aquecimento da superficie. Alguns desses ventos tém periodicidade diaria, outros
séo sazonais.

12.1 - Brisas maritima e terrestre.

Durante os dias ensolarados, a superficie do continente, na orla maritima, se aquece mais
rapidamente que a do oceano adjacente. Como conseqiiéncia, ja pela manha, surge uma faixa de
pressdo mais baixa sobre o litoral, ensejando o desenvolvimento de correntes convectivas ascen-
dentes sobre o continente (Fig. VII.28), as quais geram nuvens convectivas. Acima do oceano a
pressado continua elevada, face a menor temperatura da agua a superficie. Dessa maneira, se
estabelece uma circulagdo fechada, com movimentos ascendentes na costa e subsidentes sobre
o mar. O vento, a superficie, sopra do oceano para o continente, em direcdo aproximadamente
perpendicular a linha da costa e é chamado brisa maritima (ou "viracao").

40 20 0 20 40km 40 20 0 20 40 km

Fig. VII.28 - Seccéo vertical da atmosfera préximo a costa mostrando as brisas maritima
(esquerda) e terrestre (direita). As linhas horizontais representam isGbaras es-
guematicas e as setas traduzem a direcdo do vento. A escala vertical esta exa-
gerada cerca de 20 vezes.

Durante a noite o continente perde calor muito mais rapidamente que o0 oceano e, a partir
de uma certa hora ap6s o por do Sol, a superficie do oceano passa a ostentar uma temperatura
mais elevada que a do continente. A faixa de baixa presséo se situa, entdo, sobre o oceano e o
movimento ascendente associado a ela pode gerar nuvens convectivas. O vento passa a soprar
do continente para o mar, a superficie, constituindo a brisa terrestre, ou o "terral" (Fig.VIl.28), tam-
bém perpendicular a costa. A brisa terrestre é, em geral, mais fraca que a maritima.

As brisas terrestre e maritima nem sempre sao percebidas. No Nordeste do Brasil, por
exemplo, onde os ventos alisios sdo persistentes e intensos durante todo o ano, quase sempre as
brisas apenas contribuem para mudar um pouco a direcdo e a velocidade daqueles. Dependendo
da orientacdo da costa, a velocidade do vento, resultante da superposicdo alisio-brisa, pode ser
maior ou menor que a do alisio.
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12.2 - Brisas do vale e da montanha.

Durante a noite, o ar em contacto com o solo arrefecido aumenta de densidade e tende a
escoar pelas encostas, acumulando-se nos vales e, ndo raramente, fluindo acima dos rios. Tal
fendbmeno é a brisa da montanha, que pode tomar diversos nomes locais. No Nordeste do Brasil,
por exemplo, 0 vento Aracati e a "cruviana”, bastante conhecidos das populacdes ribeirinhas das
correspondentes areas de atuacao, sdo ventos noturnos que sopram vale abaixo, acompanhando
o curso dos rios Aracati e S&o Francisco, respectivamente.

O ar frio que desce as encostas e se acumula nos vales pode, sob intenso resfriamento
noturno, atingir a saturagéo, iniciando-se a condensac&o. E comum, ent&o, a formac&o de orvalho
ou de nevoeiros cerrados. Vistos da montanha esses nevoeiros sdo muito curiosos, pois o vale
fica completamente coberto por uma camada nebulosa que recebe o nome de mar de nuvens.
Caso a temperatura se torne negativa durante a noite, certamente havera a formacédo de geada.
Durante o dia, acontece o inverso: em contacto com as encostas aquecidas pelo Sol, o ar adquire
calor e se expande (tornando-se menos denso), movimentando-se no sentido ascendente das
encostas: é a brisa do vale. Pode ser suficiente para originar nuvens convectivas acima das mon-
tanhas.

As brisas do vale e da montanha sdo também chamadas ventos anabaticos e catabaticos,
respectivamente.

12.3 - Mongdes.

Em certas regides da Terra, particularmente ao sul do continente asiatico (Fig. VI1.29) e no
norte Austrdlia, ha uma inversdo sazonal da dire¢éo do vento a superficie.

. 4
V\\ 3' Q\ 2

OCEANO INDICO OCEANO IiNDICO

Fig. VII.29 - Moncdes asiaticas de verdo (esquerda) e de inverno (direita).
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Durante o verdo, em funcdo do maior aquecimento, desenvolvem-se, no interior do conti-
nente, areas de baixa pressado e, em contraposi¢cao, nicleos de alta pressdo formam-se sobre o
oceano, cuja temperatura da superficie é relativamente menor. O gradiente horizontal de pressao,
assim estabelecido, condiciona o aparecimento de uma circulagéo tipica, com ventos soprando do
oceano para o continente, a superficie. Esses ventos, chamados moncdes de verdo, sao bastante
umidos (devido ao trajeto oceénico) e provocam chuvas torrenciais nos meses de junho a setem-
bro.

No inverno a circulacdo se inverte, ja que a superficie do oceano mantém-se mais aqueci-
da que a do continente. Os ventos passam a soprar do continente para o mar, a superficie, rece-
bendo a designacdo de moncdes de inverno.

O aquecimento diferencial entre o continente e o oceano nao €, porém, o unico fator que
interfere na circulagdo moncgonica. Se assim o fosse, em certas areas nao haveria um atraso na
época prevista para o aparecimento da moncdo oceénica (em relacdo as demais), o que efetiva-
mente ocorre. Finalmente, quando se inicia, acontece de uma forma mais ou menos violenta, com
riscos de inundac¢des (dada a abundancia das chuvas que provocam).

13. Exercicios.

1 - Determinar as componentes zonal e meridional correspondentes aos seguintes valores de di-
recao e velocidade do vento:

a) direcdo 45° e velocidade 15 kt;

b) direcdo 132° e velocidade de 38 kt.

c) direcdo 280° e velocidade de 25 kt.

2 - Utilizando os dados da Tabela VII.3, pede-se desenhar:
a) - os perfis verticais da direcéo e da velocidade do vento;
b) - os perfis verticais das componentes zonal e meridional da velocidade do vento; e
c) - analisar a hoddgrafa.

3 - As seguintes observagdes simultaneas de velocidade do vento (u;) foram realizadas em condi-
¢Bes de equilibrio atmosférico ndo muito afastadas da neutralidade:

z (m) 0,5 1,0 20 50
uy (m/s) 21 24 27 30

Pede-se determinar:
a) o valor de z;

b) a velocidade do vento a 10m de altura; e
c) o valor de U*,

4 - Calcular o médulo da componente horizontal do gradiente de presséo, sabendo que a distancia
normal entre duas isébaras consecutivas, tracadas de 5 em 5 mb é de 200 km.

5 - Duas is6baras paralelas estao orientadas de sudoeste para nordeste, ao nivel médio do mar. A
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isébara mais préxima do equador tem valor de 1012 mb e a outra de 1009 mb. Calcular a direcdo
e 0 modulo da componente horizontal da forca do gradiente de presséo, sabendo que a distancia
entre essas is6baras é de 150 km e que a densidade do ar é de1,2x10° g cm™.

TABELA VII.3

DIREC}AO E VELOCIDADE DO VENTO OBSERVADO EM
PARNAIBA (2°54'S, 41°42'W, 22m) EM 10 DE DEZEMBRO DE 1971

ALTITUDE VENTO
(m) Dir ®) Vel(ms™
22 90 7
1000 110 12
1500 127 10
2000 144 9
2500 122 12
3000 102 10
4000 51 6
5000 91 7
6000 104 8
7000 124 16
8000 138 21
9000 149 21
10000 161 13

FONTE: DENMET (1973).

6 - Determinar a aceleracdo de Coriolis que atua sobre uma parcela de ar que se movimenta para
nordeste, com vento de 10 m s™:

a) a latitude de 10° S;

b) a latitude de 30° S.

7 - Estabelecer a velocidade do vento gradiente, em torno de um nucleo de alta presséo localizado
a latitude de 30° S, sabendo que a distancia radial entre duas is6baras circulares consecutivas
tracadas a intervalos de 3 mb é de 300 km:

a) em um ponto distante 300 km do centro; e
b) em um ponto distante 150 km do centro.
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CAPITULO VIII

NUVENS E METEOROS.

1. Introducédo.

Nuvem € qualquer conjunto visivel de goticulas d'agua, de particulas de gelo, ou de am-
bas, em suspensédo na atmosfera. Esse aglomerado eventualmente inclui elementos de natureza
hidrica de maiores dimensdes, além de poeira, fumaca e mesmo residuos industriais. Numa nu-
vem, a concentracdo de goticulas normalmente varia de 100 cm™ a 1000 cm™®, aproximadamente.

As nuvens estdo em constante modificacdo, assumindo as mais variadas formas, alterando
continuamente o tamanho e, as vezes, o0 aspecto. O aspecto de uma nuvem esta relacionado com
duas de suas propriedades: a luminancia e a cor.

O termo luminéncia foi introduzido na XI Secdo da Comisséo Internacional de lluminacéo,
realizada em Paris, em 1948 para substituir a expressao brilho (O.M.M., 1956), que deixa de ser
utilizado. A luminancia de uma nuvem depende da quantidade de luz que é refletida, transmitida e
difundida pelas particulas que a constituem. A fonte luminosa pode ser representada pelo Sol,
pela Lua, ou mesmo pela luz artificial oriunda de uma grande cidade.

A cor de uma nuvem depende da cor da luz incidente. Quando o angulo zenital do Sol é
pequeno as nuvens ou suas partes diretamente iluminadas sdo brancas ou cinzentas. Quando o
disco solar se aproxima do horizonte passam a exibir coloracdo progressivamente amarela, la-
ranja e vermelha. Pouco antes do nascimento e logo depois do ocaso do Sol, as nuvens préximas
da superficie terrestre sdo cinzentas (pois se encontram no cone de penumbra da Terra), en-
quanto as demais, mais altas, sdo avermelhadas, alaranjadas ou esbranquicadas, dependendo da
altura em que se encontrem, pois ainda (ja) estdo recebendo luz do Sol. Alias, essas sdo boas
ocasifes para se apreciar as alturas relativas das nuvens presentes no céu.

Ao se observar a forma, a luminéncia e a cor das nuvens deve-se evitar aquelas que estdo
préximas a linha do horizonte, por duas razdes: em primeiro lugar, pela deformacdo imposta por
efeito de perspectiva; em segundo, devido a maior espessura da camada atmosférica existente
entre a nuvem e o observador, o que interfere na luminancia e na cor.

A descricdo de nuvens, contida neste texto, além desses cuidados, pressupfe que a at-
mosfera ndo esteja turva por causa de poeira, fumaca, bruma, nevoeiro etc., 0 que alteraria o as-
pecto normal das nuvens. Pressupde, igualmente, que o disco do Sol esta suficientemente eleva
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do, possibilitando uma iluminacdo adequada.

A espessura das nuvens € muito variavel. Nas mais espessas é costume designar o limite
inferior como base e o superior como topo. Nas nuvens espessas € comum a presenga de por-
¢Oes escuras, decorrentes da sombra projetada pelas partes superiores; as de espessura reduzi-
da sdo, em geral, completamente brancas, exceto nas ocasiées mencionadas acima, ou quando
fumaca, poeira etc., se interpdem entre ela e o observador.

2. Classificacéo das nuvens.

Dada a impossibilidade de classificar as nuvens levando em conta a infinidade de formas
gue assumem, procurou-se selecionar certas formas caracteristicas isto é, aquelas que sédo ob-
servadas com maior frequéncia. Tal procedimento evitou que fossem levadas em conta todas as
possiveis formas intermediarias que uma nuvem pode assumir no decurso de sua evolucao.

O Atlas Internacional de Nuvens, preparado sob os auspicios da Organizacdo Meteorologi-
ca Mundial, é adotado internacionalmente como referéncia para a classificacao das nuvens e dele
foi extraido parte deste texto. As nuvens estao classificadas em 10 formas caracteristicas princi-
pais, mutuamente exclusivas, denominadas géneros (Tabela VIII.1).

Cada género pode incluir diferentes espécies, levando em conta aspectos particulares da
forma e da estrutura da nuvem e, quando possivel, os processos fisicos (conhecidos ou pressu-
postos) envolvidos na sua formacdo. Finalmente, um género, ou uma espécie, pode comportar
variedades, estabelecidas em funcao da transparéncia, ou do arranjo dos elementos macroscopi-
cos da nuvem.

Deve ser ressaltado que um género pode possuir variedades sem que possua nenhuma
espécie. Por outro lado, uma determinada variedade pode atender a mais de um género, desde
que sejam semelhantes o arranjo e a transparéncia dos elementos constitutivos da nuvem. Para
facilitar o entendimento da terminologia usada, incluiu-se, na Tabela VIII.2, a etimologia dos géne-
ros, espécies e variedades.

2.1 - Descricéo sucinta dos géneros.
2.1.1 - Cirros (Ci).

Os cirros sao nuvens isoladas em forma de filamentos brancos e delicados, ou de bancos
espessos, ou de faixas estreitas brancas ou quase brancas. Apresentam aspecto fibroso, ou brilho
sedoso, ou ambos.

Os cirros sao constituidos de cristais de gelo e, quando o disco solar encontra-se suficien-
temente elevado na abdbada celeste, sdo as mais brancas nuvens presentes no céu (Fig. VIII.1).
Resultam, com frequéncia, da expansao lateral da bigorna (parte superior) de cumulonimbo.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



319
TABELA VIII.1

CLASSIFICACAO DAS NUVENS.

Género e Simbolo Espécie  Variedade Particularidades Nuvem-mae
Complementares
Cirro(Ci) fibratus intortus mamma Cc
uncinus radiatus Ac
spissatus vertebratus Cb
floccus duplicatus
castellanus
Cirrocumulo(Cc) stratiformis  undulatus mamma
Lenticularis lacunosus
floccus
castellanus
Cirrostrato(Cs) fibratus duplicatus Cc
nebulosus undulatus Cb
Altocimulo(Ac) stratiformis  translucidus mamma Cu
lenticularis  perlucidus virga Cb
castellanus duplicatus
floccus undulatus
radiatus
lacunosus
Altostrato(As) - traslucidus virga Ac
opacus praecipitatio Cb
duplicatus pannus
undulatus mamma
radiatus
Nimbostrato (Ns) praecipitatio Cu
virga Cb
pannus
Estratocimulo (Sc)  stratiformis  translucidus mamma As
lenticularis  perlucidus virga Ns
castellanus opacus praecipitatio Cu
duplicatus Cb
undulatus
radiatus
lacunosus
Estrato (St) nebulosus  opacus praecipitatio Ns
fractus translucidus Cu
undulatus Cb
nebulosus opacus praecipitatio Ns
fractus translucidus Cu
undulatus Cb
(continua)
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TABELA VIII.1

CLASSIFICACAO DAS NUVENS.

(concluséo)

Género e Simbolo Espécie Variedade Particularidades  Nuvem-
Complementares mae
Cumulo (Cu) humilis radiatus pileum Ac
mediocris  velum Sc
congestus pannus
fractus virga
praecipitatio
arcus
tuba
Cumulonimbo (Cb) calvus praecipitatio Ac
virga As
pannus Ns
incus Sc
mamma Cu
pileus
velum
arcus
tuba
FONTE: O.M.M. (1956).
TABELA VIII.2
ETIMOLOGIA DOS NOMES USADOS PARA A
CLASSIFICACAO DAS NUVENS.
Termo Significado Termo Significado
altum elevado mamma mama, teta
arcus arcada, abdébada mediocris médio, mediocre
calvus calvo, desnudo nebulosus neblina, nevoeiro
capillatus cabeludo nimbus nuvem que chove
cirrus mecha de cabelo opacus opaco, sombrio
congestus amontoado, empilhado pannus pano, farrapo
cummulus pilha, acumulo perlucidus transltcido
duplicatus duplo, duplicado pileus barrete, gorro
fibratus fibroso, filamentoso preecipitatio  precipitacdo, queda
floccus floco, tufo de 1a radiatus raiado, ter raios
humilis baixo, pequeno spissatus espesso, grosso
fractus fraturado, rasgado stratus estendido, coberto
Incus bigorna tuba tubo, trombeta
Intortus torcido, torto uncinus gancho, garra, unha
lacunosus lacunoso velum vela de navio
lenticularis lente, lenticula virga vara, pau, ramo

FONTE: O.M.M. (1956).
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Fig. VIII.1 - Cirros.

2.1.2 - Cirrostrato (Cs).

Véu nebuloso, transparente e esbranqui¢ado, com aspecto liso ou fibroso, cobrindo total ou
parcialmente o céu e lhe conferindo um aspecto leitoso. A nuvem é constituida por cristais de gelo
e pode produzir fenbmenos de halo, quando ndo muito espessa (Fig. VIII.2). Por vezes é tédo ténue
gue sua presenca é detectada apenas pela formacdo do halo. Os cirrostratos ndo impedem que
0s objetos expostos ao Sol tenham sombra.

Formam-se devido ao lento movimento ascendente de camadas de ar de grande extenséo
horizontal, para niveis suficientemente elevados. Podem surgir da jung¢éo de cirros ou de cirrocu-
mulos, bem como da queda de cristais de gelo provenientes destes. Eventualmente, resultam do
adelgacamento de altostrato ou do espraiamento da bigorna de cumulonimbo.

2.1.3 - Cirrocumulo (Cc).

Lencol, banco ou camada delgada de nuvens brancas, sem sombra propria, formado de
elementos muito pequenos, semelhantes a graos, rugas ou flocos, ligados ou néo, dispostos mais
ou menos regularmente e com largura aparente subtendendo, para o observador, um arco inferior
a 1°. O lencol pode apresentar bordos fibrosos. Em geral é composto por cristais de gelo, podendo
conter gotinhas d'agua sobrefundidas que congelam rapidamente. Os elementos constituintes ndo
possuem sombra prépria (Fig. VIII.3) e, quando em grande ndmero, podem conferir ao céu o as-
pecto granular (lembrando pipocas).

Os cirrocumulos podem surgir em ar limpo ou resultarem da modificagdo de cirros, cirros
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tratos ou altocumulos.

Fig. VIII.2 - Cirrostratos.

Fig. VII.3 - Cirrocimulos
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2.1.4 - Altocumulo (Ac).

Banco, lencol ou camada branca, ou cinzenta, ou parcialmente branca e cinzenta, formada
por elementos com o aspecto glébulos, laminas, rolos etc., ligados ou ndo, as vezes parcialmente
fibrosos e geralmente com sombra prépria. Na maior parte das vezes os elementos atingem uma
largura aparente de 1 a 5° estéo regularmente dispostos (Fig. VIIl.4) e encontram-se afastados o
suficiente para permitirem ver o azul do céu entre eles, quando observados de baixo. Os famosos
"carneirinhos do céu" sao altocumulos.

Essas nuvens sdo compostas por gotas d'agua e s6 raramente (sob temperaturas muito
baixas) possuem cristais de gelo. Formam-se nas bordas de uma grande camada de ar em ele-
vacao, ou devido a turbuléncia em niveis elevados da atmosfera ou, ainda, da fragmentacao de
uma camada de estratocumulos, ou da transformacédo de altostratos, de nimbostratos etc.. Final-
mente, podem resultar da extens@o de cumulos ou de cumulonimbos.

Fig. VIII.4 - Altocumulos

2.1.5 - Altostrato (As).

Nuvem, em lencol ou camada, de cor acinzentada ou azulada e aspecto estriado, fibroso
ou uniforme, cobrindo total ou parcialmente o céu, mas com por¢cdes menos espessas que deixam
ver o Sol (Fig. VIIL.5), pelo menos vagamente (como através de um vidro fosco).

Os altostratos sdo constituidos por goticulas d'agua e cristais de gelo, podendo conter go-
tas de chuva ou flocos de neve. Na maioria dos casos resultam da elevacdo de uma camada de ar
bastante extensa. Podem surgir em decorréncia do espessamento de um cirrostrato ou do adelga-
¢amento de um nimbostrato. Na Regido Tropical essas nuvens podem ser geradas pelo espraia
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mento da por¢do média ou superior de cumulonimbos.

Fig. VIIL.5 - Altostratos sobre cumulus humilis.

2.1.6 - Nimbostrato (Ns).

Camada baixa, extensa e cinzenta de nuvens, de aspecto geralmente sombrio, que nao
permite ver o disco solar (mesmo vagamente) e cuja porcédo inferior é difusa devido a chuva que
cai continuamente. Por baixo da camada sdo freqlientemente observadas nuvens esfarrapadas,
ligadas a ela ou nao (Fig. VIII.6).

O nimbostrato € formado por goticulas de agua e por gotas de chuva ou, nas regides frias,
por gotas sobrefundidas e cristais de gelo, ou flocos de neve. Em geral, resulta da elevacéo de
uma camada de ar extensa, ou do espraiamento de um cumulonimbo.

Quase sempre provoca reducgdo da visibilidade, devido a chuva.

2.1.7 - Estratocumulo (Sc).

Camada ou lencgol, de cor cinzenta, esbranquicada ou ambas, possuindo partes escuras
nao fibrosas, onduladas, enrugadas, ou em forma de rolos paralelos, massas globulares ou mo-
saicos, decorrentes da sombra dos elementos que a constituem e que se mostram aglutinados ou
ndo (Fig. VIIL.7). Cada elemento possui largura aparente superior a 5°. Ha estratocUmulo consti-
tuido por Um dnico rolo, com o topo ondulado, ou formado por elementos cumuliformes seme-
Ihantes aos de um altocamulo, porém maiores.
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Fig. VIII.6 - Nimbostrato com precipitacdo continua.

Os estratocumulos séo, quase sempre, compostos por goticulas d'agua, acompanhadas ou
nao por gotas de chuva, produzindo precipitacdo fraca. Originam-se a partir do crescimento de
elementos de altocumulo, por espalhamento da por¢éo intermediaria de cumulo, por transforma-
¢do de um nimbostrato ou de um estrato. Surgem, ainda, em ar limpo, sob um nimbostrato ou um
altostrato.

Fig. VIII.7 - Estratocumulos
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2.1.8 - Estrato (St).

Nuvem em geral cinzenta, de base uniforme, suficientemente espessa para ocultar com-
pletamente o Sol, algumas vezes de aspecto sombrio, ou mesmo ameacador. Também se apre-
senta como um banco de elementos esfarrapados que mudam constantemente de forma, indican-
do um estado de transi¢do, durante a génese ou a dissipacdo de uma camada de estrato. Em ou-
tras ocasibes mostra-se como um lencol tdo ténue, que deixa ver nitidamente o contorno do Sol
ou da Lua. Nao séo raros estratos envolvendo o topo de montanhas.

E normalmente formado por goticulas de agua e, sob temperatura muito baixa, contém
particulas de gelo. Quando produz precipitacdo, esta é do tipo chuvisco. Eventualmente, a cama-
da nebulosa é muito fina e origina coroa solar ou lunar. Em geral, o estrato se forma por resfria-
mento de camada atmosférica muito baixa ou por elevagdo de nevoeiro (decorrente do contacto
do ar com a superficie aquecida pelo Sol).

2.1.9 - Camulo (Cu).

Os cumulos sédo nuvens isoladas, quase sempre densas e de contornos bem definidos,
gue lembram montes, torres ou cupulas, cuja porgéo superior se assemelha a uma couve-flor (ex-
ceto nas formas esfarrapadas). As partes iluminadas pelo Sol sdo brancas e brilhantes; a base,
sensivelmente horizontal na maioria dos casos, € cinzenta ou escura, devido & sombra projetada
pelas regides superiores (Fig. VIII.8 e VIII.9).

Fig. VIII.8 - Camulos humulis
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Fig. VIII.9 - Cumulos congestus.

Os cumulos sao nuvens formadas por goticulas de agua, embora as de grande espessura
possam conter particulas de gelo na por¢ao superior (quando situada acima da superficie isotér-
mica de 0°C). Cumulos bem desenvolvidos sédo capazes de produzir aguaceiros. Formam-se, fre-
guentemente, devido as correntes convectivas geradas pelo contacto do ar com a superficie
aquecida pelo Sol, ou quando uma massa de ar frio passa sobre uma superficie quente. Pela ma-
nha, sobre o continente, podem ser gerados a partir de um estrato ou de um estratocumulo. Mais
raramente resultam da transformacao de um altocumulo.

2.1.10 - Cumulonimbo (Cb).

Nuvem volumosa, muito densa, de grande desenvolvimento vertical, com a forma de mon-
tanha, encimada ou ndo por uma imensa bigorna ou penacho, cujas extremidades sao cirrosas
(Fig. VIII.10). Embora a base dessas nuvens esteja bastante proxima da superficie terrestre, seu
topo pode alcancar niveis muito elevados. Por isso mesmo os cumulonimbos sé séo inteiramente
observados quando se encontram a consideravel distancia.

Essas nuvens costumam produzir aguaceiros violentos, acompanhados de relampagos e
trovbes. Algumas vezes produzem granizo ou saraiva. Nas por¢oes inferiores Sdo formadas por
goticulas d’agua e gotas de chuva; nas porgdes superiores, existem cristais de gelo, neve e pelo-
tas de gelo.

Quase sempre se originam do desenvolvimento de cumulos. Ora se apresentam isoladas,
ora formando fileiras que se assemelham a grandes muralhas.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Versdo digital 2 — Recife, 2006



328

Fig. VII1.10 - Cumulonimbus acompanhado de cumulos congestus

2.2 - Descricdo das espécies.

As espécies foram definidas para discriminar formas diferentes, levando em conta, por ve-
zes, também o aspecto da nuvem. Uma nuvem sé pode ser classificada em um Unico género e
uma Unica espécie, se houver. O fato de um género possuir espécies nao significa que uma dada
nuvem necessita ser enquadrada em uma delas. Quando uma nuvem néo puder ser enquadrada
em nenhuma espécie, simplesmente ndo seré feita referéncia alguma a espécie.

2.2.1 - Calvus.

Cumulonimbo em cujo topo ja existe gelo, mas sem qualquer parte cirrosa visivel.

2.2.2 - Capillatus.

Cumulonimbo que possui em sua parte superior uma nitida estrutura cirrosa, em geral for-
mando uma bigorna, ou penacho (Fig. VII1.10).

2.2.3 - Castellanus.

Nuvens cuja porgdo superior possui protuberancias verticais cumuliformes bem desenvol-
vidas, algumas mais altas que largas, conferindo-lhe o aspecto da muralha de um castelo, com
ameias.
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2.2.4 - Fibratus.

Cirro ou cirrostrato com elementos em forma de filamentos, retilineos ou encurvados, cujas
extremidades sdo sempre finas, nunca terminando por penachos ou por ganchos.

2.2.5 - Floccus.

Nuvens gue possuem pelo menos um elemento em forma de pequeno tufo ou floco, cuja
porcao inferior € mais ou menos esfarrapada e pode ostentar uma virga.

2.2.6 - Fractus.

Nuvens com aspecto de um tecido dilacerado, apresentando-se como tiras irregulares ou
simplesmente esfarrapadas.

2.2.7 - Lenticularis.

Nuvens em forma de lente, ou améndoa, muitas vezes com os bordos nitidos e eventual-
mente apresentando irisacées. Sua origem é quase sempre orogréfica, mas podem ser vistas na
periferia de zonas de precipitacdo, em regides sem relevo acentuado.

2.2.8 - Humilis.

Cumulo com um pequeno desenvolvimento vertical e cuja largura da base (plana) € maior
gue a espessura (Fig. VIII.8).

2.2.9 - Mediocris.

Cumulo com desenvolvimento vertical moderado e com 0s topos contendo pequenas pro-
tuberancias.

2.2.10 - Nebulosus.

Nuvens com aspecto nebuloso, semelhante a um véu sem nenhum detalhe distinto.

2.2.11 - Spissatus.

Cirro muito espesso, com brilho sedoso mas néo necessaria-mente com aspecto fibroso.
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2.2.12 - Stratiformis.

Nuvem que se apresenta como um lencol, constituindo uma camada horizontal extensa.

2.2.13 - Uncinus.

Cirro com uma das extremidades terminando por um gancho, ou pequeno penacho néo
arredondado.

2.3 - Descricdo das variedades.

As variedades foram definidas levando em conta o grau de transparéncia das nuvens ou 0
arranjo de seus elementos. Por isso, uma nuvem pode ser enquadrada simultaneamente em mais
de uma variedade. A indicacdo da variedade de uma nuvem né&o é obrigatoria.

2.3.1 - Duplicatus.

Nuvens que aparecem em camadas, véus ou bancos estratificados, localizados em niveis
ligeiramente diferentes e que podem estar parcialmente fundidas.

2.3.2 - Intortus.

Cirro cujos filamentos estado dispostos muito irregularmente, emaranhados ou em zig-zag.

2.3.3 - Lacunosus.

A nuvem apresenta-se em banco, ndo muito espesso, dispondo de lacunas distribuidas de
forma aproximadamente regular.

2.3.4 - Opacus.

Extenso véu, banco ou camada nebulosa cuja espessura € suficiente para impedir que se
distinga o disco solar através dele.

2.3.5 - Perlucidus.

Camada, véu ou banco constituido de elementos que deixam entre si espacos, através dos
quais é possivel ver o céu.
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2.3.6 - Radiatus.

Nuvem composta por faixas retilineas paralelas que, por efeito de perspectiva, parecem
convergir para um ponto ou, quando atravessam toda a abdbada celeste, para dois pontos opos-
tos.

2.3.7 - Translucidus.

Camada, véu ou banco cuja espessura, em sua maior parte, € suficientemente pequena
para revelar a posi¢do do disco solar.

2.3.8 - Undulatus.

Nuvem composta por elementos alongados e paralelos, fundidos ou separados, sugerindo
ondas do mar.

2.3.9 - Vertebratus.

Nuvem cujos elementos, ou filamentos estdo dispostos como em uma sucessao de vérte-
bras, ou como uma espinha de peixe.

2.4 - Particularidades suplementares.

As particularidades suplementares referem-se a caracteristicas muito especiais eventual-
mente vistas em uma nuvem, ou em nuvens acessorias aquela que esta sendo observada.

2.4.1 - Arcus.

Rolo haorizontal de bordos mais ou menos desfiados, situado na porcdo antero-inferior de
alguns cumulonimbos que, quando muito extenso, possui cor escura e aspecto ameacador.

2.4.2 - Preecipitatio.

Precipitacdo (chuva, chuvisco, neve, granizo etc.) proveniente de uma nuvem afastada do
observador, tendo o aspecto de uma coluna que chega a atingir a superficie (Fig. VIII.11).

2.4.3 - Mamma.

Protuberancias pendentes da base da nuvem, a semelhanca de tetas, ou mamas.
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2.4.4 - Incus.

Aplica-se a cumulonimbo cuja por¢éo superior € espraiada em forma de bigorna lisa, fibro-
sa ou estriada.

Fig. VII.11 - Preecipitatio na base de um cumulos.

Fig. VII1.12 - Tuba de um tornado.
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Fig. VIII.L13 - Virgas.

2.4.5 - Tuba.

Funil, coluna ou tubo que parte da base de um cumulonimbo, mais raramente de um cu-
mulo, constituindo-se em um turbilhdo mais ou menos intenso solo (Fig. VIII.12).

2.4.6 - Virga.

Rastros verticais ou inclinados de precipitagdo que partem da nuvem mas nao chegam a
atingir o solo (Fig. VII1.13).

2.4.7 - Pannus.

Nuvem acessoéria fragmentada ou esfarrapada que aparece por baixo da nuvem que esta
sendo observada.

2.4.8 - Pileus.

Nuvem acessoria que aparece no topo de cumulo ou cumulonimbo, assumindo a forma de
um gorro ou barrete, ligado ou ndo a nuvem principal. Podem ser observados varios, formando
uma pilha.
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2.4.9 - Velum.

Nuvem acessoéria constituindo um véu de grande extensdo horizontal, ligada a parte supe-
rior de um cumulo ou cumulonimbo, ou situada um pouco acima. Normalmente o velum é atraves-

sado pela nuvem.

2.5 - Nuvens-mae

Chama-se nuvem-mae aquela que, modificando sua forma e seu aspecto iniciais, da ori-
gem a nuvem de outro género. Para efeito de classificacdo, a nova nuvem formada é enquadrada
no género apropriado, seguido do nome do género da nuvem-mée, acrescido do sufixo genitus.
Por exemplo: cirro cumulonimbogenitus designa um cirro gerado por expansao horizontal da parte
superior de um cumulonimbo.

3. Distribuicéo vertical das nuvens.

Determinados géneros de nuvens tém tendéncia a ocorrer em certos intervalos de altitude.
Com o objetivo de caracterizar melhor essa tendéncia, a troposfera foi subdividida em trés cama-
das (Tabela VIII.3), cujos limites sdo aproximados e variam da zona tropical a polar.

Além do que consta da Tabela VIII.3, deve-se mencionar o seguinte:
- 0s altostratos sdo encontrados também na camada superior;
- 0s nimbostratos podem se desenvolver verticalmente atingindo igualmente a camada
superior;
- 0s cumulos e os cumulonimbos tém suas bases normalmente situadas na camada in-
ferior mas, via de regra, possuem um desenvolvimento vertical tdo grande que os topos
alcancam as camadas mais acima.

TABELA VIII.3

DISTRIBUICAO VERTICAL MAIS FREQUENTE DAS NUVENS

Regides Regides Regido Nuvens de ocorréncia
Camada Polares Temperadas  Tropical mais freqiente
Superior 3 a8km 5a13 km 6 a 18 km Ci, Cs, Cc
Média 2a4km 2a 7km 2a 8km Ac, As, Ns
Inferior até 2 km até 2 km até 2 km Sc, St

FONTE: O.M.M. (1956).
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4. Nebulosidade.

Denomina-se nebulosidade a fracdo da ab6bada celeste que, em um dado momento, en-
contra-se encoberta por nuvens. Na pratica a nebulosidade é estimada visualmente, imaginando-
se todas as nuvens arrumadas juntas e arbitrando-se, aproximadamente, a fracdo do céu que isto
representa. Quando ha muitas nuvens presentes é preferivel imaginar a fragdo que seria ocupada
pelos espacos nao encobertos, caso fossem hipoteticamente agrupados em uma Unica area.

Durante as noites enluaradas uma estimativa razoavel da nebulosidade pode ser obtida
pelo mesmo processo. Nao havendo o auxilio da luz refletida por aquele satélite, as areas sem
cobertura de nuvens sé@o estimadas levando-se em conta as estrelas visiveis, desde que a trans-
paréncia da atmosfera o permita.

A nebulosidade é indicada em oitavos ou em décimos de céu encoberto, devendo-se es-
clarecer qual das duas escalas esta sendo usada. Nebulosidade de 4/8 corresponde a metade da
abobada celeste encoberta. O valor zero indica que nenhuma nuvem foi detectada no momento
da observacao.

5. Pressé@o de saturacdo do vapor sobre gotas.

No Capitulo IV foi introduzido o conceito de presséo de saturacao do vapor d'agua em re-
lacdo a uma superficie plana de agua pura. Para que se abordem os processos fisicos que se
verificam no interior de uma nuvem, torna-se primeiramente necessario analisar as condi¢cfes de
equilibrio entre uma superficie ndo plana de agua (especificamente uma gota) e seu vapor.

5.1 - Tenséo superficial.

As moléculas integrantes da camada superficial de um liquido possuem propriedades fisi-
cas diferentes daquelas que se situam em nivel mais profundo. Nas moléculas profundas, a re-
sultante das forcas de coesédo € nula, o que ndo acontece naquelas moléculas que se localizam
préximo a superficie. Nestas a resultante (F) das forcas coercitivas, dirigida para o interior do li-
quido, serd tanto mais intensa quanto menor a profundidade da molécula selecionada (Fig.
VIII.14). Para se deslocar do interior do liquido até a camada superficial, qualquer molécula deve
realizar um trabalho (contra as for¢as de coeséo), consumindo energia. Quanto mais proxima da
superficie for a posicéo final da molécula, vinda de niveis profundos, maior sera a energia requeri-
da a mudanca de posicao.

O aumento da superficie livre de um liquido ndo se faz por afastamento das moléculas
superficiais (distensdo da superficie), mas por transferéncia de mais moléculas procedentes do
seu interior. Essa transferéncia implica a realizacdo de um trabalho contra as forcas de coesdo.
Por isso, as moléculas a superficie do liquido possuem, em relacao aquelas mais profundas, uma
energia potencial acrescida do valor desse trabalho.

Ao trabalho (W) requerido para aumentar de uma unidade de area a superficie (S) livre de
um liquido se denomina tensao superficial (c). Em uma superficie esférica, por exemplo, verifica-
se que:
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do = dW/dS = dW/d(4nr?) = dW/(8rrdr). (VIII.5.1)

Observe-se que trabalho por unidade de area tem as mesmas dimensdes de for¢a por uni-
dade de comprimento. Assim, a tensdo superficial € normalmente expressa em dyn/cm. A tenséo
superficial da &gua varia relativamente pouco com a temperatura (Tabela VIIl.4) mas é muito sen-
sivel a presenca de sais ou de outras impurezas dissolvidas.

-
i

Fig. VII.14 - Forgas de coesdo em moléculas localizadas a diferentes profundidades num liqui-
do (esquema de Gerthsen e Kneser, 1973).

5.2 - Pressdao interna em gotas.

A tensdo superficial gera um aumento da presséo interna (p;) da gota, conseqiiéncia da
compressao que as moléculas periféricas exercem sobre as demais. Pode-se demonstrar que o
aumento da pressao interna (p)) em relacdo a externa (pg), @a uma dada temperatura, € inversa-
mente proporcional ao raio (r) da gota.

Considere-se uma gota de agua pura, esférica, de raio r, em equilibrio com o vapor d'agua
circundante. Considere-se, ainda, essa gota hipoteticamente dividida ao meio por um plano hori-
zontal (Fig. VIII.15) A tensdo superficial tendera a aglutinar os dois hemisférios, exercendo uma
forca na periferia da seccao circular que equivale a 2n r . Por outro lado, como p, > pe a gota
tende a "explodir", separando-se os hemisférios sob a acéio da forca correspondente a (p; - pe)n r?.
A integridade da gota exige que exista equilibrio entre essas forcas, ou seja que (p,— pg) @ r° =
2n r o. Logo:

pi— Pe = 20/ (VIIL.5.2)

Esta relacdo mostra que a diferencga entre as pressdes interna e externa é proporcional ao
raio da gota, desde que seja mantida constante a temperatura (por causa de sua influéncia sobre
a tensdo superficial).
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TABELA VIIl.4

VARIACAO DA TENSAO SUPERFICIAL
DA AGUA COM A TEMPERATURA.

Temperatura  Tenséo superficial

(°C) (dyn cm™®)
-5 76,4

0 75,6
10 74,2
20 72,7
30 71,9
40 69,5
50 67,9
100 51,0

FONTE: Reichardt (1985)

X

A

Nttt s

Fig. VII.15 - Esquema de uma gota esférica seccionada. As setas indicam as forcas de
tensdo superficial sobre a metade inferior da gota (Sears e Lee, 1969).

5.3 - Energia associada a variacdo do volume de uma gota d'agua.

E preciso analisar, ainda, o que acontece quando a variagéo do raio da gota se da devido a
condensacdo ou a evaporacao. Em ambos os processos havera uma alteragdo na superficie da
gota e, portanto, uma correspondente variacdo na energia associada a tensdo superficial. Essa

alteracao (dg) seré:
de = o d(4 nr?) = 8o mrdr

Mantida constante a temperatura, a alteracdo do raio da gota implica a alteragdo de sua
massa (dm). Designando por p, a massa especifica da agua, por v, =1/p,, 0 seu volume espe-
cifico e por V o volume da gota esférica,
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dm = pu dV = py d(47 113) = 41 py Fdr

Dividindo, membro a membro, as duas Ultimas expressfes, obtém-se a variacdo da ener-
gia associada a tensdo superficial, por unidade de massa. E claro que:

de/dm = 26/(rpw) = 20 vy It (VI1.5.3)

5.4 - Equacéao de Kelvin.

Torna-se ilustrativo analisar a gota d'agua e 0 meio a sua volta como um sistema termodi-
namico. Quando se fornece uma quantidade infinitesimal de calor (dg) a gota, a temperatura
constante, ela serd usada como calor latente de evaporacao (Lg), contribuindo para reduzir o vo-
lume da gota. A evaporacdo, por acarretar redugcdo da superficie da gota, tornarda de/dm < O.
Acontece literalmente o oposto no processo de condensacéao.

Utilizando a equacgéo que exprime o Primeiro Principio da Termodinamica (VI.1.3) verifica-
se que, na transicdo de fase entre os estados liquido (1) e gasoso (2):

Le=u,—ug + eg (W — V) — 20 vglr. (VIIL.5.4)

onde eg designa a presséao de equilibrio entre a agua (superficie curva da gota) e seu vapor (am-

biente circunjacente) e que nao é igual a pressédo de saturacdo convencional (es, definida em rela-
¢do a uma superficie plana de 4gua pura. Nessa expressao u indica a energia interna, v,, € vy re-
presentam, respectivamente, o volume especifico da agua nos estados liquido e gasoso. Todas
essas grandezas referem-se a unidade de massa.

Em primeira aproximacao assume-se que a mudanca de fase da agua a superficie de uma
gota, em condi¢Bes naturais, € um processo quase-estatico (reversivel). Essa hipbtese possibilita
considera-lo isentrépico e aplicar o Segundo Principio da Termodinamica, na forma da equacao
VI.2.1, ficando:

Le = T(s2—s1) (VIIL.5.5)
em que T (K) é a temperatura ambiente e s designa a entropia especifica das fases presentes.
As expressoes VIII.5.4 e VIII.5.5 podem ser combinadas, encontrando-se:

T(Sz— Sl) =U—Up + Eg (VV - VW) - 20 Va/r
ou
U+ eg Ww-—TS,=u;+ (eQ —2c Ir )VW —Ts: (V”|56)
Admita-se, agora, que o raio da gota varie (por evaporacdo ou condensacao), acarretando

uma alteracdo na pressdo de saturacdo em relagcdo a nova curvatura da superficie, sem que se
modifiguem as demais variaveis (esse procedimento visa apenas a evitar que sejam tecidas con
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sideracdes inerentes ao potencial de Gibbs, dispensando incursdes mais profundas no ambito da
Termodinamica).

Os volumes especificos v,, € vy ndo se alteram, vez que a temperatura permanece cons-
tante. Como consequléncia:

vy deg = Vi d eg+2csvwdr/r2.
Entado:
(W—Vvw) deg= 20Vq dr/r?.

Considerando que o volume especifico do vapor (vy) € muito maior que o da agua (vy),
costuma-se usar a seguinte aproximagao:

wdeg= 20 vy dr/r. (VIIL.5.7)

O volume especifico do vapor d'agua (vy,) € fornecido pela sua equagéo de estado [e = py
RT/My (equacao IV.3.4)] que, usando os simbolos adotados neste capitulo, passa a forma eg =
(L/vy) RT/My. Assim:

(RT/My) d eg/ eg = 2 vy dr/r?. (VII1.5.8)
Integrando-a entre a superficie de uma gotinha (com raio de curvatura r e pressao de vapor eg) e

um ponto distante do espaco adjacente (cujo raio em relagéo ao centro da gotinha é praticamente
infinito e onde a presséo de saturagéo é eg), vem:

RT €s 0
vk d(Ine,)=—2cv,, j d(/r)

Note-se que es é o limite de eqg quando r tende ao infinito (pois a medida que o raio de cur-
vatura aumenta, a superficie tende a se tornar plana). Efetuando a integracdo, advém:

In(eg les)=2c vy My/ (rRT), (VIIL.5.9)
ou
eg = s exp {2o0vyMy/ (rRT)} (VII1.5.10)

Estas sdo formas alternativas da equacgdo desenvolvida por Kelvin em 1870 (Bellester,
1975). Analisando-as vé-se que, a uma dada temperatura, a pressdo de saturacdo em relagdo a
superficie curva (eg) € maior que o valor convencional (es), sendo, ainda, inversamente proporci-

onal ao raio da gota (Tabela VIII.5).

Esta conclusdo é importantissima porque conduz a alguns resultados praticos, Uteis no es-
tudo da microfisica de nuvens:
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1 - 0 ar saturado no sentido convencional ndo esta saturado em relacdo a uma gotinha de
agua pura que, portanto, tende a evaporar-se;

2 - quando coexistem gotinhas de agua pura de diferentes tamanhos, o ambiente circunja-
cente estard tanto menos saturado quanto menor o raio da gota que se considere. Assim,
as gotas menores deverdo gradualmente diminuir de tamanho, por evaporacao (até desa-
parecerem), e o vapor d'agua liberado ird se condensando na superficie das maiores go-
tas presentes. Em resumo, as gotas grandes crescem as custas das pequenas!

TABELA VIIIL.5

PRESSAO DE SATURACAO DO VAPOR D'AGUA (mb) EM FUNCAO
DO RAIO DE CURVATURA DE GOTAS ESFERICAS DE AGUA PURA.

t RAIO DE CURVATURA DA GOTA (cm)

(°C) es* 0,001 0,0005 0,0001  0,00005 0,00001
0 6,10780 6,10796 6,10813 6,10943 6,11107 6,12415
1 6,56685 6,56700 6,56715 6,56836 6,56987 6,58195
2 7,05612 7,05627 7,05643 7,05763 7,05914 7,07120
3 7,57732 1,57747 7,57762 7,57882 7,58033 7,59237
4 8,13221 8,13235 8,13250 8,13365 8,13509 8,14660
5 8,72264 8,72279 8,72294 8,72414 8,72564 8,73763
6 9,35056 9,35071 9,35086 9,35205 9,35355 9,36552
7| 10,01800| 10,01810 10,01830 10,01950 10,02100 10,03290
8| 10,72v00| 10,72710 10,72730 10,72850 10,73000 10,74190
9| 11,47980| 11,48000 11,48010 11,48130 11,48280 11,49470

* - Valores para superficie plana, calculados pela equacao de Tetens (Capitulo IV).

5.5 - Efeito de sais dissolvidos sobre a presséo de saturacéo.

Na atmosfera as goticulas d'agua, em geral, surgem a partir da condensacéo de vapor na
superficie de diminutas particulas de cloreto de sodio (ver topico seguinte). Na fase inicial de des-
envolvimento, portanto, a goticula é uma esfera de solucdo salina, altamente concentrada.

Sabe-se que a pressao de saturacao € tanto menor quanto maior a concentracdo da solu-
¢do salina. Esse efeito é importante em gotinhas com raios de até 2u, sendo responsavel pelo
inicio do processo de condensacdo quando a umidade do meio adjacente ainda ndo atingiu a sa-
turacdo no sentido convencional (umidade relativa do ar inferior a 100%). No entanto, se o raio da
gotinha ultrapassar aquele limite, o efeito decorrente da presenca do soluto torna-se comparati-
vamente desprezivel (Pettersen, 1964), passando a predominar o de curvatura, mencionado no
tépico anterior.
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6. Formacdo de gotas d'adgua e de cristais de gelo na atmosfera.

6.1 - Nucleacdo homogénea.

Se o ar fosse completamente isento de impurezas, a formac&o de um simples aglomerado
de moléculas d'agua (émbrio) deveria acontecer por colisdo seguida da aglomeracdo de molécu-
las. Esse processo € referido na literatura como nucleagao homogénea.

Levando-se em conta a baixa concentragédo do vapor d'agua em relacdo aos demais constituintes
do ar, a ocorréncia de nucleacdo homogénea € pouco provavel, mesmo em ambientes controlados, com
umidade relativa bastante superior a 100%. Experiéncias feitas em camaras, usando ar filtrado, mostraram
gue foi necesséria uma sobre-saturacdo de 400% para que ocorresse condensagédo em torno de ions nega-
tivos e de 600% em torno de ions positivos (Peixoto, 1970).

Outro aspecto que torna improvavel a nucleagcdo homogénea em condi¢des naturais é que
a aglutinacdo de poucas moléculas ndo permitiria o desenvolvimento de forcas coercitivas sufici-
entes para manté-las agregadas. Assim, as moléculas mais externas tenderiam a se libertar rapi-
damente do émbrio, 0 que exclui a possibilidade de tais agregados moleculares se formarem len-
tamente. O surgimento de um émbrio estavel (cujas moléculas ndo voltassem a fase gasosa), por
colisdo seguida de aglutinacdo de um grande numero de moléculas, teria de ser praticamente
instantaneo, o que é virtualmente impossivel de ocorrer na atmosfera.

Segundo Byers (1965), mesmo sob uma sobre-saturacdo de 200%, a temperatura de 0°C,
por exemplo, um émbrio somente se manteria estavel se seu raio ultrapasse 0,00173u, o que si-
gnifica que deveria possuir 714 moléculas. A probabilidade de que tantas moléculas se choquem
simultaneamente e se aglutinem é diminuta. Sob umidade da ordem de 400%, para formar um
émbrio estavel com 0,00087u de raio, aquela temperatura, seriam requeridas 89 moléculas agluti-
nadas, o que ainda é pouco provavel. E evidente que na atmosfera, onde n&o ocorrem tais condi-
¢Oes de supersaturacdo, a formacao de um émbrio por nucleacdo homogénea estd descartada.

6.2 - Nucleacao heterogénea.

Diz-se que ha nucleacdo heterogénea quando a condensacao (ou a sublimacgéo) do vapor
d'agua se processa na superficie de particulas néo hidricas, solUveis ou ndo, naturalmente pre-
sentes no ar. Tais particulas sdo genericamente conhecidas como nucleos de condensacao ou de
sublimacao, conforme originem émbrios liquidos ou solidos (gelo). Os nucleos de condensacao
podem originar goticulas d'agua a temperaturas superiores ou inferiores a 0°C (gotas sobrefundi-
das). Na alta troposfera € comum a existéncia de gotas d'dgua sobrefundidas a temperatura tdo
baixa quanto —10, ou mesmo —40°C.

Na atmosfera existem inimeros tipos de particulas em suspenséo, oriundas do oceano, do
proprio solo, de erupgdes vulcanicas, de meteoritos etc. e, evidentemente, da combustéo e de
outras atividades humanas (poluicdo). Quando o processo de condensacao (ou de sublimacgéo) se
inicia na superficie dessas particulas, costuma-se dizer que elas se tornaram ativas.

Algumas das particulas encontradas na atmosfera sdo genericamente conhecidas como
nucleos de Aitken; tém raios compreendidos entre 0,01 e 0,1u e se tornam ativas em condi¢des
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de sobre-saturagéo de 0,5 a 2% (no sentido convencional). Particulas maiores, com 0,1 a 3u de
raio, exigem supersaturagdes menores que 0,5%. Ha, ainda, nlcleos gigantes de cloreto de sodio,
com cerca de 5u de raio, que foram encontrados na proporcdo de 1000 m. Os nucleos gigantes
comecam a se tornar ativos quando a umidade relativa do ar esta bem aquém da saturagao.
Mesmo com 75% de umidade relativa no ar esses ndcleos podem manter em equilibrio gotas de
solucdo com 10u de raio (Riehl, 1965). Admite-se que os nucleos de cloreto de sodio s&o proveni-
entes da evaporacao de gotas d'agua salgada retiradas ao mar pelo vento. Uma outra categoria
importante de nucleos de condensacao é representada pelos produtos de combustdo. Eventual-
mente, constata-se a atividade dos poluentes 4cidos, altamente higroscopicos.

Ressalta-se que as goticulas s6 conseguem se manter em equilibrio quando seus raios

atingem um valor minimo (r), designado por raio critico, que obedece a equacdo de Kelvin
(VI1.4.10).

A formacdo de cristais de gelo por nucleacdo heterogénea é creditada principalmente a
atividade de particulas ndo sollveis, de origem mineral, destacando-se as argilas.

6.3 - Crescimento de gotas.

Héa duas teorias classicas que procuram explicar o desenvolvimento de gotas ou de cristais
de gelo até alcancarem o tamanho com o qual costumam cair a superficie (precipitacdo). A primei-
ra diz respeito as nuvens frias, isto €, aquelas que estado total ou parcialmente submetidas a tem-
peraturas inferiores a 0°C. A outra aplica-se as chamadas “nuvens quentes”, ou seja, aquelas cuja
temperatura é superior a 0°C, comuns na Regiéo Tropical.

A explicacdo da origem dos produtos de precipitacdo em nuvens frias foi desenvolvida por
T. Bergeron e aperfeicoada por F. Findeisen (Berry et al., 1945). A teoria de Bergeron-Findeisen
se fundamenta no fato da pressao de saturacdo sobre gelo ser menor que sobre a dgua sobrefun-
dida. Assim, em uma nuvem fria, onde coexistem gotas d'agua e cristais de gelo a temperaturas
bem abaixo de 0°C, estes crescem as custas daquelas. Atingindo a um tamanho suficiente o cris-
tal de gelo iniciaria sua queda em direcao a superficie.

Admite-se que no inicio da sublimacdo alguns cristais possam se fragmentar, passando
cada pedaco a atuar como se fora um nucleo de sublimacédo. Por outro lado, uma vez iniciado o
movimento para baixo, os cristais podem atravessar regides onde a temperatura é superior a 0°C,
fundindo-se total ou parcialmente, aglutinando-se a outros ou englobando pequenas gotas encon-
tradas em sua trajetéria. Eventualmente séo reconduzidos de volta ao topo da nuvem por fortes
correntes ascendentes.

No caso das nuvens quentes, o tamanho das goticulas inicialmente aumenta por conden-
sacao de mais vapor d'agua em sua superficie ou seja, o crescimento resulta somente da difusédo
do vapor. O aumento do volume é relativamente elevado nessa fase e, mesmo havendo uma so-
bre-saturacdo pequena, em pouco tempo alcancam raios de 5 a 10y, tipicos de uma goticula de
nuvem (Haltiner e Martin, 1957). Acredita-se que, nessa fase inicial, a presenca de nucleos hi-
groscoépicos e em particular os gigantes, desempenhe um papel muito importante e facilitem o
surgimento de goticulas de tamanhos diferentes. Como se sabe, as gotas grandes tendem a cres-
cer as custas das pequenas de mesma concentracdo salina, devido a diferenca da pressédo de
saturacdo. O efeito do raio de curvatura, porém, pode ser parcial ou totalmente compensado em
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virtude da diferenca de concentracéo.

O processo de crescimento apenas por difusdo requer cerca de um dia para que um goti-
cula possa atingir o tamanho caracteristico de uma gota de chuva (0,5mm de didmetro). A experi-
éncia mostra, no entanto, que uma nuvem guente pode se formar e iniciar precipitacdo em poucas
horas, fato muito comum na Regido Tropical, por exemplo. E evidente, portanto, que outros meca-
nismos devem estar envolvidos no crescimento das goticulas.

As goticulas possuem um movimento desordenado, o que aumenta a probabilidade de
colisBes, seguidas de aglutinacao, processo que se denomina acreacao. Esse efeito € maior em
nuvens cumuliformes devido a turbuléncia em seu interior. Por outro lado, gotas grandes desen-
volvem velocidade de queda maior e varrem um volume claramente cénico, englobando varias
goticulas em sua trajetéria. Durante o0 movimento ascendente, por serem mais pesadas movem-se
mais lentamente e podem ser atingidas por goticulas (mais velozes). Duas gotinhas que tenham
trajetérias paralelas e proximas sao atraidas (pela descompressao do ar que flui entre elas) e ten-
dem a coalescer. O mecanismo de acreacdo (colisdo-coalescéncia) é importante para explicar o
crescimento de gotas, mas sozinho néo justifica as chuvas torrenciais.

I. Langmuir desenvolveu uma teoria explicando que, em seu movimento vertical, as maio-
res gotas normalmente se fragmentavam e as gotinhas resultantes, ndo tdo pequenas, continua-
vam a crescer por colisdo-coalescéncia com as goticulas circunjacentes, numa verdadeira reacao
em cadeia (Peixoto, 1970). O efeito multiplicador desse processo seria suficiente para justificar
como as nuvens cumuliformes conseguem desenvolver aguaceiros em tdo pouco tempo.

7. Estimulacéo artificial de nuvens.

As nuvens mais propicias a estimulacéo artificial sdo precisamente os cimulos e cumulo-
nimbos. Uma nuvem convectiva (cumuliforme) deve ser entendida como uma fabrica de chuva em
potencial. A matéria prima é o vapor d'agua e as particulas capazes de se tornarem ativas. Estas
sdo, em geral, tdo abundantes na atmosfera que aparentemente ndo chegam a constituir fator
limitante. E, ent&o, o suprimento de vapor d'agua que vai condicionar a producio de precipitacao.
No caso de nuvens cumuliformes em desenvolvimento, o suprimento é o assegurado pela umida-
de do ar que ascende, penetrando na base da nuvem. Ao atravessa-la, uma consideravel quanti-
dade de vapor d'agua se condensa, de maneira que o ar estara muito menos Umido ao ultrapassar
0 topo da nuvem.

Sob o ponto de vista dinamico, o requisito basico para que essa fabrica funcione é a exis-
téncia de instabilidade atmosférica, favorecendo o desenvolvimento de correntes ascendentes
intensas as quais irdo facilitar o crescimento das gotas. Caso ndo existam mecanismos capazes
de assegurar a requerida instabilidade, a nuvem formada certamente ndo conseguira produzir
precipitacdo, ou o fard em quantidades insignificantes. Tampouco havera precipitacdo abundante
na auséncia de um suprimento adequado de vapor d’agua.

Diversas tentativas tém sido feitas no sentido de provocar a formagédo de gotas grandes,
capazes de desencadear precipitacdo. A técnica mais comum, no caso de nuvens quentes, con-
siste em aspergir nelas (a partir de uma aeronave) grandes gotas de solucéo salina,. A hip6tese
assumida é a de que tais gotas irdo iniciar a reacdo em cadeia. Em nuvens frias costuma-se efe-
tuar a estimulagdo mediante a dispersdo de neve carbdnica (CO, congelado), visando a geracao
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de nicleos de sublimacao.

A estimulacao de uma nuvem com vistas a provocar chuva sé tem cabimento em época de
estiagem (no periodo chuvoso néo teria sentido algum). Mas, durante esses periodos secos, a
chuva torna-se naturalmente escassa ou inexistente justamente porque ndo ha bastante umidade
atmosférica, ou existem mecanismos inibidores da instabilidade atmosférica (como a camada de
inversdo dos ventos alisios, por exemplo), ou ambos os fatores. Na época chuvosa estdo espon-
taneamente satisfeitas essas condi¢cdes (suprimento de vapor e instabilidade) e é evidente que as
nuvens tendem a se desenvolver e, sem nenhuma estimulacéo, produzem chuva. A questdo que
se coloca é se o efeito das estimula¢gbes consideradas bem sucedidas néo teria sido apenas o de
antecipar o que iria acontecer naturalmente mais tarde. Alids, esse é o argumento usado diante
dos juizes quando alguém se sente prejudicado pelo fato do vizinho ter recorrido & inducéo artifici-
al da chuva.

A inoculacdo de uma nuvem com produtos estimulantes, sem que as condi¢bes de supri-
mento e de instabilidade estejam satisfeitas, no maximo produziria uma quantidade muito pequena
de chuva, que nem sempre chega a atingir o solo. Precipitacdo da ordem de 2 a 5 litros por metro
quadrado do terreno, em plena época de estiagem, ndo parece ter efeitos consideraveis sobre as
culturas. Questiona-se, caso a temperatura a superficie do solo seja elevada durante o periodo
nao chuvoso, se uma precipitacdo dessa magnitude efetivamente chega a ser aproveitada, mes-
mo que parcialmente.

O alto investimento e o elevado custo operacional envolvidos ha operacdo de estimulacéo
de nuvens, aliados a incerteza dos resultados, tornam desaconselhavel sua pratica como ativida-
de de rotina, atualmente. Iniciativas dessa natureza deveriam ser estimuladas mas permanecendo
restritas ao ambito da investigacao cientifica, até que resultados mais promissores pudessem futu-
ramente ser alcangados, como decorréncia natural do desenvolvimento de novas tecnologias.

8. Definicdo e classificacdo dos meteoros.

Em Meteorologia o termo meteoro é aplicado a qualquer fenémeno, diferente de uma nu-
vem, observado na atmosfera ou na superficie terrestre, porém decorrente da presenca da at-
mosfera (O.M.M., 1970). Esses fenbmenos podem resultar de depdsitos ou da queda de particu-
las de natureza aquosa ou nao, no estado sélido ou liquido, bem como manifestacdes 6ticas, elé-
tricas ou sonoras.

Considerando a constituicdo e as condi¢cdes em que se formam, os meteoros podem ser
classificados em quatro grupos: hidrometeoros, litometeoros, fotometeoros e eletrometeoros. Esse
tépico destina-se tdo somente a definicdo dos principais meteoros. Os mais interessantes serao
abordados, com algum detalhe, posteriormente.

8.1 - Hidrometeoros.

Um hidrometeoro é um conjunto de particulas de constituicdo hidrica, no estado liquido ou
sélido, em suspensdo ou em queda livre (precipitacdo) na atmosfera, ou levantadas da superficie
terrestre pelo vento, ou depositadas sobre objetos, sobre seres vivos ou no solo. Uma breve des-
cricdo dos hidrometeoros mais comuns sera feita adiante, segundo o Atlas Internacional de Nu
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vens.

8.1.1 - Chuva.

Chuva é a precipitacao de gotas de agua com diametro superior a 0,5 cm. Chuvas muito
intensas, que normalmente duram pouco, sdo conhecidas como aguaceiros (as de maior duracéo
sdo erroneamente chamadas trombas d'agua).

8.1.2 - Chuvisco ou garoa.

Precipitacdo bastante uniforme de gotas de dgua pequenas (didmetro inferior a 0,5cm) e
muito préximas.

8.1.3 - Geada.

Deposito de gelo cristalino, sobre superficies expostas ao ar livre, em forma de agulhas ou
de prismas, ramificados ou nédo, de escamas, ou de leque, resultantes da sublimacdo do vapor
d'agua existente no ar adjacente.

8.1.4 - Granizo.

Precipitacdo de grédos de gelo transparentes ou translicidos, esféricos ou com forma irre-
gular, com didmetro geralmente superior a 0,5 cm.

8.1.5 - Neve.

Precipitacdo de cristais de gelo, em geral ramificados ou estrelados.

8.1.6 - Neve granular.

Precipitacdo de grdos de gelo achatados e alongados, brancos e opacos, com diametro
geralmente menor que 0,1 cm.

8.1.7 - Neve rolada.

Precipitacao de grdos de gelo, aproximadamente esféricos, brancos e opacos, com diame-
tro compreendido entre 0,2 e 0,5 cm.

8.1.8 - Névoa Umida ou bruma.

Suspensao de goticulas de dgua na camada atmosférica justaposta a superficie da Terra,

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



346

reduzindo a visibilidade horizontal a ndo menos que 1 km. E também referida como neblina.

8.1.9 - Nevoeiro.

Suspensao de goticulas de agua na camada atmosférica contigua a superficie terrestre,
reduzindo a visibilidade horizontal a menos de 1 km (ver topico 9, adiante).

8.1.10 - Orvalho.

Deposito de gotas, de tamanho variado, nas superficies expostas ao ar livre (objetos, fo-
Ihas etc.), devido a condensacéo do vapor d'agua existente no ar limpido adjacente.

8.1.11 - Orvalho gelado.

Deposito branco de gotas de orvalho que congelaram. Difere da geada por ndo apresentar
gelo cristalino.

8.1.12 - Tromba.

Coluna nebulosa em forma de funil que emerge da base de um cumulonimbo, terminando
por um tufo de goticulas retiradas da superficie da agua, ou de poeira e detritos aspirados do solo.
A coluna consiste em um turbilhdo de ar muitas vezes violento, que geralmente constitui um tor-
nado. (Fig. VIII.12). A expresséao "tromba d'agua" nao deve ser usada como sinénimo de aguacei-
ro.

8.1.13 - Saraiva.

Precipitacao de glébulos ou de fragmentos de gelo, isolados ou aglutinados, com diametro
que pode ultrapassar 5 cm.

8.1.14 - Poalha.

Conjunto de goticulas de agua retiradas da superficie da agua (normalmente da crista das
ondas) por um vento forte e conduzidas a uma pequena distancia na atmosfera.

8.1.15 - Tempestade de neve.

Conjunto de particulas de neve retiradas da superficie terrestre por vento suficientemente
forte e turbulento.

8.2 - Litometeoros.
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Um litometeororo € um conjunto visivel de particulas geralmente sélidas e ndo-aquosas,
em suspensao na atmosfera.

8.2.1 - Névoa seca ou bruma seca.

Suspensdo, na atmosfera, de particulas microscépicas de natureza nao hidrica, suficien-
temente numerosas para conferir ao ar um aspecto opalescente.

8.2.2 - Fumaca.

Conjunto de particulas oriundas da combustao, em suspensao na atmosfera.

8.2.3 - Tempestade de poeira ou de areia.

Conjunto de particulas de poeira ou de areia, retiradas da superficie por vento forte e tur-
bulento. A tempestade de areia pode limitar-se a uma camada de poucos centimetros acima do
solo, ou atingir a centenas de metros.

8.2.4 - Turbilh&o de poeira ou de areia.

Conjunto de particulas de poeira ou de areia, quase sempre contendo detritos retirados do
solo por um intenso movimento turbilhonar da atmosfera, formando uma coluna rodopiante e
aproximadamente vertical, de curta duracdo. No Brasil sdo normalmente referidos como redemoi-
nhos de vento.

8.3 - Fotometeoros.

Os fotometeoros sdo fenbmenos luminosos cuja génese esta na reflexdo, refragéo, difra-
¢ao ou interferéncia da luz solar ou lunar, causada pela presenca de particulas de agua ou de
gelo, em suspensdo ou em queda livre na atmosfera.

8.3.1 - Halo.

Fendémeno 6tico em forma de colunas, anéis, arcos ou manchas luminosas, coloridos ou
nao, situados em volta do Sol (Fig. VIII.16) ou da Lua e provocados pela refracéo ou pela reflexdo
da luz por cristais de gelo em suspenséo na atmosfera. Destacam-se:

- 0 pequeno halo, constituindo um anel luminoso, cujo raio compreende um angulo de 22°,

0 qual, quando policromatico, apresenta o bordo interior avermelhado; e

- 0 grande halo, muito mais raro e de cores menos intensas, cujo raio subentende um an-

gulo aparente de 46°.
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Fig. VI.16 - Halo solar

8.3.2 - Arco-iris.

Arco ou arcos concéntricos produzidos pela refragdo da luz solar ou lunar ao atravessar
uma cortina de gotas d'agua (chuva, chuvisco, ou nevoeiro), contendo as mesmas cores do es-
pectro da radiacao visivel.

O arco-iris primério representa uma faixa com raio subentendendo um arco aparente de
40° (interno) a 42° (externo). A cor vermelha encontra-se na parte interna e a violeta na periferia.
O arco-iris secundario, com cores menos intensas, tem o vermelho no interior (raio de 52°) e o
violeta na parte externa (raio de 54°) do arco.

8.3.3 - Gloria.

Um ou mais anéis coloridos vistos por um observador em torno de sua sombra, projetada
sobre uma nuvem ou em um nevoeiro. Também pode ser vista em torno da sombra projetada por
um avido sobre as nuvens existentes abaixo dele.

A sombra de um objeto, quando projetada sobre uma nuvem ou em um nevoeiro préximo,
parece bastante ampliada e recebe o nome de espectro de Brocken, estando ou ndo rodeada por
gléria.

8.3.4 - Coroa.

Um ou mais arcos concéntricos, coloridos, relativamente pequenos, centrados no Sol ou na
Lua.
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8.3.5 - Irisagéo.

Manchas coloridas, geralmente verdes ou réseas, em tons suaves, vistas em nuvens.

8.4 - Eletrometeoros.

Chama-se eletrometeoro a uma manifestacao visivel ou audivel, causada pela eletricidade
atmosférica.

8.4.1 - Aurora polar.

Fenbmeno luminoso, freqlientemente colorido, em forma de cortina, mancha, faixa ou arco,
que aparece na alta atmosfera das regides polares e adjacéncias, provocado pela ionizacdo de
gases submetidos ao bombardeio de particulas sub-atdmicas provenientes do Sol.

8.4.2 - Trovoada.

Uma ou mais descargas elétricas muito fortes e bruscas, caracterizadas por um intenso
clardo (relampago) seguido de um estrondo seco ou ribombar surdo (trovdo). A descarga elétrica
pode ocorrer da nuvem para a superficie, entre partes diferentes da nuvem, da nuvem para o ar
circunjacente, ou da superficie para a nuvem.

Quando a descarga elétrica atinge o solo, pode causar a fusdo do material que, apos res-
friado, constitui um conglomerado sélido: o corisco.

8.4.3 - Fogo de Sant'Elmo.

Descarga elétrica fraca, mais ou menos continua, de coloracdo azulada, que flui da extre-
midade de um objeto (para-raio, mastro de navio, ponta das asas de aeronaves) para a atmosfera.

9. Formacdao de nevoeiros.

Os nevoeiros sempre caracterizam uma condi¢cdo de risco em relacdo ao transporte ter-
restre e a navegacdo maritima e aérea, exatamente por causarem reducdo da visibilidade. Séo
nocivos a agricultura na medida em que sua presenca assegura condicfes de umidade elevada
muito favoraveis ao desenvolvimento de certos patégenos. Em areas industriais, a formacao de
nevoeiros pode representar sérios riscos a saude, ou mesmo a vida, pelo fato de estarem conta-
minados com residuos téxicos. Por essas razfes torna-se interessante conhecer os principais
processos responsaveis por sua formagao.
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9.1 - Nevoeiro de radiagéo.

Os nevoeiros de radiacdo, os mais comuns, sdo assim chamados porque sua génese é
devida ao arrefecimento noturno do solo por emissao de energia radiante. O ar, em contacto com
o solo arrefecido, perde calor por conduc¢éo, tornando-se mais frio que a camada atmosférica ime-
diatamente acima. Proximo a superficie, portanto, a temperatura do ar aumenta com a distancia
ao solo, estabelecendo-se uma inversao térmica a uma certa altura. Abaixo do nivel de inverséo a
camada atmosférica €, por conseguinte, estavel. O resfriamento, se suficiente para ultrapassar a
temperatura do ponto de orvalho, provocara condensacéo de vapor.

Nevoeiros desse tipo se formam em noites sem nuvens, ou com poucas nuvens altas, con-
dicdo necesséria ao rapido resfriamento do solo por irradiagdo. A presenca de nuvens inibe o ar-
refecimento noturno, face ao efeito de estufa. Além disso, é requerida a presenca de vento, ndo
muito forte, capaz de gerar alguma turbuléncia, ampliando a espessura da camada resfriada e,
portanto, aumentando a espessura do nevoeiro. Caso nao haja vento, havera formacao de orvalho
(se a temperatura a superficie for superior a 0°C) ou de geada (se inferior a 0°C). Por outro lado,
se o vento for bastante forte, a camada de inverséo pode ser suficientemente elevada dando mar-
gem a formacdao de estratos baixos.

Nas areas com acentuada poluicao atmosférica, a presenca de residuos industriais higros-
cépicos tende a antecipar a formacédo dos nevoeiros de radiacéo e a retardar sua dissipacao, face
a maior quantidade de substancias dissolvidas nas gotas. Como agravante, a inversdo térmica
bloqueia a difusdo dos poluentes, aumentando drasticamente sua concentracdo na camada justa-
posta ao solo. A presenca desses poluentes é facilmente identificavel, pois o Sol, quando visto
através do nevoeiro, apresenta-se avermelhado. Nas areas ndo poluidas o Sol mostra-se esbran-
quicado.

Em regides de acentuada topografia, o ar que se resfria em contacto com o solo tende a
escoar pelas encostas e a se acumular nos vales, aumentando ali a probabilidade de ocorréncia
de nevoeiros de radiacao.

Esse tipo de nevoeiro ndo se forma sobre o oceano, ja que a superficie da agua nao se
resfria tdo rapidamente.

9.2 - Nevoeiro de adveccdao.

Os nevoeiros de advecédo surgem quando ar umido escoa sobre uma superficie fria (solo
ou agua). O ar, perdendo calor por conducado para a superficie, se arrefece de baixo para cima o
gue propicia a formacdo de uma camada atmosférica estavel, justaposta a superficie. Se ha vento
fraco a diferenca entre a temperatura do ar e a da superficie tende a diminuir e o resfriamento
atinge apenas a uma camada atmosférica bastante delgada. Havendo vento um pouco mais forte,
a mistura turbulenta do ar inibe o equilibrio térmico mas aumenta a espessura da camada resfria-
da. Como no caso anterior, 0 aparecimento do nevoeiro acontecera quando a temperatura dessa
camada tornar-se inferior a do ponto de orvalho inicial.
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9.3 - Nevoeiro orogréfico.

Um nevoeiro pode surgir quando ar umido e estavel se eleva ao longo de uma encosta,
expandindo-se (e, por conseguinte, se resfriando) adiabaticamente. Se o aclive for suficiente-
mente extenso, o0 ar ascendente se tornara saturado a uma certa altura. A partir desse nivel, até o
topo da elevacgao, havera um nevoeiro.

10. Formacgéo de orvalho e de geada.

Quase sempre a formacéao de orvalho se da devido ao arrefecimento do solo por radiagao,
na auséncia de vento. A camada de inversdo torna-se, assim, muito delgada e a condensacéo do
vapor d'agua ocorre diretamente sobre a superficie das folhas e dos objetos expostos ao ar livre.
Se o arrefecimento noturno for bastante acentuado para que sejam atingidas temperaturas inferio-
res a 0°C, havera sublimacéo do vapor e, conseqgiientemente, surgird a geada: depdésitos de cris-
tais de gelo.

E possivel ocorrer inicialmente a formacéo de orvalho, seguindo-se a sua solidificacdo e
subsequente formacéo de geada. Como o ar frio tende a escoar para os vales, o risco de geada
em terrenos baixos é substancialmente maior que nos planaltos e nas encostas. Em certas situa-
¢bes a umidade do ar € insuficiente para originar quaisquer depdésitos de gelo. No entanto, se sdo
atingidas temperaturas inferiores a 0°C durante a madrugada, o protoplasma das células de algu-
mas plantas, especialmente aquelas nativas de regides tropicais, pode congelar, o que acarreta a
ruptura da membrana celular. Ao raiar do dia, com o aquecimento provocado pelo Sol, a tempe-
ratura volta a se elevar e as plantas se apresentam parcial ou totalmente necrosadas, evidencian-
do a morte dos tecidos atingidos. Esse fendbmeno, bastante temido pelos agricultores do sul do
pais, € vulgarmente conhecido como geada negra.

11. Desenvolvimento de uma trovoada.

Uma trovoada é constituida por um conjunto de "células convectivas" (comulonimbos), em
diferentes estagios de desenvolvimento. Ocasionalmente, h4 apenas uma dessas células.

O ciclo evolutivo de uma célula convectiva de trovoada € dividido em trés estagios que,
segundo Hiel (1965), séo: estagios de cumulo, de maturidade e de dissipacgéo.

No estagio inicial a célula convectiva trata-se de um simples cimulo em crescimento, com
acentuadas correntes convectivas ascendentes (Fig. VIII.17), cuja velocidade varia de 1 a 2 m s™,
na base, até cerca de 10 m s nas vizinhancas do topo. O contetdo de &gua no interior da nuvem
também aumenta da base para o topo. Percebe-se claramente o crescimento, observando-se a
rapida formacdo de torres que surgem e logo depois se abatem, sendo substituidas por outras
maiores, que também se abatem mas atingindo um nivel mais elevado que o anterior e, assim,
sucessivamente. Nessa fase do desenvolvimento ndo ocorre precipitacéo.
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Fig. VII.17 - Estégios de desenvolvimento de uma célula de trovoada (as setas representam
0 movimento vertical do ar).

O inicio do estagio de maturidade é considerado ocorrer quando a precipitacdo (do tipo
aguaceiro) atinge a superficie. Nessa fase coexistem correntes ascendentes e subsidentes muito
intensas no interior da nuvem. O aumento da frequéncia de relampagos e trovGes denuncia o
climax da atividade da célula convectiva neste estagio.

Durante a fase de dissipagcdo a intensidade da precipitacdo diminui, ficando progressiva-
mente mais raras as descargas elétricas. O topo do cumulonimbo apresenta nitidamente o as-
pecto cirroso. No interior da nuvem existem apenas correntes subsidentes, mais acentuadas na
porcéo central da base, onde a velocidade vertical alcanca valores da ordem de 3 m s™. A chuva
passa de moderada a fraca e toda a nuvem comeca a se desagregatr.

N&o estdo totalmente esclarecidos os processos fisicos responsaveis pela acumulagéo de
cargas elétricas diferentes no interior da nuvem, responséavel pela génese das descargas elétricas.
Em geral a base do cumulonimbo esta carregado negativamente, enquanto no topo verifica-se
uma concentracdo de cargas positivas. Ha nuvens, porém, cujo campo elétrico esta invertido, isto
€: a base é que se apresenta positivamente carregada. Em outras situagcées a concentracao de
carga negativa acontece na parte central da nuvem, enquanto a base e o topo estdo carregados
positivamente. A superficie terrestre sob a nuvem possui carga elétrica de sinal contrario aguela
que se verifica em sua base.

Imediatamente antes de uma descarga (relampago) o gradiente de potencial elétrico é da
ordem de 3000 volts por centimetro e uma Unica descarga envolve milhdes de volts. Estima-se
gue uma célula de trovoada pode dissipar, em média, um milhdo de kilowatts. Ao longo do percur-
so da descarga, o ar é subitamente aquecido a cerca de 15000°C (Miller, 1966) o que provoca sua
expansao violenta e desencadeia a onda sonora (trovado). As descargas se processam invariavel-
mente, partindo do local de maior concentragdo de carga negativa.

12. Pluviometria

Chama-se pluviometria (do latim pluvia, que signifia chuva) a quantificacdo das precipita-
¢Oes. Em se tratando de precipitagBes sélidas (neve, por exemplo) essa quantificacdo é feita pro
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vocando-se antes a fuséo do gelo.

A quantidade de precipitacdo é normalmente expressa em termos da espessura da cama-
da d'agua que se formaria sobre uma superficie horizontal, plana e impermeavel, com 1m? de
area. A unidade adotada é o milimetro, que corresponde a queda de um litro de 4gua por metro
guadrado da projecédo da superficie terrestre. De fato,

1 litro/m? = 1 decm®/100dcm? = 0,2cm = 1 mm.

Uma precipitacdo de 60 mm equivale a queda de 60 litros de agua por metro quadrado de
projecéo do terreno (600.000 litros por hectare).

A precipitacao € ainda caracterizada por sua duracao (diferenca de tempo entre os instan-
tes de inicio e término) e por sua intensidade, definida como a quantidade de agua caida por uni-
dade de tempo e usualmente expressa em mm por hora (mm h™).

Os instrumentos de leitura direta, usados para quantificar a precipitacdo sdo chamados
pluvibmetros (ou udémetros); aos registradores chamam-se pluviégrafos (ou udégrafos). A grande
vantagem destes, sobre os primeiros é possibilitar a determinacdo da intensidade e da duracéo da
precipitacao.

12.1 - Pluvidmetros.

Um pluvidmetro é basicamente constituido por um cilindro com fundo afunilado, denomina-
do coletor (Fig. VIII.18), que faz escoar a agua nele caida até um reservatorio. A superficie deli-
mitada pelo bordo do coletor define a area de captacdo do pluvibmetro que, dependendo do mo-
delo, situa-se entre 200 e 500 cm? e deve ser conhecida com erro ndo superior a 0,05%. A forma
cilindrica do coletor € a mais recomendéavel por oferecer idénticas condi¢cdes de exposicao ao
vento, qualquer que seja a direcdo deste nas vizinhancas imediatas do instrumento. Seu bordo,
bastante robusto para evitar deformacgdes, € chanfrado, com a parte inclinada para fora (Fig.
VIII.18), minimizando a penetracdo de respingos provenientes das gotas que se chocam com ele.
Por outro lado, as gotas que atravessam a area de captacao, colidem com a superficie do funil e
geram respingos que nao devem se perder. Para assegurar isso, 0 coletor precisa ser bastante
profundo.

Dependendo do intervalo de tempo recomendado para as leituras (quase sempre funcéo
apenas da capacidade do recipiente de armazenagem), os pluvibmetros séo ditos ordinarios ou
totalizadores.

12.1.1 - Pluvidbmetros ordinarios.

Os pluvibmetros ordinarios, como os modelos de Helmann (Fig. VIII.19) e Ville de Paris
(Fig. VIII.20) possuem reservatorios normalmente capazes de acumular a precipitacdo ocorrida
em 24 horas, exceto sob situacdes de excepcional abundancia de chuva. No primeiro modelo o
coletor estd montado sobre uma camara aonde fica o recipiente destinado a armazenagem da
agua de origem pluvial, protegida da radiagéo solar (Fig. VII1.19). No outro, o préprio corpo do ins-
trumento exerce o papel de depésito (Fig. VIII.20), existindo uma torneira de drenagem, na parte
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inferior, que permite coletar a agua acumulada para medicdo. Com o passar do tempo, essa tor-
neira costuma apresentar vazamentos que, ndo sendo detectados logo, passam a constituir uma
séria fonte de erro.

Fig. VI1.18 - Detalhe do coletor de um pluviémetro.

Fig. VIII.19 - Pluvidmetro Ville de Paris Fig. VII1.20 - Pluvidmetro de Hemann
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E conveniente que os pluvidmetros ordinarios sejam confeccionados em aco inoxidavel,
tanto por reduzir o risco de corrosdo, como para refletir melhor a radiacéo solar (cuja absorcéo faz
aumentar as perdas por evaporacao no intervalo de tempo entre a precipitacado e a leitura).

12.1.2 - Pluvibmetros totalizadores.

Os pluvidmetros totalizadores sédo semelhantes aos ordinarios, possuindo, no entanto, um
reservatorio amplo, para acumular o produto das precipitacdes que se verificam em uma semana,
em um més ou mesmo em varios meses consecutivos (Fig. VII.21). Com o objetivo de minimizar a
evaporacao os reservatorios sao habitualmente mantidos enterrados. Além disso, uma pequena

guantidade de d6leo é introduzida no reservatério, passando a constituir uma pelicula anti-
evaporante.

Alguns modelos possuem reservatério com capacidade para acumular apenas a agua cor-
respondente a 10mm de chuva. Esse reservatorio € dotado de um sifdo, que o esvazia automati-
camente quando cheio, além de uma boia. Uma haste fixa na béia faz acionar um contador meca-
nico, o qual indica o nimero de vezes que ocorreu a sifonagem. Por ocasido da leitura, a agua
residual existente no reservatorio é quantificada por diferenca, medindo-se o volume requerido
para acionar novamente o sifao.

750 cm 2

Fig. VIII.21 - Esquemas de pluvidbmetros totalizadores com coletor intercambiavel de 150 e 750
cm? de &rea de captacéo.

12.1.3 - Determinagao da 4gua acumulada em pluviémetros.

Existem basicamente trés processos para quantificar a agua acumulada em um pluvibme-
tro: usar uma proveta especialmente graduada, uma régua, ou uma balanca.

Uma proveta capaz de indicar a quantidade de dgua acumulada em um dado pluviémetro,
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diretamente em milimetros de precipitacdo (1/m?), chama-se proveta pluviométrica (Fig. VII1.22). A
graduacdo da escala dessa proveta leva em conta sua area de seccéo reta, bem como a do cole-
tor do pluvidmetro. Desse modo, uma dada proveta pluviométrica somente pode ser usada em
instrumentos que tenham area de captacao igual aquela considerada para definir a sua escala.

Sendo R o raio da seccéo reta do bordo do coletor, 0 espagcamento entre cada intervalo da
escala, equivalente a Imm de precipitagéo, é dado por (R/r)?, em que r é o raio da seccéo reta da
proveta. Buscando maior precisdo nas leituras, quando acontecem precipitacfes de pequena
magnitude, as provetas pluviométricas possuem fundo cénico (Fig. VII1.22), tornando maior o es-
pacamento entre os tracos da escala equivalentes aos primeiros décimos de milimetro.

Para efetuar a determinacdo da chu-
va, a adgua acumulada no reservatorio do
pluvibmetro deve ser previamente transferida
a proveta. A quantidade de precipitacdo é
indicada, sobre a escala, usando-se como
referéncia o plano tangente ao menisco da
coluna liguida, mantendo-se a proveta per-
feitamente a prumo.

Uma régua pluviométrica € uma es-
cala que se mergulha verticalmente no vasi-
Ihame contendo a agua oriunda do pluvié-
metro. As réguas pluviométricas sdo confec-
cionadas em material de baixa capilaridade.

Na graduacéo da escala de uma ré-
gua pluviométrica sdo levadas em conta
as areas das secc¢les retas do vasilhame
(n r?), da propria régua (s) e do coletor (n
R?). A distancia (h) entre dois tracos conse-
cutivos da escala, equivalentes a variacdo de
1mm de precipitacao, sera:

h = nR%/(nr*-s) (VII.12.1)

O terceiro método de se de terminar a
precipitacdo é por pesagem da agua coleta-
da. Embora muito mais exato, tem o incon-
_ veniente de exigir uma balanca de preciséo.

12.2 - Pluviografos.

Os registradores de precipitacdo tam-
bém estdo dotados de um coletor que apara
o produto das precipitacbes e o transfere a
unidade sensivel. Possuem, ainda, um me-
canismo de registro capaz de tracar a curva

Fig. VIII.22 — Proveta pluviométrica.
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representativa da evolucdo da chuva com o tempo, sobre um diagrama apropriado: o pluvio-

grama (Fig. VII1.23). Nestes a escala horizontal corresponde ao tempo e a vertical é graduada

em milimetros de lamina d'agua.
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Fig. VIII.24 - Pluviografo de bdia e respectivo esquema de registro e acumulacdo de agua.
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Os modelos comentados a seguir, diferindo quanto ao principio de funcionamento, sao
os mais difundidos. Para maiores detalhes, inclusive operacionais e de calibragem, pode-se
consultar Verejao-Silva (1982).

12.2.1 - Pluviografo de béia.

Nos pluviografos de béia (Fig. VIII.24) a agua que procede do coletor é acumulada em
uma cisterna cilindrica, provida de uma béia e de um sifdo. A acumulacao da agua na cisterna
desloca a boia para cima e uma haste solidaria a ela move o sistema de alavancas que aciona
a pena registradora. Quando a cisterna enche, o sifao entra em funcionamento, esvaziando-a,
o que faz retornar a pena ao nivel zero da escala gravada no pluviograma. Deve-se notar que,
nos pluviégrafos desse tipo, toda a precipitacdo que se verifica durante o intervalo de tempo
necessario a sifonagem, deixa de ser computada.

11.2.2 - Pluviégrafos de balanca.

A unidade sensivel dos instrumentos desse tipo consiste em uma balanca auto-
equilibrada (Fig. VII1.25). Um dos bragos dessa balan¢a contém uma cisterna dotada de siféo, a
gual recebe a agua proveniente do coletor; o outro possui duas massas de compensacao que
regulam os limites superior e inferior do curso da pena registradora sobre o diagrama (o qual
equivale a amplitude de oscilagdo da balanca). Quando a cisterna comeca a receber agua, de-
sequilibra a balanca e provoca o deslocamento da haste da pena que traga uma linha sobre o
pluviograma. No instante em que a cisterna enche, o sifao se encarrega de esvazia-la, automa-
ticamente, voltando a balanca ao estado original de equilibrio e a pena ao nivel zero da escala
impressa no pluviograma.

CISTERNA
-
H

|

MASSA DE MINIMA

PENA

MASSA DE MAXIMA

Fig. VIII.25 - Detalhe da unidade sensivel do pluviégrafo de balanca.
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O mesmo erro instrumental mencionado no pluvidgrafo de béia acontece no pluviégrafo
de balanca, ou seja, a precipitacdo que ocorre durante a sifonagem nédo é computada. Um de-
talhe importante é que, apds a sifonagem, uma certa quantidade de agua permanece na cister-
na, constituindo um lastro. Quando da calibragem do pluviégrafo, a pena registradora devera
estar indicando o valor zero com o lastro presente. E claro que, ap6s um periodo sem chuva, o
préprio lastro evapora e a pena registradora passa a indicar um valor inferior a zero.

11.2.3 - Pluviografo basculante.

No caso do pluviografo basculante a agua oriunda do coletor cai em um recipiente de
perfil triangular, dividido em dois compartimentos, simétricos em relacdo ao eixo transversal
que o apodia (Fig. VIII.26). Apenas um dos compartimentos recebe agua de cada vez. Quando
esse compartimento enche, o recipiente como um todo tomba para o lado e a agua nele conti-
da escoa, enquanto o outro compartimento passa a encher.

O movimento em béascula do recipiente alterna o enchimento dos compartimentos, cuja
capacidade é normalmente de 0,1mm de precipitacao. Note-se que, também nesse tipo de plu-
viografo, h4 um erro instrumental que pode ser apreciavel, especialmente quando a precipita-
¢ao for intensa. De fato, o recipiente consome um certo tempo para se mover e, durante a me-
tade dele, a 4gua continua a cair no compartimento que, estando cheio, comeca a se esvaziar.
Essa agua, portanto, ndo é levada em conta para fins de registro.

Na parte inferior do recipiente ha uma haste que sustenta um ima. Este se move sobre
uma ampola na qual ha um interruptor magnético. Assim, o movimento do recipiente desloca o
iméa para a esquerda ou para a direita e sua passagem acima da ampola aciona o circuito elé-
trico que faz movimentar a pena registradora a qual traca sobre o pluviograma, ndo uma curva
continua, mas uma série de degraus. Alias, esta € outra desvantagem dos pluviografos do tipo
basculante: seu registro € discreto.

Fig. VIII.26 - Unidade sensivel do pluviégrafo basculante. Quando o recipiente oscila, o ima
passa sobre a ampola de vidro e atrai um dos terminais do interruptor, fechan-
do o circuito.
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13. A média temporal de totais pluviométricos.

Uma das técnicas mais comuns para se visualizar a distribuicdo espacial da chuva ob-
servada em um dado intervalo de tempo € a construcdo de linhas que unam pontos de igual
valor médio dos totais pluviométricos. Tais linhas sdo chamadas isoietas médias. Em geral, sdo
tracadas diferentes cartas, contendo isoietas médias mensais (para janeiro, fevereiro,... e de-
zembro) e anuais, relativas a um periodo de 30 anos ou mais de registros continuos. A cons-
trucao dessas linhas sobre uma carta geografica leva em conta a influéncia da orografia sobre
a precipitacdo, ndo sendo possivel adotar apenas interpolagfes simples.

Estatisticamente, a média constitui um bom estimador do valor mais frequente do total
de chuva apenas nos casos em que o0s elementos da amostra disponivel se ajustem bem a um
modelo simétrico de distribuicdo. De fato, se a distribuicdo dos dados seguir o modelo gaussia-
no (distribuicdo normal), a média, a moda e a mediana da amostra coincidem. Nesse caso, a
média representa o valor mais provavel (moda) e, ainda, divide simetricamente a amostra (me-
diana). Assim, 50% dos valores esperados encontram-se abaixo da média e 50% acima dela. O
emprego de isoietas médias (mensais ou anuais) conduz o leitor a assumir, implicitamente, que
o total de precipitagdo esperado em um dado més ou ano ndo deve se afastar muito do corres-
pondente valor médio. Em outras palavras, o leitor menos avisado é conduzido a aceitar que as
isoietas médias representam uma configuracdo ndo muito afastada do campo pluviométrico
real.

Quando se analisa a distribuicdo temporal de totais mensais de precipitacéo, especial-
mente numa regido semi-arida, evidencia-se uma flutuacdo muito acentuada. Nessas areas, €
comum ao desvio-padrao representar 25%, 30% ou mais do correspondente valor médio. Tal
circunstancia torna a média aritmética de totais (mensais ou anuais) uma estatistica muito po-
bre para fins de planejamento ou de execucdo de qualquer atividade que dependa de estimati-
vas da chuva esperada. Em um ano, pode chover bastante em um dado més e, noutro ano,
praticamente nada, naquele mesmo més.

Uma analise estatistica mais profunda permite verificar, ainda, que a distribuicdo dos
totais pluviométricos € assimétrica, ou seja: que a média, a moda e a mediana ndo sdo coinci-
dentes, sendo, em geral, a moda menor que a média. Exemplos desse comportamento cons-
tam da TABELA VIII.6, para o total pluviométrico acumulado nos trés meses consecutivos mais
chuvosos, em diferentes postos do Estado de Pernambuco. A despeito desses fatos (elevada
variancia e uma distribuicdo ndo simétrica), as médias dos totais pluviométricos continuam
sendo largamente usadas nessas regides, como se fossem representativas.

Quando os totais pluviométricos se distribuem assimetricamente, como acontece em
zonas semi-aridas, entdo a média pode se afastar bastante da moda e, portanto, deixa de
constituir um bom estimador do valor mais provavel. Seja, por exemplo, a seguinte série hipo-
tética de totais pluviométricos para o més k, em um dado local: 0, 0, 0, 30, 0,0, 0,0,30e 0
mm. A média serd, obviamente, 6 mm mas a moda é virtualmente nula. Ao se adotar a média
como referéncia, para fins de cdmputo do total de chuva esperado com maior frequiéncia
(moda), nesse local, assume-se uma hip6tese demasiadamente otimista.

Nas areas semi-aridas em geral e no Nordeste do Brasil em particular, evidencia-se a
conveniéncia de abandonar, em caréater definitivo, a utilizacdo tdo comum da média como valor
representativo do total (mensal ou anual) de chuva "normal”. Sugere-se adotar a moda ou totais
pluviométricos associados a niveis selecionados de probabilidade, segundo um modelo de dis
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tribuicdo ajustado a série pluviométrica disponivel.

13.1 - O modelo probabilistico gama.

A distribuicdo gama incompleta (assim chamada porque somente é definida para valo-
res superiores a zero) tem sido insistentemente apontada como o modelo probabilistico mais
conveniente para representar a distribuicdo dos totais mensais de precipitacdo em regibdes
semi-aridas (Hargreaves, 1973; Azevedo, 1974; Mosifio e Miranda, 1979; Nimer, 1979; Mosifio
e Garcia, 1981; Varejao-Silva et al., 1984; Silva, 1985). Alias seu emprego pode ser generali-
zado, haja vista que a distribuicdo normal é um caso particular da gama.

TABELA VIII.6

NUMERO DE ANOS COMPLETOS (N), MEDIA (X), MODA (Y), QUOCIENTE (QUOC.) DA
MEDIA SOBRE A MODA, MAIOR (Max.) E MENOR (Min.) TOTAIS REGISTRADOS E O
DESVIO-PADRAO (d. p.) DO TOTAL PLUVIOMETRICO ACUMULADO NOS TRES MESES
CONSECUTIVOS MAIS CHUVOSOS, EM DIFERENTES POSTOS PLUVIOMETRICOS DE
PERNAMBUCO.

N Média Moda Quoc. Max. Min. d.p.

Municipio (Posto Pluviométrico) X Y XIY
(mm)  (mm) (mm) (mm) (mm)
A. da Ingazeira (A. da Ingazeira) 69 409,8 316,9 1,29 931,4 95,6 188,8
Aguas Belas (Aguas Belas) 63 329,9 278,0 1,19 700,0 80,5 121,0
B. S. Francisco (B. S. Francisco) 76 289,6 2219 131 710,6 41,0 1339
Betania (Betania) 54 327,7 2745 1,19 716,6 120,6 132,0
Buique (Buique) 54 553,3 4535 1,22 1196,8 181,7 237,2
Cabrobé (Cabrobo) 69 312,4 230,6 1,35 8589 185 157,3
Carpina (Carpina) 34 528,7 4543 1,16 1054,1 1652 193,1
Caruaru (Caruaru) 53 289,8 190,3 1,52 1160,2 33,4 200,5
Escada (Escada) 61 816,8 715,7 1,14 1940,2 297,1 293,44
Petrolina (Petrolina) 69 292,6 227,0 1,29 629,7 30,8 134,6
Rio Formoso (Rio Formoso) 39 1155,6 1083,5 1,07 1893,0 579,9 284,0
Serra Talhada (Serra Talhada) 63 392,7 320,0 1,23 806,5 87,0 166,4

FONTE: VAREJAO-SILVA e BARROS (2001)

A funcdo de densidade de probabilidade da distribuicdo gama incompleta pode ser
posta sob a forma:

90 v, B) = [UTELL (p) X e (VI11.13.1)

em que y e pu sdo parametros a serem definidos para a amostra estudada. Na realidade, p é a
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média dos valores néo nulos da série de dados disponivel (a inclusdo dos dados nulos sera
comentada no topico 13.4). O simbolo I est4 sendo usado para designar a fungdo gama:

I'@) = f: Z-1 exp(-t) dt (VII1.13.2)

Caso o argumento (z) seja inteiro, I'(z)= z! (fatorial de z). Quando z > 2 a fungdo gama
pode ser numericamente avaliada pela relagéo:

I'z) =(z-1)r(z-1)

Para 1< z < 2 uma aproximacao polinomial € empregada no cémputo de I'(z), ou seja:

I'(z) =1-0,577191652(z —1) + 0,988205891(z —1)* — 0,897056937(z —1)*
+0,918206857(z —1)* — 0,756704078(z —1)° + 0,482199394(z —1)°
—0,193527818(z —1)" + 0,035868343(z —1)°
No emprego da distribuicdo gama costuma-se definir a relacao:

B =unhy (VI1.13.3)

em que B é designado como parametro de escala e y € o de forma. Para y < 1 a funcao de den-
sidade de probabilidade (VII1.13.1) € maxima no ponto X = f (y —=1), o qual corresponde a média
da distribuicdo. Sendo y = 1, a equacéo VIII.13.1 se reduz a funcdo exponencial de densidade
de probabilidade, a curva intercepta o eixo das ordenadas no ponto 1/u e a moda € zero. Fi-
nalmente, para 0 <y <1 o maximo da fun¢do de densidade de probabilidade torna-se indeter-
minado, pois g(X; y, w) tende ao infinito quando x tende a zero (neste caso a moda também é
considerada nula).

A funcéo de distribuigdo associada a equacéo VII1.13.1 é:
\Y
G(x; v, V) = [LIT(Y)] JO vite=Vdv (VII1.13.4)

onde v =y x/u =B x, com G(X; vy, v) = 0 quando x < 0. A integracdo desta expresséao é feita des-
envolvendo e~V em série, do que resulta:

e V=1-v/1l+Vv¥2l V331 + ... (i)
Por conseguinte,
v 2 3
Gy, v)=[1T(Y)] IO v {1 — Vi1l + V21 — V3314, L} dv
Integrando as parcelas vem:
G(x; v, V) = [L0(y) 1V {1y = vi(y+1) + VI[(y+2)2!] + VI[(r+3)3] ..}
Agora, multiplicando esta expresséo por eV = 1 + v/1! + v¥/2! + v¥/3! + ...e dividindo por eV en
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contra-se:

GOG 1 V) = [UT(+1) ] VEL+VIGr+L) + V(1) (r+2)] + (VIIL135)
VL) E+2)+3)]..Y eV.

Esta equacédo pode ser facilmente usada para calcular G(X; y,v), notando-se que, se A; =
1, qualquer termo (A,) de ordem superior a segunda (n > 2), na expressdo gue aparece entre
chaves, sera obtido do seguinte modo:

An = An—l [ V/(y +n _1)]'

Normalmente consideram-se todos os termos da série superiores a 10”°. A equacdo
VIII.13.5 fornece a probabilidade de se obter um valor da varidvel igual ou menor que X.

13.2 - Estimativa dos parametros (y, p).

Para estimar os valores dos parametros (y, 1) gue melhor ajustam a distribuicdo gama a
uma série de dados observados, emprega-se o0 método de maxima verossimilhanca que, se-
gundo Cox e Levis (1968), conduz ao seguinte resultado:

L= Xy € amédiadaamostra
In X = (In Xj)m = A = Iny — d{In y}/dy (VI11.13.6)

onde o indice (m) denota o valor médio em relagcdo a todos os elementos n&o nulos (xj) da

amostra. Assim, A é a diferenca entre o logaritmo natural da média e a média dos logaritmos
naturais dos elementos (xj) da amostra. O problema da estimativa de y reside no fato da ultima

expressao nao ter solucéo analitica. Mielke (1976) sugeriu um processo iterativo para determi-
nar vy, partindo de um valor inicial y; =1, que consiste em usar a equacgao seguinte:

Yq=C—A+1+In{(yp,+s + 0,5)/(vp +s—0,5)}/Z GG+, -1)¥" (VIII.13.7)

=

em que p = q -1le C = 0,577215665 ¢é a constante de Euler, A indica a diferenca definida em
VIII.13.6 e s € um parametro arbitrario, do qual depende a precisédo da estimativa de y. Em ge-
ral toma-se s = 25. Segundo Mielke (1976), o processo iterativo € sustado quando ocorrer a
condigao | yq—17p | < 107, ocasido em que Yq € a melhor estimativa de 1.

13.3 - Teste da qualidade do ajustamento.

O exame da adequacado do ajustamento da distribuicdo gama a série de dados obser-
vada, normalmente é feito utilizando o teste de Kolmogorov-Smirnov, considerado mais efici-
ente que o de X°. Esse teste se baseia no valor absoluto da maior diferenca entre as probabili
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dades acumuladas, observadas e calculadas (em todas as classes, considerando x como o
limite superior da classe). Designando por dg(N) essa diferencga, o intervalo de confianga para a

verdadeira distribuicdo cumulativa de probabilidade P*(x) sera:
[P(X) — da(N)] < P*(x) < [P(x) + da(N)] (V111.13.8)

em que N € o numero de elementos da amostra (niumero de observacgdes) e o indice (a) ca-
racteriza o nivel de significancia. Um nivel de significancia de 20%, por exemplo, equivale a
dizer que 80% dos valores observados deverdo estar na faixa definida na equacéo (VI11.13.8).
A hipétese de ajustamento deve ser rejeitada se, para o limite superior de uma ou mais clas-
ses, o0 desvio obtido pela equacdo anterior ultrapassar o valor indicado na Tabela VIII.7.

TABELA VIII.7

LIMITES DE ACEITACAO PARA O TESTE DE ADERENCIA DE
KOLMOGOROV-SMIRNOV.

Elementos da NIVEL DE SIGNIFICANCIA

Amostra (N) 0,20 0,10 0,05 0,01
10 0,322 0,368 0,400 0,486
11 0,307 0,352 0,391 0,468
12 0,295 0,338 0,375 0,450
13 0,284 0,325 0,361 0,433
14 0,274 0,314 0,349 0,418
15 0,266 0,304 0,338 0,404
16 0,258 0,295 0,328 0,391
17 0,250 0,286 0,318 0,380
18 0,244 0,278 0,309 0,370
19 0,237 0,272 0,301 0,361
20 0,231 0,264 0,294 0,352
25 0,21 0,24 0,264 0,32
30 0,19 0,22 0,242 0,29
35 0,18 0,19 0,23 0,27

Férmula

Assintética  1,07/NY2  1,22/NY? 1,36/NY? 1,63/N2
Fonte: Massey (1980).

13.4 - A probabilidade mista.

Devido ao termo In xj que figura na equacéo VI11.13.6, os valores nulos da variavel néo

podem ser incluidos no cémputo de y. Thon (1951), sugeriu que os valores nulos da precipita-
¢do fossem considerados em separado, justificando que os sistemas sinoticos que provocam
precipitacdo sao totalmente diferentes daqueles responsaveis por sua inibicdo. Dessa maneira,

P(x <®) = P(0) + [1-P(0)].G(X; 1,V) (VI11.13.9)
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onde P(X < ®) representa a probabilidade do total de precipitagdo ser igual ou menor que um
certo valor dado (®), P(0) indica a probabilidade de ocorrer um total nulo de precipitacédo e G(X;
v,V) indica a distribuicdo gama, anteriormente descrita.

Sendo N o nimero total de elementos da amostra, entdo,
P(0) = No/N (VI11.13.10)
onde Ng 0 numero de elementos nulos nela existentes.
13.5 - Aplicacéao.

Para ilustrar a aplicacdo do método exposto sera utilizada a seguinte série de totais plu-

viométricos, referente ao més de dezembro e coletada, a partir de 1911, em Surubim, Pernam-
buco (7°50'S, 35°45'W, 380m), segundo dados fornecidos pela SUDENE:

42 70 130 20 231 196 169 11,0 0,2 73,3 36,5
68 00 00 00 00 21 59 302 21,3 270 54
11,3 259 39 00 164 18 189 281 21,4 34,5 1050
86 64 353 244 30,7 41 29,7 364 99 124 19,0
52,1 104 130 75 18 12,1 50 16,8 94,6 13,7 37,8
7,7 452 20,6 0,0

Como se observa, existem 53 valores ndo nulos e 6 nulos, resultando uma probabilida-
de de 10,17% de ndo ocorréncia de chuva em dezembro. A média dos valores ndo nulos é
21,2mm e o parametro A vale (VII1.13.6) :

A =InXm — (In Xj)m = 4,65396 — 2,57564 = 2,07832.

Do processo interativo (VI11.13.7) resulta y =1,17561, obtendo-se, entdo, = 18,1022. O
namero (N¢) de classes foi estabelecido usando a conhecida relagéo:

Ng = INT (5 logyo N) + 1

em que N traduz o nimero de dados ndo nulos da amostra e INT significa a parte inteira do
argumento.

Os intervalos de classe e respectivas frequiéncias constam da Tabela VIII.8 e mostram
gque todos os desvios sdo inferiores ao valor limite de 0,147 do teste de Kolmogorov-Smirnov
ao nivel de significAncia de 20%. Em outras palavras, h4 uma possibilidade de 80% de que a
verdadeira distribuicdo temporal dos totais pluviométricos estudados seja descrita pelo modelo
proposto (gama) com os parametros obtidos.

De posse dos valores de y e u, empregam-se as equacgdes VII1.13.9 e VIII.13.5 para
obter a probabilidade associada a totais maximos de precipitacao escolhidos pelo usuario. Por
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esse meio verifica-se que ha uma probabilidade de cerca de 66% (ndo 50%) do total de chuva
em dezembro ser igual ou inferior & média convencional (incluindo os valores nulos), em Suru-
bim. Pode-se verificar, por exemplo, que em 71,86% dos anos o total de chuva esperado em
dezembro é de 25mm, no maximo e em 41,04% deles é igual ou inferior a 10mm.

TABELA VIII.8

FREQUENCIAS OBSERVADAS E CALCULADAS REFERENTES AOS TOTAIS
PLUVIOMETRICOS DO MES DE DEZEMBRO, EM SURUBIM (PE).

INTERVALO DE FREQ. OBS. FREQ. DESV.
CLASSE ABS. | REL. AC. CALC. ABS.
0,01 a 11,70 21 0,4576 0,4562 0,0014
11,71 a 23,40 15 0,7119 0,6949 0,0170
23,41 a 35,10 8 0,8475 0,8323 0,0151
35,11 a 46,80 5 0,9322 0,9088 0,0234
46,81 a 58,50 1 0,9492 0,9508 0,0016
58,51 a 70,20 0 0,9492 0,9735 0,0244
70,21 a 81,90 1 0,9661 0,9858 0,0197
81,91 a 93,60 0 0,9661 0,9924 0,0263
93,61 a 105,30 2 1,0000 0,9960 0,0040
1
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Fig. VII.27 - Curvas de probabilidade (%) do total mensal de precipitacdo ser igual ou menor
gue um valor dado, em Surubim (PE), durante o més de dezembro e nos cinco
meses normalmente mais chuvosos. O sinal (*) indica o valor médio
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A figura VIII.27 contém as curvas de distribuicdo da probabilidade associadas aos totais
mensais de precipitacdo de dezembro a junho, em Surubim (PE). O sinal (*) em cada curva
corresponde a média mensal. Note-se que a probabilidade da chuva atingir o valor médio é
sempre superior a 50%.

14. Exercicios.

1 - Calcular o valor da pressao de saturacdo do vapor em relacdo a gotas de agua pura com
diferentes raios de curvatura a temperatura de 10°C e comparar os resultados com o valor da
presséo de saturacdo convencional.

2 - Demonstrar que a distancia entre dois tracos consecutivos da escala de uma proveta pluvi-
omeétrica cilindrica, correspondente a precipitacdo de 1mm, é proporcional ao quadrado do
guociente do raio da area de captacao do pluviometro (R) e da secc¢do reta (r) da proveta.

3 - Os dados a seguir referem-se aos totais pluviométricos registrados no més de novembro, a
partir de 1911, em Surubim (PE), segundo dados fornecidos pela SUDENE (1990):

15 29,6 2,7 2,7 1,8 357 4,6 0,0
3,3 20 143 575 4,7 0,0 14 134
0,0 34 13,3 418 5,7 4,0 39 174
0,6 89 144 284 0,8 18,6 3,3 19,9

17,7 4,5 01 692 374 964 164 194
26 857 921 2,8 0,9 1,7 14 8,2
0,0 0,8 1,3 143 5,8 4,2 48,0 0,0
0,6 9,0

Pede-se:
a- ajustar o modelo de probabilidades gama incompleto a essa série;

b - determinar qual a probabilidade de que o total de precipitacdo em novembro atinja no
méaximo 50mm;

Cc - estabelecer a probabilidade associada ao total de precipitacdo igual ou inferior & mé-
dia (incluindo os valores nulos) da amostra.

d - desenhar a curva correspondente a distribuicdo de probabilidades.
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CAPITULO IX

PERTURBACOES ATMOSFERICAS.

1. Massas de ar e frentes.

Em Meteorologia, a expressdo massa de ar € usada especificamente para designar uma
grande porcdo da atmosfera, cobrindo milhares de quildbmetros da superficie terrestre e que
apresenta uma distribuicdo vertical aproximadamente uniforme, tanto da temperatura, como da
umidade. Isso significa que, a uma dada altitude, a temperatura do ar tem valor aproximada-
mente igual em qualquer ponto do interior da massa de ar, 0 mesmo acontecendo em relagdo a
umidade (Fig. IX.1). Entdo, em uma massa de ar, as superficies equiescalares do campo da
temperatura e da umidade sao superficies de nivel quase constante (estratificacéo) ou, em ou-
tras palavras, as componentes horizontais (meridional e zonal) dos gradientes de temperatura
e de umidade tém pequena magnitude (essas grandezas variam pouco com as coordenadas
horizontais).

Uma massa de ar se forma quando uma consideravel por¢cao da atmosfera estabelece
um prolongado contato com uma vasta regido, cuja superficie possui caracteristicas aproxima-
damente homogéneas (oceanos, grandes florestas, extensos desertos, amplos campos de
gelo). Por influéncia da superficie, a camada de ar termina adquirindo propriedades termodi-
namicas bastante definidas no que concerne a calor e umidade. Quanto mais prolongado o
contato com a superficie, mais espessa a camada de ar atingida por sua influéncia.

Para que o contato do ar com a superficie seja efetivamente prolongado, impde-se uma
condicdo dindmica: a presen¢a de um amplo anticiclone na regido, assegurando divergéncia a
superficie, o que implica a ocorréncia de ventos fracos, 0s quais provocam pequena turbuléncia
mecanica. Essa turbuléncia é indispenséavel a mistura do ar e a consequente distribuicdo espa-
cial de suas propriedades fisicas. Nao existindo vento, a camada atmosférica, modificada por
influéncia da superficie, seria muito menos espessa. Por outro lado, se a velocidade do vento
fosse grande, haveria intensa turbuléncia, atingindo uma camada atmosférica muito mais es-
pessa, o que dificultaria a formac&o da massa de ar.

Os oceanos, os desertos, as grandes areas cobertas de gelo e as extensas florestas
sdo, a priori, areas potencialmente propicias a formacao de massas de ar, face a uniformidade
que apresentam. Quando uma dessas areas se encontra sob a acdo de um vasto anticiclone,
tém-se satisfeitos todos os requisitos necessarios a génese de uma massa de ar.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



370

De um modo geral, as &reas mais favoraveis a formagcédo de massas de ar situam-se nas
cercanias dos pélos e nas faixas anticiclonicas centradas em torno de 30° de latitude, em am-
bos os hemisférios. Na zona equatorial, embora existam grandes florestas e extensas areas
oceanicas, ndo se verifica a condigdo dindmica exigida a génese de massas de ar, exatamente
por se tratar de uma zona de baixa pressdo a superficie, com forte convergéncia de ventos e,
consequentemente, intensa convecc¢do. Fato semelhante acontece na Zona de Convergéncia
Extra-tropical dos hemisférios norte e sul.

ANTICICLONE
- T3, Uz
dounlls
Tq,U1
SUPERFICIE DA TERRA

Fig. IX.1 - Esquema da distribuicdo vertical da temperatura (T) e da umidade (U) em uma
massa de ar formada sobre a Antartica.

1.1 - Classificacdo das massas de ar.

De conformidade com a regido da Terra em que se originam, as massas de ar podem

ser basicamente classificadas em (Retallack, 1970):

- polares (P), que surgem nas proximidades dos pdlos (em ambos os hemisférios); e

- tropicais (T), quando se formam nas zonas tropicais de altas pressoes.
E comum subclassificar as massas de ar em continentais (c) e maritimas (m), conforme tenham
sido formadas sobre o continente ou o oceano, respectivamente. Em geral, as massas de ar
continentais sao relativamente secas, quando comparadas as de origem maritima, formadas a
mesma latitude e na mesma época do ano.

Sob o ponto de vista termodinamico, as massas de ar sdo discriminadas quanto a tem-
peratura e a umidade.

Em relacdo a temperatura, o critério discriminante mais importante, as massas de ar
subdividem-se em frias e quentes. O conceito de frio e quente é relativo e exige comparacao
da temperatura da massa de ar com a da superficie sobre a qual ela se desloca, ou com a de
outra massa vizinha. No ultimo caso, as temperaturas usadas para a comparagao sao obtidas
ao mesmo nivel. Evidentemente, € a distribuicdo vertical da temperatura que condiciona o es-
tado de equilibrio atmosférico em uma massa de ar.

No que se refere a umidade, as massas de ar sdo subdivididas em secas e Umidas. A
distincdo é feita com base na temperatura e na temperatura do ponto de orvalho que o ar apre-
senta (segundo dados coletados a superficie). Quanto maior a diferenca entre essas tempera-
turas, menos Umida sera a massa de ar em questao.
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1.2 - CondicOes de tempo associadas as massas de ar.

Por questdes relacionadas a circulacdo geral da atmosfera, as massas de ar freqliente-
mente abandonam a regido de origem, conduzindo consigo as propriedades |4 adquiridas. No
trajeto, podem causar profundas alteracdes nas condi¢des prevalecentes do tempo, das areas
aonde chegam (Tabela 1X.1), & medida que também vé&o se modificando em suas caracteristi-
cas originais.

TABELA IX.1

CONDICOES DE TEMPO PROVOCADAS POR INVASAO DE MASSAS DE AR.

Massa Condicdo Géneros Caréter Condicdo  Visibilidade
de ar de de da Chuva do Vento Horizontal
Equilibrio  Nuvens
Fria Instavel Cu, Cb Aguaceiro Turbulento Boa
com rajadas
Quente Estavel St, Sc Continua Constante Ma
Nevoeiro

1.2.1 - Massas de ar frias.

Quando uma massa de ar se desloca sobre uma regido mais quente (sendo, portanto,
classificada como fria), a camada atmosférica que estd em contacto direto com a superficie é
aquecida por conducao, gerando instabilidade. O movimento convectivo resultante transfere o
ar aquecido para niveis mais elevados.

A espessura da camada atingida pela conveccdo depende da discrepancia entre as
temperaturas do ar e da superficie subjacente. A convecgao sera tanto mais intensa quanto
maior essa discrepancia. O transporte vertical de calor, associado ao ar que se eleva, forgosa-
mente provocara um aumento da temperatura da massa de ar como um todo. Sua distribuicdo
vertical de temperatura, portanto, vai sendo gradualmente alterada e a tendéncia é que haja um
aguecimento progressivo com o passar do tempo.

O resfriamento causado pela expanséo do ar em movimento ascensional, é responsavel
pela génese de nuvens convectivas (cumulos e cumolonimbos) e, havendo umidade suficiente,
ocorrerdo precipitacdes intensas, do tipo aguaceiro (pancadas de chuva), muito provavelmente
acompanhadas de trovoada. A condensacdo também contribui para o aquecimento do ar (por
liberar calor latente) e a precipitacdo representa uma reducdo da umidade (desumidificagdo) da
massa de ar.

Sob o ponto de vista de um observador situado na regidao invadida pela massa de ar fria
havera, imediatamente apds sua chegada, uma reducéo brusca na temperatura ambiente (con-
sequéncia da substituicdo do ar quente por ar frio), bem como o desenvolvimento de nuvens
convectivas e a ocorréncia de aguaceiros, quase sempre acompanhados de trovdes e relam-
pagos. A visibilidade horizontal sera boa, exceto durante os aguaceiros. Apés certo tempo, o ar
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frio invasor, que chega ao local onde esta o observador, ja encontra a superficie menos aque-
cida. Como consequéncia, serdo formadas nuvens convectivas menos desenvolvidas e a in-
tensidade da precipitacao diminuira.

1.2.2 - Massas de ar quentes.

Uma massa de ar é dita quente quando se desloca sobre uma area relativamente mais
fria. Nessas circunstancias, o ar quente perde gradualmente calor, por conducéo, devido ao
contacto com a superficie terrestre subjacente, que esta mais fria. Esse resfriamento paulatino
provoca tendéncia a estratificacdo do ar e faz aumentar a estabilidade atmosférica na camada
vizinha a superficie que, por seu turno, inibe 0s movimentos convectivos.

Quando o ar quente invasor é umido, o resfriamento basal favorece a formacao de ne-
voeiros, cuja espessura vai depender da turbuléncia mecénica e, por conseguinte, da velocida-
de do vento a superficie. Se a umidade do ar quente é elevada e a velocidade do vento € pe-
guena, formam-se densos nevoeiros; sendo menor o teor de umidade do ar e havendo vento,
havera tendéncia a formacao de nuvens baixas, em geral estratos e estratocumulos. As preci-
pitacbes, se ocorrerem, serdo continuas (chuva e chuvisco), tipicas de nuvens estratiformes. A
visibilidade horizontal a superficie sera comprometida pela presenca de nevoeiros e 0 vento,
devido a inexisténcia de convecc¢ao, sera relativamente fraco e sem rajadas.

1.3 - Massas de ar atuantes na América do Sul.

O continente sulamericano € influenciado principalmente por massas de ar polares, pro-
cedentes da Antartica. Tais massas frias normalmente atingem os estados do Sul e Sudeste do
Brasil no inverno, contribuindo para aumentar a precipitacdo média das areas que atravessam.
Podem alcancar a Regido Nordeste, particularmente a Bahia e, eventualmente, sédo percebidas
no Recife, embora bastante modificadas. Deslocando-se ao longo da vertente oriental dos An-
des, podem, também, atingir a Regido Amazénica, provocando as conhecidas "friagens".

Massas de ar tropicais, de origem continental ou maritima, movendo-se para o sul, al-
cangam a Argentina, o Chile e &reas oceéanicas situadas ao sul do Atlantico.

O deslocamento das massas de ar na América do Sul e em suas proximidades depen-
de, fundamentalmente, da posicéo e da intensidade dos centros anticiclénicos do sul do Atlan-
tico, do Pacifico e da Antartica. A posicdo, a configuracdo e a intensidade desses nucleos de
alta pressao estdo constantemente oscilando, atendendo as imposi¢cdes do balanco energético
gue, em Ultima instancia, condiciona toda a circulagdo da atmosfera, incluindo fendmenos rela-
cionados a Oscilagdo —Sul.

1.4 - Superficies frontais e frentes.

Quando duas massas de ar de densidades diferentes tornam-se vizinhas, tendem a se
manter individualizadas, como fluidos ndo misciveis e, portanto, a conservar suas caracteristi

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



373

cas particulares. Ha entre elas uma camada de transi¢cdo, normalmente com varios quildmetros
de espessura, aonde se verifica mistura de ar das duas massas presentes (Fig. IX.2). Essa
camada é conhecida como superficie frontal.

FRENTE FRIA FRENTE QUENTE

SF

AR FRIO AR MUITO FRIO

SUPERFICIE DA TERRA

Fig. IX.2 - Modelos de superficies frontais (SF), regibes de transicdo entre massas de ar
diferentes. As setas horizontais indicam o deslocamento do sistema.

A intersecéo da superficie frontal com qualquer outra superficie de referéncia (nivel mé-
dio do mar, superficie isobéarica de 850 mb etc.) constitui uma faixa chamada frente. A espessu-
ra e a inclinagdo da superficie frontal condicionam a largura da frente a qual normalmente varia
entre 25 e 50 km quando a transi¢cdo é bem nitida, sendo bem maior no caso de transi¢fes
difusas (100 a 300 km).

Para efeito de modelagem, a superficie frontal é tratada como uma superficie no sentido
puramente geométrico e a frente como uma linha.

1.4.1 - Classificacao das frentes.

As frentes basicamente se classificam, de acordo com as caracteristicas térmicas da
massa de ar que as seguem, em quentes e frias.

As frentes frias tendem a se deslocar no sentido polo-equador, enquanto as frentes
quentes migram no sentido oposto. Na discussdo que se segue os termos pré-frontal e pés-
frontal séo relativos a direcdo do deslocamento da frente a superficie. Assim a massa de ar
invasora é denominada pés-frontal.

1.4.1.1 - Frente fria.

Uma frente é dita fria quando sua passagem por um determinado local da superficie
terrestre provoca a substituicdo do ar quente que ali existia por ar frio. Assim, a massa de ar
pré-frontal € quente e a massa de ar pés-frontal é fria (Fig. IX.3). De vez que o ar frio € mais
denso, a superficie frontal fria se estende para traz, por sobre o ar frio invasor (que tende a
permanecer justaposto a superficie terrestre), apresentando-se com uma inclinacdo da ordem
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de 1:50 a 1:100.

Nas cartas meteorolégicas as frentes frias sdo indicadas por uma linha, contendo a
base de tridngulos equilateros, convenientemente espacados, cujos vértices apontam na dire-
¢do do deslocamento. Se a representacdo usada na elaboracdo da carta for policromatica, a
frente fria serd desenhada na cor azul.

cb Y

Ac
Ac

ARFRIO — —a AR QUENTE
\ Sc Cu
p \ -

Fig. IX.3 - Modelo de uma superficie frontal fria, com o conjunto tipico de nuvens associa-
das.

1.4.1.2 - Frente quente.

A passagem de uma frente quente, por um determinado local da superficie, acarreta a
substituicdo de ar frio por ar quente.

A superficie frontal quente se estende, na mesma dire¢cdo do deslocamento da massa
de ar quente, situando-se, portanto, por cima do ar frio pré-frontal (Fig. IX.4). Este, justaposto a
superficie terrestre e tendendo a estabilidade, oferece maior resisténcia ao deslocamento, jus-
tificando a menor velocidade da frente quente em relagéo a fria. Simultaneamente, a presenca
de um centro ciclénico desencadeia movimentos ascendentes e, sendo 0 ar quente menos
denso, tende a elevar-se ao longo da superficie frontal quente, movendo-se por cima do ar frio.

A inclinacdo das superficies frontais quentes é da ordem de 1:150 a 1:250.

Nas cartas meteorolégicas uma frente quente é indicada por uma linha contendo semi-
circulos, voltados para o lado em que se da o avanco da massa de ar quente. A cor vermelha é
usada para tracar essa linha, quando se adota a representacao policromética.
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Fig. IX.4 - Modelo de uma superficie frontal quente, com o conjunto tipico de nuvens asso-
ciadas.

1.5 - A descontinuidade frontal.

Uma propriedade é dita ter descontinuidade de ordem zero quando seu valor varia
bruscamente entre dois pontos bastante proximos. Quando a propriedade é continua, mas sua
enésima derivada é descontinua, diz-se que essa propriedade apresenta uma descontinuidade
de enésima ordem.

Rigorosamente falando, ndo existem propriedades descontinuas na atmosfera, exceto
em escala espacial muito pequena. Todavia, na camada de transi¢cdo entre duas massas de ar,
deve-se esperar uma variagao espacial um tanto brusca de algumas propriedades fisicas do ar
(temperatura, umidade etc.), quando se passa de uma massa a outra, mantendo-se constante
a altitude. As camadas de transicdo tém, em geral, espessura muito pequena quando compa-
rada com a extensdo das massas de ar que separam e isso, como foi mencionado, permite
estuda-las como se fossem superficies no sentido geométrico. Em relacdo a algumas das pro-
priedades fisicas do ar, as superficies frontais (idealizadas) podem ser consideradas como su-
perficies de descontinuidade de ordem zero (Hess, 1959), presentes no interior da atmosfera.
Tais superficies de descontinuidade devem obedecer a duas condicdes:

- uma cinematica, que impede e existéncia de bolsbes de alta concentracdo de massa ou
de quase-vacuo no interior de um fluido em movimento; e

- outra dindmica, exigindo que a pressdo atmosférica, em dois pontos muito préximos, situ-
ados em lados opostos da superficie de descontinuidade, seja exatamente a mesma.

A condicdo cinemética € consequiéncia da continuidade de massa e ndo merece co-
mentarios complementares. Para demonstrar a condicdo dindmica considerem-se dois pontos,
Q e F, situados muito proximos, mas em lados diferentes de uma superficie frontal, imersos no
ar quente e no ar frio, respectivamente (Fig. 1X.5).
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Inicialmente, serd assumido que a pressao atmosférica nesses pontos é diferente, ou
seja, sera adotada a hip6tese contraria ao que se pretende demonstrar. Assim sendo:

P, % P,

onde p designa a pressao e os indices (q e f) denotam, respectivamente, as massas de ar
quente e fria. A desigualdade anterior implicaria a existéncia de um gradiente de pressao entre
Q e F, bem como a presenca da correspondente forca, cujo médulo (Fp), € dado por (Capitulo
[):

Fp = (1/p)(0 p/o X)
ou, para incrementos infinitesimais,
Fo = (Up)(Ip,—p, [)/Ax,

E evidente que, sendo finita a diferenca de presséo (Ap = \pq— pf!), no limite, quando
Ax tendesse para 0, F, se tornaria infinita. Como isso néo € fisicamente possivel, deve-se ter,
necessariamente, Py— P = 0, ou seja, P, = Py Qualquer que fosse a orientacdo da frente, o re-

sultado seria 0 mesmo, de onde se infere que a presséo atmosférica (tomada a um dado nivel)
€ uma funcao continua através de uma superficie frontal. E possivel aplicar essa concluséo,
objetivando obter informacfes sobre a distribuicdo espacial da pressdo nas vizinhancas de
uma frente.

Considere-se um modelo de frente fria como uma linha (AB), orientada na direcao leste-
oeste e deslocando-se para o norte (Fig. 1X.5). Admita-se que essa frente esta localizada no
Hemisfério Sul, tendo ar quente ao norte e ar frio ao sul do paralelo (AB) considerado. No co-
mentario que se segue sera utilizado o sistema de coordenadas cartesianas (X, y, z) associado
ao referencial local, sendo o sentido positivo do eixo das abscissas orientado para leste, como
habitual.

De vez que a pressédo atmosférica nos pontos F e Q é a mesma (condicao dinamica), é
evidente que a diferencial:

d (pq—pf)zdpq—d p,=0 (1X.1.1)
Por outro lado, analiticamente:

d P, = {(@ p/o x)dx + (0 p/d y)dy + (0 plo z)dz}q;

e

d p, ={(0 p/o x)dx + (0 p/o y)dy + (6 p/o z)dz } ..

Multiplicando a segunda dessas expressdes por -1 e somando-as, membro a membro, depre-
ende-se que:

{(0plo x)q — (0 plox), ydx + { (0 plo y)q —(oploy), Hdy +{(© plo z)q— (0 ploz)jdz=0
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ZA

AR QUENTE A AR FRIO

Fig. IX.5 - Modelo de uma superficie frontal exibindo dois pontos proximos (F e Q), situados
em lados opostos de uma frente fria, disposta zonalmente (A,B) e que se desloca
para o norte.

Essa expresséo pode ser simplificada, bastando lembrar que, como a frente fria (AB) se
estende paralelamente ao eixo das abscissas, a condi¢do dinamica (pq = p,) também exige que:

—(0oplo x)q =—(0 p/o X), (1X.1.2)

Fisicamente isso significa que a variagcao zonal da pressao observada no setor quente é
igual aquela que se verifica no setor frio. Introduzindo essa condi¢éo, tem-se:

{(@ploy),—(@ploy), }dy +{(0ploz),—(0plo2)}dz =0
Dessa igualdade resulta, imediatamente:
dz/dy = { (0 p/oy), — (@ pldy),}/{(@pl02),—(0pd2)}

Considerando-se a hipotese do equilibrio hidrostatico (op = — pgdz) a expressao anterior passa
a forma

dz/dy = {(0 p/oy),— (@ ploy), } 1 {9(p, = p,)} (1X.1.3)

A equacéo anterior relaciona a inclinagéo da superficie frontal (dz/dy) com o modulo das
componentes meridionais do gradiente de pressédo, em ambas as massas de ar presentes. Ob-
serve-se que a inclinacdo da superficie frontal (dz/dy) deve ser negativa no Hemisfério Sul (Fig.
IX.5), pois sua altitude aumenta em direcdo ao sul (sentido negativo de y). Como a densidade
do ar frio (o) € maior que a do ar quente (pq) a mesma pressao, a diferenca p, - Py sera sempre
positiva. Assim, a condi¢do para que a inclinacdo (dz/dy) seja negativa na equacado 1X.1.3 é
que:
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(0 ploy),- (@ ploy), < 0. (1X.1.4)

Acontece que as componentes meridionais do gradiente de pressao sdo negativas, ja
gue a frente (Fig. IX.5) se move de sul para norte e, portanto, a pressao atmosférica é mais alta
ao sul. Assim sendo, o sinal negativo de dz/dy é respeitado, automaticamente, quando

|apiay|, > | aplay | . (IX.1.5)

A partir das condi¢des impostas as componentes horizontais dos gradientes de pressao
(IX.1.2 e 1X.1.5) pode-se inferir que, ao atravessar a frente, cada isébara sofre uma inflexao,
cujo vértice aponta na direcdo da pressao mais alta {para oeste no caso, pois op/ox < 0}.

Para confirmar isto tragam-se as componentes zonal (—0 p/0 x ) e meridionais {—(0
p/oy), e —(d pldy),} do gradiente horizontal de presséo, cujas resultantes (Fig. IX.6) sao per-

pendiculares as isébaras (pela propria definicdo da componente horizontal do vetor gradiente).
Verifica-se, entéo, que as isébaras apresentam a referida inflexdo ao atravessarem a frente.

ARQUENTE |
\ ap/ayq el g . %
A A 7 NV A A A
3p/0 X
p+A p p
r ooy
AR FRIO | f

Fig. IX.6 - No interior das massas de ar quente (Q) e fria (F), as componentes meridionais
do gradiente de pressao { (0 p/o y)q e (0 p/oy), } revelam que, ao atravessar a

frente, as is6baras sofrem uma inflexdo, cujo vértice aponta para oeste (pres-
s&o mais alta).

1.6 - Oclusao.

A densidade do ar frio (procedente do pdlo), sendo maior que a do ar quente (oriundo
da zona tropical), o obriga a se manter justaposto a superficie, se opondo ao movimento as-
cendente imposto pela circulacéo ciclénica inerente ao centro de baixa pressdo presente (ci-
clone extra-tropical). O deslocamento do ar frio, em direcdo a zona tropical, portanto, devera
fazer-se por sob o ar quente pré-frontal da frente fria, atuando a superficie frontal fria como se
fosse uma cunha. Por outro lado, o ar quente procedente dos trépicos € menos denso e tende
a se deslocar em direcéo ao polo fluindo por sobre o ar frio pré-frontal da frente quente). E cla
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ro que, o movimento ascendente do ar quente decorre da agdo do proprio centro de baixa
pressdo. O ar quente parece usar a superficie frontal quente como uma rampa, elevando-se
lentamente ao longo dela. Isso explica porque a velocidade da frente quente é normalmente
menor que a da frente fria. Possuindo maior velocidade de deslocamento, a frente fria acaba
por alcancar a frente quente. Passando por sob o ar quente, a frente fria acaba por provocar o
desaparecimento do setor quente a superficie. Esse fendbmeno é conhecido como ocluséo (Fig.
IX.7)

il

B AR MUITO FRIO AR FRIO AR QUENTE

Fig. IX.7 - De cima para baixo, sequéncia temporal esquematica da oclusao do tipo
frio (esquerda) e do tipo quente (direita).

Ha dois tipos de ocluséo. Para distingui-las é suficiente comparar a densidade do ar
pos-frontal da frente fria com a do ar pré-frontal da frente quente. Ar pés-frontal é aquele que
invade a area considerada, depois da passagem da frente; ar pré-frontal € o que existe huma
regido antes da passagem de uma frente.

A frente que desaparece da superficie é dita oclusa. As frentes oclusas permanecem
em atividade, por algum tempo, deslocando-se acima da superficie terrestre (Fig. 1X.8).

Quando o ar pos-frontal da frente fria € mais frio que o ar pré-frontal da frente
guente (Fig. 1X.7), a oclusdo € dita do tipo frio. Nesse caso, o ar mais frio (pos-frontal da
frente fria) mantém-se a superficie e, portanto, persiste ali a frente fria original.

No outro caso, o ar pés-frontal da frente fria € mais quente que o ar pré-frontal
da frente quente (Fig.IX.7). Entdo, é a frente fria original que acaba por desaparecer da
superficie. Este fendmeno é referido como ocluséo do tipo quente.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Versdo digital 2 — Recife, 2006



380

Cb /Ci

Ac

Ac

AR QUENTE
AR FRIO
Sc Cu

AR MAIS FRIO

Fig. 1X.8 - Modelo de uma frente oclusa do tipo frio.

2. Ciclones extra-tropicais.
2.1 - Génese.

No estudo da circulagdo geral da atmosfera foram mencionados os ventos predomi-
nantes de oeste, procedentes da zona tropical e impelidos inicialmente em dire¢cdo ao pdlo,
devido a acdo dos centros anticiclénicos semi-permanentes de ambos os hemisférios. Esses
ventos, pela acdo defletora da forca de Coriolis, atingem a Zona de Convergéncia Extra-tropical
("frente polar"), com uma forte componente zonal positiva, advindo dai a designacéo de predo-
minantes de oeste (Fig. VII.2). Para a mesma zona convergem, igualmente, os ventos polares
de leste (forte componente zonal negativa), procedentes de areas préximas ao p6lo. Tanto no
Hemisfério Norte, como no Hemisfério Sul, a Zona de Convergéncia Extra-tropical constitui a
fronteira natural de encontro de massas de ar quentes, oriundas da zona tropical e impelidas
pelos ventos predominantes de oeste, com massas de ar frias, procedentes das areas circum-
polares e trazidas pelos ventos polares de este. A posi¢do dessa faixa e sua orientacao a su-
perficie terrestre, em um dado instante, vai depender da localizacdo e da intensidade dos cen-
tros anticiclénicos intervenientes.

Para que se possa compreender mais facilmente a circulacdo decorrente da convergén-
cia desses ventos a superficie, € conveniente que o leitor se imagine observando a atmosfera a
partir de um ponto situado no zénite de um local qualquer da Zona de Convergéncia Extra-
tropical. Para facilitar a exposicdo, assume-se que o local escolhido se situa sobre a Zona de
Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS), bem acima do oceano. Dessa posi¢éo é facil imaginar
um fluxo de ar frio, procedente do sul, com direcdo aproximadamente leste ou sudeste (ventos
polares de este); e um fluxo de ar quente, vindo de noroeste, ou mesmo de oeste (ventos pre-
dominantes de oeste), tal como esquematicamente mostrado no painel central da Fig. 1X.9.
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Fig. IX.9 - Esquema de um ciclone extra-tropical mostrando as is6baras (mb), o
vento e o sistema nebuloso. Indicam-se os perfis verticais dos cortes A-B
(acima) e C-D (abaixo) além do centro ciclonico (B).

Inicialmente, pode-se admitir que a Zona de Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS) se
estende verticalmente, como uma parede hipotética, orientada ao longo de um paralelo. No
entanto, em um instante posterior, como o ar frio procedente da area circumpolar é mais denso
que o ar quente advindo da zona tropical, ha uma tendéncia natural a formacédo de ondas na
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superficie de separacdo dessas massas de ar, a qual atua como a interface entre dois fluidos
de densidades diferentes. A superficie de separa¢do passaria a ser ondulada. Acontece ali um
fato semelhante ao que se verifica quando o ar (fluido menos denso) escoa sobre uma superfi-
cie de agua (fluido mais denso). Efetivamente formam-se ondas na interface ar-agua.

Na Zona de Convergéncia Extra-tropical, em ambos os hemisférios, a onda é composta
por duas superficies frontais (duas frentes em uma carta meteoroldgica de superficie): uma fria
e outra quente. A frente fria tende a se deslocar para a zona tropical e a frente quente a mi-
grar para o pélo. A presenca dessa onda, com uma circulacdo horizontal no sentido nitida-
mente horario, no Hemisfério Sul, caracteriza a formagédo de um nucleo ciclénico a superficie,
de onde inicialmente partem as duas frentes mencionadas (Fig. 1X.9). No Hemisfério Norte a
circulacdo se da no sentido anti-horario, caracterizando, igualmente, um centro de baixa pres-
sdo a superficie.

Fig. IX.10 - Ciclone extra-tropical associado a um sistema frontal no Atlantico Sul.

Tais centros migratérios de baixa pressao, que se formam em decorréncia da conver-
géncia das massas de ar acima mencionadas, sdo denominados ciclones extra-tropicais (Fig.
IX.10). Esses ciclones podem ser entendidos como perturbagdes que se propagam ao longo da
Zona de Convergéncia Extra-tropical (“frente polar"). N&o é rara a presenca de varios deles, em
diferentes estagios de desenvolvimento, dispostos ao longo da "frente polar”, constituindo uma
familia. No Hemisfério Sul, o membro mais jovem de uma familia de ciclones extra-tropicais se
encontra a sudoeste da posicao ocupada pelo elemento mais antigo.

O sistema nebuloso associado ao ciclone extra-tropical € muito variavel. Em virtude da
maior inclinac@o da superficie frontal fria, a faixa de nuvens gerada pela frente fria € menos
larga do que aquela provocada pela frente quente (Fig. 1X.9).
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2.2 - Ciclo evolutivo de um ciclone extra-tropical.

Os ciclones extra-tropicais tipicos apresentam quatro estagios de desenvolvimento,
normalmente de facil identificacdo, quando séo disponiveis boas imagens obtidas por satélites.
Configuracdes tipicas podem ser facilmente identificadas sobre o oceano. Sobre o continente
tornam-se de visualizacdo mais dificil face a influéncia da orografia e a deficiéncia de umidade
(que tende a reduzir ou a mascarar 0 sistema nebuloso associado a circulacéo ciclénica). Sao
as seguintes as fases de desenvolvimento de um ciclone extra-tropical tipico (Fig. IX.11):

Q ==>

Fig. IX 11 - Esquema da evolucdo de um ciclone extra-tropical (B), indicando-se o

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



384
ar frio (F) e quente (Q).

- estagio de onda, quando as nuvens constituem um conglomerado Unico, de forma ar-

redondada (1, 2, 3);

- estagio de oclusdo, em que o sistema nebuloso assume o aspecto de uma virgula in-
vertida (4);

- estagio de maturacao, quando se verifica a maior intensidade do centro de baixa pres-
sao e a eliminacéo total do ar quente a superficie (5);

- estagio de dissipacao, caracterizado pelo progressivo desaparecimento do sistema de
nuvens, restando apenas um turbilhdo que enfraquece (6, 7, 8).

3. Ciclones tropicais.

Os ciclones tropicais, também chamados furacdes ou tufdes, sdo voértices ciclénicos
profundos que se desenvolvem na Regido Tropical, normalmente entre latitudes de 10 a 20°,
com didmetro da ordem de 1000 km.

Em uma carta meteoroldgica de superficie, sdo caracterizados por um conjunto de is6-
baras quase circulares, delimitando um nucleo onde a pressdo é acentuadamente baixa: cerca
de 50 a 100 mb menor que a observada na area circunjacente ndo afetada pela tormenta.
Surgem sobre 0 oceano tropical, onde a 4gua é quente e o suprimento de vapor d'dgua muito
abundante, a partir de um centro de baixa pressao. Nem todos os vortices ciclénicos evoluem
até formarem um furacao. Alguns persistem como simples centros ciclénicos migratérios, ditos
tempestades tropicais, que terminam desaparecendo. Outros, porém, se intensificam a uma
taxa mais ou menos acelerada. Neste caso, podem se transformar em furacdes (as vezes em
menos de 24 horas) e, movendo-se rapida ou lentamente, ou mesmo estacionando por muitas
horas, causam panico e destruicdo aonde passam.

Basicamente ha dois diferentes tipos de ciclones tropicais: aqueles cuja intensidade é
maxima préximo a superficie terrestre e vai diminuindo com a altitude (ditos de nudcleo quente)
e outros cuja maxima intensidade ocorre na alta troposfera, diminuindo em direcéo a superficie
(ditos de nucleo frio).

A regido perturbada pela atividade de um ciclone tropical maduro é facilmente identifi-
cavel em imagens geradas por satélites, devido ao tipico sistema nebuloso espiralado. O dia-
metro desse sistema varia muito de um furacdo para outro, situando-se entre 400 e 2000 km.
Verticalmente o voértice ciclonico se estende, desde a superficie, até atingir a tropopausa. Ao
nivel médio do mar a presséo atmosférica, na area central do furacdo, pode ser menor que 950
mb (Nieuwolt, 1977).

Coincidindo com o centro do sistema nebuloso (e, portanto, com o ndcleo de baixa
pressédo), hd uma area, aproximadamente circular, com 25 a 65 km de diametro (Riehl, 1965),
conhecida como o "olho" do ciclone (Fig. IX.12 e Fig. IX.14). Ali as condi¢cdes atmosféricas sao
bastante calmas, praticamente ndo existem nuvens e o vento é fraco. A auséncia de nuvens no
“olho” se da em decorréncia do intenso movimento subsidente do ar que contribui para a redu-
¢do da pressao atmosférica a superficie (Fig. 1X.13).
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Fig. IX.12 - O ciclone “Catarina”, que atingiu a costa Sul do Brasil em agosto de 2004, re-
sultou da evolugéo de um sistema extra-tropical. Imagem: NASA
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Fig. IX 13 - Distribuicdo média da pressao atmosférica (mb) e da componente
tangencial do vento ( km h "*) em um ciclone tropical intenso tipico.
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A componente tangencial do vento a superficie € muito maior que a componente radial.
A velocidade do vento facilimente ultrapassa a 100 km h™ na area préxima ao "olho". S&o co-
nhecidos casos em que ocorreram ventos com velocidade de 200 km h™* ou maior. E evidente
que registros de vento sdo muito dificeis de obter nessas circunstancias, devido a destrui¢cdo
dos préprios instrumentos de medida (Nieuwolt, 1977). A partir das vizinhancas do centro do
furacdo, a velocidade do vento a superficie tende a diminuir gradualmente, caindo para cerca
de 50 km h, ou menos, a uma distancia do centro aproximadamente igual a 4/5 do raio.

Em torno do "olho" elevam-se verdadeiras muralhas de nuvens convectivas (cumulo-
nimbos), cujos topos alcangam o limiar da tropopausa, produzidas pela intensa atividade con-
vectiva e que provocam violentos aguaceiros (com elevada liberacdo de calor latente), acom-
panhados de relampagos e trovdes. Os registros de precipitacdo, obtidos durante a passagem
de um furacédo, sdo bastante dispares, tanto pelo efeito do vento sobre os instrumentos de me-
dida, como pela influéncia dos obstaculos proximos. Muitas vezes a agua ja depositada na su-
perficie do solo é arrastada pelo vento e atinge os instrumentos de medi¢cdo. Em decorréncia
da passagem de um furacdo, totais pluviométricos de 500 mm sdo bastante comuns (Riehl,
1965). Precipitacbes muito elevadas podem se estender a até 100 km do centro, alcancando
800 a 2000 mm dia?, dependendo da violéncia do ciclone. No entanto, a intensidade da chuva
depende da posicdo da estacdo meteoroldgica em relacdo a trajetdria do centro do furacao.

Fig. IX 14 - Sistema nebuloso associado ao Furacdo Frances, em 05 /09/2004,
16:15Z. Imagem GOES 12 NOAA.

Os ciclones tropicais duram cerca de uma semana, em média. Originam-se em ar
guente, sobre areas oceanicas tropicais, onde a temperatura da superficie da agua é mais ele-
vada (igual ou superior a 27°C), normalmente no final do ver&o e inicio do outono. O calor sen-
sivel e latente cedidos pelo oceano subjacente é importante ao desenvolvimento do ciclone
tropical, haja vista que perde rapidamente de intensidade quando atinge terra. A presenca de
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uma corrente oceanica quente € favoravel a formagdo dessas perturbacdes. Surgem na faixa
tropical dos oceanos Pacifico, Atlantico Norte (Fig. 1X.14) e Indico.

A classificacdo dos ciclones tropicais segue os critérios de Herbert Saffir e Robert
Simpson no tocante a velocidade do vento e ao minimo atingido pela pressao atmosférica a
superficie:

Categoria 1, velocidade do vento de 119 a 153 km/h (64 a 82 kt) e pressdo minima de 980 mb
(Ex.: Furacdo Lili, 2004);

Categoria 2, velocidade do vento de 154 a 177 km/h (83 a 95 kt ) e pressdo minima entre 965 e
979 mb (Ex.: Furacéo Frances, 2004);

Categoria 3, velocidade do vento de 178 a 209 km/h (96 al113 kt) e pressdo minima entre 945 e
964 mb (Ex.: Furacéo Ivan, 2004);

Categoria 4, velocidade do vento de 210 a 249 km/h (114 a 135 kt ) e pressdo minima entre
920 e 944 mb (Ex.: Furacéo Dennis, 2005); e

Categoria 5, velocidade do vento maior que 249 Km/h (135 kt ) e pressdo minima menor que
920 mb (ex.: Furacdo Andrew, 1992).

4. Ondas de leste.

As perturbacdes atmosféricas que se verificam nos tropicos nem sempre sédo causadas
por vortices ciclénicos bem caracterizados. Superposta a corrente dos alisios algumas vezes se
percebe a presenca de conglomerados de nuvens convectivas que se deslocam para oeste,
acompanhando um cavado. Essas perturbac6es, que em uma carta meteorolégica de superfi-
cie assumem o aspecto de uma faixa em forma de |, de V ou de virgula, estdo no bojo de uma
onda senoidal no campo do escoamento do ar, associada ao cavado (visivel na carta de pres-
sdo ao nivel médio do mar), o qual avanga com o tempo (Fig. IX.15). Tais configuracdes do
campo barico sdo conhecidas como ondas de leste (ou ondas de este). Formam-se sobre o
oceano e duram de uma a duas semanas, deslocando-se de 6° a 7° de longitude por dia (Bar-
ry, 1968), o que corresponde a velocidade média tipica de 25 km h™*, normalmente inferior & da
corrente basica. Algumas vezes a perturbagdo no campo da presséo se faz sentir até o nivel da
tropopausa.

O cavado normalmente se inclina para leste com a altitude (Saucier, 1969). Ha conver-
géncia do vento a superficie e, portanto, movimento ascendente, na parte posterior do cavado;
a frente dele ocorre divergéncia a superficie, caracterizando movimento vertical subsidente
(Fig. 1X.16). As chuvas mais intensas se verificam exatamente ap0s a passagem do eixo do
cavado, ja que é atras deste que se processam 0s movimentos ascendentes mais fortes. O
vento, a superficie, muda rapidamente de direcdo com a sua passagem. Acompanhando o ca-
vado ha uma faixa de nuvens convectivas bem desenvolvidas que produzem aguaceiros. O
comprimento da faixa nebulosa provocada pelas ondas de leste varia de 2000 a 4000 km e sua
forma lembra a de um “V” invertido.

Em algumas ocasifes, quando a onda de leste se intensifica um pouco mais, a conver-
géncia a superficie pode ser suficiente para originar um pequeno centro de baixa pressao e,
nessas circunstancias, surge uma isébara fechada na carta de superficie. Esse pequeno nu-
cleo ciclénico pode se intensificar, transformando-se num vértice mais desenvolvido que,
eventualmente, pode progredir até o estagio de furacao.
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Fig. IX.15 - Esbocgo das linhas de corrente (acima) e do perfil vertical da atmosfera no
eixo X-X' (abaixo), mostrando uma onda de leste (Hemisfério Norte).
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Fig. IX.16 - Onda de leste (Atlantico Norte) com indicagdo das isébaras (mb)
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5. Depressdes monsdnicas.

Durante as mongées de verdo ao norte do Oceano indico, o vento sopra de sudoeste
nos baixos niveis enquanto que nos altos niveis sdo predominantemente de leste, devido ao
jato tropical de leste centrado em aproximadamente 15°N que domina a circulacédo da troposfe-
ra superior entre junho e setembro (Fig. 1X.17 e Fig. 1X.18). Nos baixos niveis o vento proce-
dente de sudeste muda a direcao para leste (sentido antihorario) devido a presenca da cordi-
Iheira do Himalaia, favorecendo a circulac&o cicldnica nos baixos niveis sobre a india e Bahia
de Bengala. O aquecimento da regido do Tibete constitui, nessa época, importante fonte de
calor para a troposfera e reforca a area de baixa press&o ao norte da india. Nessas condi¢des
formam-se vortices ciclénicos na Bahia de Bengala.

Y

______» VENTO A SUPERFICIE
— 5 VENTOAJ500mb

Fig. IX.17 -  Circulag&o tipica das mongées de verdo (junho a setembro) na india.

Nessas circunstancias formam-se vortices ciclonicos com didmetro de 500 a 1000 km
na regido da Bahia de Bengala (Fig. 1X.18). No centro desses vortices de nulcleo quente a
pressdo a superficie é cerca de 3 a 10 mb inferior a do ambiente ndo perturbado circunjacente.
O centro da depressdo é normalmente bem desenvolvido ao nivel de 750 mb. Em geral duram
menos de uma semana mas a intensa conveccao na parte sudeste € apontada como a princi-
pal responsavel pelas intensas chuvas que ocorrem no litoral leste da Bahia de Bengala e, ao
se moverem para noroeste, com alta atividade convectiva a frente, provocam chuvas também
no norte da india e Paquist&o.
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Fig. IX.18 - Tipica depressdo mongonica na Bahia de Bengala. As linhas interrompidas
indicam desvios da pressédo (mb); as areas mais claras do continente de-

notam precipitacéo intensa.

6. Vortices cicldénicos de altos niveis.

Os vortices ciclénicos de altos niveis, sdo também chamados de baixas frias, baixas
desprendidas, ciclones Hona (Hawai). Conforme a regido em que se formam sdo conhecidos,
ainda, como vortices de Palmén, com origem extratropical e voértices de Palmer, de origem tro-
pical. Consistem em uma circulacdo ciclénica fechada, de escala sinética, cujo ndcleo € mais
frio que a periferia e que se forma na alta troposfera.

Os vortices ciclonicos da altos niveis surgem na alta troposfera tropical e sao inicial-
mente detectados nas cartas sinéticas de 200 mb. Penetram gradualmente para baixo atingin-
do a média troposfera. Apenas em 60% dos casos atingem a 700 mb e s6 em cerca de 10%
conseguem atingir a superficie. Na vertical, o eixo do vortice normalmente se inclina em direcao
ao ar mais frio. Podem ter um tempo de atividade curto ou persistirem por varios dias consecu-
tivos, ou mesmo semanas, mantendo-se quase-estacionarios ou movendo-se rapida e irregu-
larmente. O movimento vertical € subsidente no centro do vortice e ascendente na periferia,
especialmente na area de maxima atividade convectiva visivel em imagens de satélites.

Kousky e Gan (1981) apresentam uma proposta para o mecanismo de formacgéo dos
vortices ciclénicos de altos niveis, de origem tropical, que se verificam sobre o Atlantico tropical
sul. Seriam originados a partir de um sistema frontal fortemente amplificado (penetrando na
faixa subtropical) associado a um cavado bastante intenso situado a jusante. Com 0 movimento
do sistema frontal para sudeste, a por¢céao distal do cavado se fecharia e acabaria por se des-

prender do préprio cavado (Fig. 1X.19).

O sistema nebuloso é intenso, revelando forte conveccao adiante da direcdo do movi
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mento do vértice. Em vdrtices estacionarios a conveccao envolve todo o centro. Eventualmente
podem ser observadas formacdes de cumulonimbos na parte interior quando o vértice ciclénico
atinge o continente ou quando se move sobre aguas quentes. Ha uma tendéncia de se move-
rem para oeste e atingirem o Nordeste do Brasil (Kousky, Gan e Virji, 1993).

‘ SISTEMA
3 4 NEBULOSO
75 60 ' 450w 75 60 ' 450w

Fig. IX.19 - Formacao de um vortice ciclénico (B) em altos niveis sobre o Atlantico sul
(1 a 3) e a nebulosidade associada ao sistema na ultima fase (4). S&o indi-
cados o escoamento em 200 mb (linhas cheias), o eixo dos cavados (linhas
tracejadas), a Alta da Bolivia (A) e a posicao da frente fria (linha com trian-
gulos).

Originam-se nos meses de primavera, verao e outono sobre o Atlantico, sendo o més de
janeiro o de maior freqiiéncia de ocorréncia. Quando penetram no continente, atingindo o
Nordeste, causam precipitacdo na costa norte daquela regido e nos estados do Piaui e oeste
de Pernambuco, mantendo céu limpo na Bahia (Kousky e Gan, 1991; Gan, 1993).

Vértices ciclbnicos de altos niveis, oriundos no leste do Pacifico, podem atravessar a
Cordilheira dos Andes e atingir a América do Sul. Uma consideravel quantidade desses vértices
consegue, de fato, atravessar a regido central da América do Sul, aonde sdo responsaveis por
aumento da nebulosidade e da precipitacdo. A climatologia desses vortices esta sendo estuda-
da. Os primeiros resultados indicam (Lourenco, 1994) que, embora encontrados durante todo
0 ano no sudeste do Pacifico, a maior frequiéncia ocorre no inverno e a menor no verao. Cerca
de 59% consegue atravessar a cordilheira dos Andes e atingir o litoral leste da América do Sul.
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7. “Furacdes polares”.

Baixas polares sdo vdrtices ciclénicos de escala sub-sindtica que se observem nas regi-
Oes circumpolares. Apresentam algumas caracteristicas que as fizeram ser consideradas como
as correspondentes polares dos ciclones tropicais, dai o termo “furac@o polar” (Fig.IX.20).
Apresentam nucleos quentes e “olho”, desenvolvendo faixas espiraladas de nuvens a seme-
Ihanca dos ciclones tropicais e tém, como estes, acentuado enfraguecimento quando se mo-
vem sobre terra.

Fig. IX.20 - Baixa polar sobre o mar da Noruega (Nordeng e Rasmussen, 1992).

8. Exercicios.

1 - Justificar porque a presenca de um centro ciclénico em uma regido impede que ali se forme
uma massa de ar (mesmo que a regido seja extensa e tenha superficie com caracteristicas
bastante homogéneas).

2 - Relacionar a sequiéncia de modificacbes no estado da atmosfera, tal como percebida por
um observador situado no sul do Brasil, antes, durante e depois da passagem de uma frente
fria.

3 - Considere-se que o ciclone extra-tropical representado na Fig. 1X.9 esta sobre o Atlantico
sul e que uma lancha desloca-se velozmente do ponto A ao ponto B. Pede-se esbocar curvas
gue indiquem a variacdo da pressdo atmosférica e do vento, (dire¢do e velocidade) tal como
observada pela tripulacdo da lancha. Sugestdo: dividir a distdncia A-B em dez segmentos
iguais e verificar a presséo e o vento no ponto médio de cada intervalo (interpolando, se ne-
cessario).
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CAPITULO X

EVAPORACAO E EVAPOTRANSPIRACAO.

1. Fatores intervenientes.

Em Meteorologia o termo evaporacdo € usado para designar a transferéncia de agua
para a atmosfera, sob a forma de vapor, decorrente, tanto da evaporacdo que se verifica no
solo umido sem vegetacdo, nos oceanos, lagos, rios e em outras superficies hidricas naturais,
como da sublimagédo que se processa nas superficies de gelo (geleiras, campos de neve etc.).
O termo evapotranspiracdo é empregado para exprimir a transferéncia de vapor d'agua para a
atmosfera, proveniente de superficies vegetadas. A evapotranspiracao engloba duas contribui-
¢bes: a evaporacdo da umidade existente no substrato (solo ou 4gua) e a transpiracéo resul-
tante da atividade biol6gica dos seres vivos que o habitam.

Segundo a teoria cinética dos gases, a passagem da agua a fase gasosa se da como
resultado do aumento da energia cinética das moléculas, requerendo, por isso, o dispéndio de
uma certa quantidade de calor (o calor latente de vaporiza¢do). Assim, a transi¢do de fase li-
quido-vapor ou solido-vapor depende do saldo de energia disponivel a superficie-fonte e, por
conseguinte, de sua temperatura. Por outro lado, a difusédo do vapor d'agua produzido na in-
terface superficie-atmosfera esta condicionada a presséo parcial do vapor reinante na camada
atmosférica vizinha a propria superficie-fonte. Assim, se essa camada estiver saturada, a
gquantidade das moléculas que abandonam a superficie-fonte (passando ao estado gasoso),
em um certo intervalo de tempo, torna-se igual a quantidade das que retornam ao estado liqui-
do, no mesmo intervalo. Nessas circunstancias, a evaporacdo virtualmente cessa. Apenas
guando a camada atmosférica adjacente ndo esta saturada é que a quantidade das moléculas
de agua que abandonam a superficie-fonte é superior a das que a ela voltam. O vento remove
o vapor d'agua produzido, evitando que a atmosfera adjacente se sature. Outro aspecto a con-
siderar é a turbuléncia, que aumenta com a velocidade do vento, acelerando a difusao vertical
do vapor d'agua gerado na interface superficie-atmosfera. Como conseqiiéncia desses fatos, o
fluxo vertical de vapor d'dgua para a atmosfera esta condicionado pelo saldo de energia dispo-
nivel, pela velocidade do vento e pelo teor de umidade reinante na camada de ar justaposta a
superficie evaporante.

Em se tratando de superficies de 4gua, a evaporacao € ainda influenciada pelas pro-
priedades fisicas da agua, principalmente sua salinidade. No caso da superficie-fonte estar
representada pelo solo desnudo Umido, as propriedades fisicas do solo igualmente interferem
Nno processo evaporativo. Assim, sua coloragdo € importante, por influir no coeficiente de refle
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xao (albedo) e, portanto, no balanco de energia; sua rugosidade também o €&, por interferir na
turbuléncia. Finalmente, quando a superficie-fonte é vegetada, o espectro de fatores interveni-
entes aumenta ainda mais, pela introducdo de variaveis puramente bioldgicas, incluindo dife-
rentes respostas fisioldgicas. Nesse caso, para uma dada condi¢cdo atmosférica, a evapotrans-
piracdo vai depender da espécie de planta e, para cada espécie, da idade, da fase de desen-
volvimento, do indice de area foliar, do estado fitossanitario etc., dos individuos presentes, bem
como da densidade e da composicdo da comunidade vegetal como um todo. Como muitos fa-
tores ambientais e biolégicos séo interdependentes, o estudo da transferéncia de vapor d'agua
para a atmosfera em superficies vegetadas torna-se bem mais complexo.

A evaporacao e a evapotranspiracdo sdo indicadas nas mesmas unidades da precipita-
¢do, utilizando-se a altura da lamina de agua, expressa em milimetros. Um milimetro de evapo-
racdo, ou de evapotranspiracao, equivale a transferéncia, para a atmosfera, de um litro de agua
para cada metro quadrado da projecao horizontal da superficie-fonte.

2. Importancia.

Em um planeta em que a agua potavel esta se tornando cada vez mais escassa e (con-
sequientemente) cara, o estudo das perdas hidricas assume importancia crescente. Para o solo
vegetado e para os reservatérios de agua doce, a evapotranspiracdo e a evaporacao repre-
sentam, respectivamente, uma demanda consideravel de &gua, justificando-se todos os esfor-
¢os para quantifica-la e tentar minimiza-la. As perdas por evaporacao ou evapotranspiracao,
exatamente por subtrairem uma substancial fracdo dos recursos hidricos disponiveis, ndo po-
dem ser negligenciadas a nivel de planejamento e tampouco de execu¢do, em inimeras ativi-
dades humanas. Neste contexto enquadra-se o abastecimento de 4gua para as populacdes, a
agricultura e a induastria.

Em regibes aridas e semi-aridas, onde a disponibilidade hidrica é fator limitante da pro-
ducédo agricola e, em situagcdes menos favoraveis, chega mesmo a por em risco a sobrevivén-
cia de populacdes inteiras, o conhecimento da distribuicdo espacial e temporal da transferéncia
de vapor d'agua para a atmosfera facilita bastante o estabelecimento de politicas visando ao
uso racional da agua. Estudos dessa natureza possibilitam a aquisicdo de conhecimentos que
proporcionem melhor controle do aproveitamento de grandes reservatorios, racionalizando a
demanda de agua para fins industriais, domésticos e agricolas. Também torna possivel quanti-
ficar melhor as laminas de agua usadas na irrigagédo e os turnos de rega, minimizando os des-
perdicios e mantendo o solo em uma faixa de umidade adequada as plantas.

O estudo da evaporacdo e da evapotranspiracdo reveste-se também de especial im-
portancia, mesmo quando sdo considerados apenas aspectos puramente meteorolégicos. E
que o vapor d'agua age como um eficiente meio de transporte meridional de energia (calor la-
tente), interferindo no balanco energético em escala planetaria. As areas que atuam como fon-
tes importantes do vapor d'dgua atmosférico, tais como a zona tropical dos oceanos e as flo-
restas tropicais, representam sumidouros de energia. Reciprocamente, as por¢cdes da atmosfe-
ra que atuem como sumidouros de vapor d'agua sdo, concomitantemente, fontes de energia,
face ao calor latente liberado quando do retorno do vapor d'agua a fase liquida ou sélida.
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3. Medida direta da evaporacao.

Medidas diretas da evaporacéo, obtidas por diferenca de nivel da superficie evaporante,
em condi¢des naturais, sdo muito dificeis de realizar na pratica. Um dos obstaculos é a cons-
tante presenca de ondas, que se tornam maiores com o aumento da superficie liquida e do
vento, dificultando a medida exata da variacdo do nivel da agua. A limitagdo mais séria, contu-
do, reside no fato dessa variacdo, em um grande reservatorio (natural ou artificial), ndo ocorrer
somente por causa da evaporacdo. Em geral ha fluxos hidricos subterraneos que resultam de
contribuigBes (positivas e negativas), causadas por movimento da dgua no solo circunjacente
ao reservatdrio e que sao dificeis de determinar.

Teoricamente é possivel avaliar a evaporagdo em um reservatoério, natural (lago ou la-
goa) ou artificial (acude ou barreiro), aplicando-se o principio da conservacao de massa a
agua. A evaporacao seria obtida por diferenca, computando-se todos os ganhos e as demais
perdas. Como atividade de rotina, isso em geral ndo pode ser feito com precisado, face aos er-
ros com que sao estimadas as perdas e contribuicbes decorrentes dos fluxos subterrédneos ja
mencionados, notadamente a infiltragdo. O grau de incerteza associado a estimativa desses
fluxos é quase sempre suficientemente elevado para impedir, nesses casos, qualquer tentativa
de aferir a evaporacdo com a necessaria exatidao.

A alternativa que surge € conceber instrumentos destinados a reproduzir, o0 mais fiel-
mente possivel, as condigbes a que estdo expostos 0s reservatérios de agua. Infelizmente, a
maior parte dos instrumentos meteorol6gicos convencionais, usados com esse pretexto, na
realidade ndo medem a evaporacdo natural, apenas quantificam casos muito particulares de
transferéncia de agua para a atmosfera, a partir de pequenos espelhos d'agua confinados em
recipientes (evaporimetros e tanques evaporimétricos) ou de superficies porosas umedecidas
(atmbémetros). Tais instrumentos possuem limitacdes motivadas por sua geometria, pelos mate-
riais usados em sua confeccdo e por imposicdes de exposicdo, que podem conduzir a leituras
bastante afastadas do processo real que pretendem reproduzir. Na melhor das hip6teses acei-
ta-se que as indicacOes fornecidas por eles possuem alguma correlacdo com a evaporacao
natural. E l6gico que essa correlacdo sera tanto melhor quanto maior for a capacidade do ins-
trumento em simular (sob os pontos de vista aerodinamico e energético) a superficie-fonte, cuja
evaporacéao se deseja conhecer.

3.1 - Tanques evaporimétricos.

Tangques evaporimétricos sao recipientes, contendo agua, usados para medir a evapo-
racdo que se processa na superficie liquida, relativamente ampla, que delimitam. Fundamen-
tam-se na aplicacdo do principio da conservacdo da massa a agua neles armazenada. Na pra-
tica, a medida da evaporacao consiste em determinar a variacdo de nivel (em mm) que a su-
perficie liquida experimentou em um dado intervalo de tempo. Rigorosamente falando, a varia-
¢do do nivel da superficie evaporante desses instrumentos pode ser motivada por trés efeitos:
a evaporacao da agua, a ocorréncia de precipitacdo e mudanc¢a da temperatura. O efeito cau-
sado por variacdo da temperatura é praticamente eliminado realizando as observacfes sempre
a mesma hora do dia. A contribuicdo devida a precipitacdo € facil de determinar, ja que deve
existir um pluvibmetro nas vizinhancas de cada tanque evaporimétrico. Se ndo houver trans-
bordamento, a lamina (mm) correspondente ao total de precipitacdo verificado no periodo é
simplesmente adicionada ao nivel (leitura) anterior do tanque. E claro que, se a chuva foi sufi
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ciente para causar o transbordamento do tanque, é impossivel determinar a evaporacao no
periodo.

Diferentes paises tém adotado seus proprios modelos de tanque evaporimétrico, con-
feccionados com diversos materiais, delimitando espelhos d'agua de diferentes areas, acumu-
lando volumes de agua distintos e com requisitos de exposicao especificos (Tabela X.1).

TABELA X.1

CARACTERISTICAS DE ALGUNS MODELOS DE TANQUE EVAPORIMETRICO CILINDRICO,
DENTRE OS MAIS USADOS.

NOME E B MATERIAL REQUISITO§
ORIGEM DIMENSOES UTILIZADO DE EXPOSICAO
Classe A diametro: 120,7 cm Ferro Acima do solo, sobre es-
U. S. Weather profundidade: 25,5cm  galvanizado trado de madeira. enchido

Bureau até 5cm da borda

BPI didmetro: 182,9 cm Ferro Enterrado. Sua borda ¢é
U. S. Bureau of Plant profundidade: 61,0 cm  galvanizado mantida a 10 cm a cima do
Industry solo. O nivel da agua nao

deve oscilar mais que 1 cm
em relacdo ao do solo.

Colorado didmetro: 59,6 cm Ferro Enterrado até 5cm da bor-
EUA profundidade: 46,0 a galvanizado da. O nivel da agua é
91,0 cm mantido um pouco abaixo
do nivel do solo
GGl - 3000 Com fundo cénico dia- Ferro Enterrado. A borda é
RUssia metro: 59,8 cm; pro- galvanizado Mantida a 7,5 cm acima da
fundidade central: 68,5 superficie do solo.
cm; profundidade late-
ral: 60,0 cm
Tanque de 20m? didmetro: 500 cm Ferro Enterrado. A borda é man-
RUssia profundidade: 200 cm tida a 7,5 cm acima da
superficie do solo.
Tanque telado diametro: 61,0 cm Ferro Enterrado. A borda fica 5
(Young) profundidade: 92,0 cm  galvanizado ¢m acima do solo. Uma
EUA tela de ferro com 0,6cm de

malha é instalada entre a
borda e nivel da agua.

Quando tanques de modelos diferentes séo colocados em funcionamento em um dado
local, normalmente fornecem resultados ndo coincidentes, face as diferentes respostas (aero-
dindmicas e energéticas) que apresentam. A falta de padronizagao internacional, portanto, invi-
abiliza qualquer tentativa de comparacao direta dos dados coletados. Ajustes prévios séo re-
comendados antes de se efetuar a comparacao de resultados obtidos por diferentes equipa-
mentos mas, a questdo desses ajustes € complicada porque as respostas ndo sao necessari-
amente lineares.
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Um tanque evaporimétrico de grandes proporcdes, como o modelo russo de 20 m? (Fig.
X.1), convenientemente instalado e operado, simula melhor as condi¢cGes as quais esta sujeita
a agua em um grande reservatoério. Por isso, tem condigbes de fornecer leituras mais condi-
zentes com a realidade. Os custos com a confec¢éo e a instalacdo de grandes tanques evapo-
rimétricos sdo, todavia, elevados e dificilmente podem ser suportados pelos agricultores. Por
outro lado, as lavagens perioddicas para limpeza e o reabastecimento diario desses tanques
exigem grandes quantidades de 4gua, que nem sempre é facil de conseguir. Em contrapartida,
um pequeno tanque evaporimétrico seria barato e pratico, mas certamente teria o inconveni-
ente de ndo representar de modo adequado as condi¢des reais em que se da a evaporacdo em
um grande reservatoério. Tanques muito pequenos ndo conseguiriam simular bem o balanco de
radiacdo, nem o efeito do vento. O que tem se buscado é obter um tamanho ideal de tanque
evaporimétrico, de baixo custo e capaz de reproduzir, com certa confiabilidade, as condicbes
de exposicao as quais esta sujeito o espelho d'agua de um reservatorio.

Os tanques evaporimétricos enterrados parecem simular melhor as condi¢Bes naturais,
especialmente se tiverem uma ampla superficie evaporante (Fig. X.1). Os tanques enterrados
menores, embora mais baratos e mais facilmente removiveis para inspec¢éo (Fig. X.2), podem
nao apresentar resultados tdo bons quanto os primeiros, haja vista o efeito dindmico que sua
borda provoca no escoamento do ar que flui sobre a pequena superficie evaporante. Além dis-
so, ha a influéncia devida as rapidas trocas de calor com o solo circunjacente. Outro problema
com os tanques enterrados € o erro causado pela captacdo de respingos de chuva, o qual au-
menta com a reducao do espelho d'agua.

! 2

+— §0dm——"7" P>

2t = 1

Fig. X.1 - Esboco do tanque russo com superficie evaporante de 20 m?,

Os tanques nao enterrados (Fig. X.3), embora tenham limitaces no que concerne a
menor representatividade, quanto as trocas energéticas e ao efeito do vento, sdo de mais facil
instalacdo que os enterrados e permitem que se fagam rapidamente as inspec¢des periodicas
(para verificar a integridade de suas paredes), detectando-se rapidamente quaisquer vaza-
mentos. Tém, ainda, a vantagem de ficarem isentos da indesejavel contribuicdo dos respingos
de chuva.

Os tanques telados possuem o atrativo de acumular menos detritos e de dificultar o
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acesso de animais a agua, notadamente os passaros, fato muito comum em areas aridas e
semi-aridas (onde o tanque evaporimétrico pode ser a Unica fonte de suprimento hidrico em um
raio de muitos quildmetros, na época seca). Em contrapartida, a aeracdo da superficie evapo-
rante é reduzida e a prépria tela influencia no balango de radiacao.

) 61,8cm

60cm ——
685cm ———>

Fig. X.3 - Tanque evaporimétrico "Classe A" instalado, vendo-se, em seu interior, 0
poco tranqilizador.

3.1.1 - Tanque evaporimétrico "Classe A".

Um dos modelos de tanque evaporimétrico mais difundidos no ocidente e adotado no
Brasil é o "Classe A", desenvolvido pelo U. S. Weather Bureau (Fig. X.3). Trata-se de um tan-
gue ndo enterrado e ndo telado, montado a céu aberto sobre uma grade de barrotes de madei-
ra, colocada em nivel. Como acessorios, 0 tanque evaporimétrico "Classe A" possui um pogo
tranquilizador (Fig. X.4), um micrdmetro (Fig. X.5) e um nivel de pedreiro.
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O pogo tranquilizador é instalado dentro do tanque, a cerca de 30 cm de sua borda e
tem a finalidade de manter uma pequena parte da superficie evaporante praticamente isenta
das ondulagdes causadas pelo vento, permitindo determinar seu nivel com maior exatiddo. E
constituido por um cilindro, confeccionado com uma liga metalica ndo corrosiva (em geral bron-
ze), tendo 9,5cm de didmetro interno e 21,7 cm de altura (Fig. X.4) e que esta fixado a uma
base do mesmo material, dotada de trés parafusos de nivelamento (para permitir colocar a bor-
da do cilindro em posicao horizontal). O fundo do cilindro dispde de um pequeno orificio, que
assegura sua comunica¢do com a agua do tanque. No interior do cilindro, portanto, a agua esta
ao mesmo nivel que a sua volta, porém, a superficie liquida mantém-se muito menos agitada.
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Fig. X.4 - Poco tranquilizador do tanque Fig. X.5- Micrébmetro para leitura do tan-
“Classe A". gue evaporimétrico "Classe A".

O micrdmetro (Fig. X.5) é usado para medir a variacdo do nivel da superficie evaporante
no interior do tranquilizador, tomando com referéncia o plano de sua borda (instalada horizon-
talmente). E constituido por uma base de metal, dotada de trés pinos de apoio e de uma rosca-
sem-fim, acionada por um anel solidario a uma escala circular, com divisdes equivalentes a
0,02 mm. A rosca-sem-fim faz deslocar, para cima ou para baixo, uma haste vertical, que ter-
mina em gancho. Nessa haste estd gravada uma escala cujas divisdes equivalem a 1mm. Para
efetuar a leitura, o micrdmetro é apoiado na borda do tranquilizador e o anel é girado, até que a
extremidade pontiaguda do gancho tangencie a superficie da agua. Os milimetros inteiros séo
indicados na escala vertical e os décimos e centésimos, no anel suporte da rosca-sem-fim.
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E evidente que uma aproximacdo de 0,02mm em medidas da evaporagédo ndo tem sen-
tido pratico algum. Essa distor¢do resultou, provavelmente, de erro cometido quando da adap-
tacdo do instrumento, no momento de sua introducéo no Brasil (Varejao-Silva, 1982). De fato, a
unidade de comprimento usada nos Estado Unidos é a polegada (25,4mm) e, nessas circuns-
tancias, dois centésimos de polegada equivalem a 0,508mm. A precisdo requerida, portanto,
seria apenas de meio milimetro. No entanto, a apressada "adaptacdo da tecnologia" foi feita
adotando os mesmos dois centésimos de precisdo, sem que houvesse nenhuma preocupacao
com a diferenca da ordem de magnitude das unidades adotadas (polegada e milimetro)!

Antes de se iniciar uma leitura deve-se girar um pouco a escala circular do micrémetro
fazendo com que a extremidade do gancho se aproxime do plano que contem as hastes de
apoio. Em seguida, o micrémetro é pousado sobre a borda do tranquilizador e a escala circular
€ girada no sentido oposto. O observador deve verificar que, imediatamente antes de submer-
gir, a extremidade pontiaguda do gancho forma um menisco concavo na superficie da agua. A
partir desse instante, a escala circular deve ser girada muito lentamente a fim de que possa ser
sustada a operacdo no exato momento em que 0 menisco desaparecer. O micrémetro € entao
retirado da borda do tranquiilizador para a leitura. A parte inteira da leitura é obtida na escala
vertical (gravada na haste que sustenta o gancho); os décimos e centésimos de milimetro sdo
fornecidos pela escala circular solidaria a rosca-sem-fim.

Em um certo intervalo de tempo, a evaporac¢do € obtida pela diferenca entre as leituras
do nivel da 4gua, tomadas no inicio e no fim desse mesmo intervalo. Caso tenha havido preci-
pitacdo no periodo, a lamina equivalente a chuva deve ser somada a evaporacdo medida.
Como foi dito, a evaporacao fica indeterminada se a chuva for suficiente para causar o trans-
bordamento do tanque. A necessidade de se conhecer a quantidade de chuva incidente no
tanque exige a presenca de um pluvibmetro em suas proximidades (em posi¢cdo que nao cause
sombreamento no tanque). O nivel de pedreiro (nivel-de-bolha) destina-se a nivelar a borda
livre do tranquilizador quando de sua instalagdo inicial e todas as vezes que o tanque é esvazi-
ado para limpeza.

Na parede interna do tanque evaporimétrico "Classe A" existem duas referéncias pinta-
das, indicando os limites superior (a 5cm da borda) e inferior (a 7,5 cm da borda) em que deve
ser mantido o nivel da 4gua. O reabastecimento, quando necessario, € feito apos a leitura (re-
lativa ao fim do intervalo de tempo adotado). Imediatamente apds o abastecimento outra leitura
¢é efetuada: a inicial para o novo intervalo de tempo que comeca.

3.1.2 - Comparacdes com a evaporacao natural.

A titulo ilustrativo reproduziram-se adiante alguns dados obtidos por Molle (1989), rela-
cionando a evaporacao medida em tanques evaporimétricos "Classe A" com aquela calculada
pelo rebaixamento de nivel do espelho d'dgua em vérios agudes (Tabela X.2), sem levar em
conta a infiltracdo. Os maiores coeficientes (acima de 0,9) foram atribuidos pelo autor ao efeito
da infiltracdo e a maior exposicao dos respectivos acudes ao vento.
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TABELA X.2

VALORES MEDIOS DO QUOCIENTE ENTRE A E\!APORAQAO DE ACUDES (Eacu), MEDIDA
PELA VARIACAO DO NIVEL DA AGUA, E A EVAPORACAO
DO TANQUE "Classe A" (Etan)-

A(;Ude Volume EAQU / Etan EAQU / Etan
x10° m* média desvio-padrao
Conceicéo (Riacho do Navio, PE) 1,78 0,86 0,10
Jatoba (Sumé, PB) - 0,87 0,13
Joéo Fragoso (Taua, CE) 1,30 0,97 0,12
Jua (Taud, CE) 1,50 0,95 0,13
Moquem (Tauda, CE) 0,89 0,85 0,12
Urucu (Sumé, PB) - 0,94 0,14

FONTE: Molle (1989)

3.2 - Atmbmetros.

Os atmobmetros, como mencionado,
medem a evaporacdo que se verifica a par-
tir de uma superficie porosa Umida. No Bra-
sil o atmémetro mais usado em Meteorolo-
gia € conhecido como evaporimetro de Pi-
che.

Trata-se de um tubo de vidro trans-
parente, com cerca de 30 cm de compri-
mento e 1 cm de didametro, tendo uma das
extremidades fechada e provida de um anel
para dependura-lo. Na extremidade oposta
é fixado, por meio de uma presilha, um dis-
co de papel poroso.

Na parede do tubo ha uma escala
gravada, cuja graduacdo depende das es-
pecificacdes (didmetro e porosidade) do
disco de papel usado e da unidade adotada
para exprimir a evaporagdo. Ha modelos
com escala em milimetros de evaporacao,
em centimetros cubicos e em mililitros. As-
sim, cada modelo deve funcionar com o tipo
de disco especificado pelo fabricante.

Fig. X.6 - AtmOGmetro de Piche.
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O atmdmetro de Piche é normalmente instalado no interior do abrigo de instrumentos
(ver Capitulo Il). Quando em operacdo, a agua contida no tubo conserva Umido o disco de pa-
pel. A evaporacao é avaliada pela diferenca entre duas leituras consecutivas (correspondentes
ao inicio e ao fim de um dado intervalo de tempo).

As condicdes de exposicdo do atmémetro de Piche diferem bastante daquelas a que
estdo sujeitas as grandes superficies livres de agua. Dentro do abrigo de instrumentos meteo-
rolégicos esta protegido da radiacdo solar e do vento, embora haja ali um pouco de circulacdo
devido ao ar que perpassa as venezianas.

Acredita-se o atmdmetro de Piche responda melhor ao chamado poder evaporante do
ar a sombra, geralmente expresso em funcéo da diferenca entre a pressdo de saturacao e a
presséao real do vapor d'agua do ar, do que ao saldo energético.

Acredita-se 0 atmbmetro de Piche responda melhor ao chamado poder evaporante do
ar a sombra, geralmente expresso em fungéo da diferenca entre a pressdo de saturacao e a
presséo real do vapor d'agua do ar, do que ao saldo energético.

Esse instrumento ainda é encontrado em estacdes meteoroldgicas convencionais embo-
ra seu uso tenha sido abandonado em varios paises ha vérias décadas (Rider, 1958).

4. Medida direta da evapotranspiracao.

4.1 - Evapotranspiracéo real, potencial e de referéncia.

A evapotranspiracdo que se verifica em uma dada parcela de solo cultivado depende
das condi¢cBes meteoroldgicas reinantes, da atividade biolégica da vegetacdo presente e, ain-
da, da umidade disponivel na zona das raizes. Mantidas constantes todas as demais variaveis,
a taxa evapotranspirométrica aumenta a proporcdo em que a umidade do solo se aproxima da
capacidade de campo, em geral estabilizando-se um pouco abaixo desta (Asce, 1973). Por
outro lado, a medida em que a disponibilidade hidrica na zona explorada pelas raizes se apro-
xima do ponto de murcha permanente, a evapotranspiracao tende a zero. Entéo, a transferén-
cia vertical de vapor d'dgua para a atmosfera (por evaporacéao e transpiracao), que se verifica a
partir de uma parcela de terreno vegetado, em condi¢cdes naturais ou de cultivo (irrigado ou
nao), esta condicionada a disponibilidade hidrica do solo em questédo e se chama evapotranspi-
racdo real. Dados de evapotranspiracao real dificilmente poderiam ser usados para compara-
¢bes. Em primeiro lugar, porque as variaveis meteoroldgicas intervenientes oscilam muito no
espaco e também no tempo; em segundo porque o fendmeno esta condicionado a resposta
fisiol6gica da comunidade vegetal presente a qual, como ja salientado, muda com a idade, a
fase de desenvolvimento, o estado fitossanitario e a distribuicdo espacial dos individuos da
espécie em questdo. O abacaxizeiro, por exemplo, tem uma baixa atividade transpiratoria du-
rante o dia porque mantém fechados seus estdmatos.

Com o objetivo de estabelecer um pardmetro comparativo, C. W. Thornthwaite introdu-
ziu, em 1944 (Thornthwaite e Hare, 1965), o termo evapotranspiracéo potencial (EP), definindo-
a como a perda d'agua por uma parcela de solo umido, totalmente revestida de vegetagao e
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suficientemente extensa para eliminar o efeito de oasis. Embora tenha o mérito de ser a primei-
ra tentativa de parametrizar a evapotranspiracdo, a definicdo anterior ndo € bastante precisa.
Em 1956, H. L. Penman modificou um pouco o conceito original de EP introduzido por
Thornthwaite, definindo-a como sendo a quantidade de agua transpirada na unidade de tempo,
a partir de uma vegetacéo rasteira e verde, recobrindo totalmente o solo, com altura uniforme e
sem jamais sofrer limitagdes hidricas (Tanner e Pelton, 1960). O conceito proposto por Penman
tampouco pode ser considerado preciso, ja que ndo especifica o tamanho minimo da parcela,
nao define a faixa de bordadura (em torno da parcela), ndo estabelece a altura nem o tipo de
vegetacdo e deixa em aberto 0 que se deve entender por recobrindo totalmente o solo. Aceita-
se, de fato, que nenhuma cobertura vegetal seja capaz de impedir totalmente que a radiacao
solar atinja o solo aonde esté situada. A presenca de uma ampla faixa de bordadura, por outro
lado, é essencial, exatamente por causa da adveccédo de calor, muito importante em areas ari-
das e semi-aridas. Nessas regifes, na auséncia de uma bordadura adequada, uma parcela
irrigada tende a se comportar como um 04asis e a adveccao de calor tornam irreais as medidas
da evapotranspiracdo potencial (Chang, 1968).

Um outro aspecto a considerar é que a evapotranspiragdo potencial € normalmente cal-
culada a partir de dados meteorolégicos coletados em condi¢cdes ndo potenciais ou seja, es-
tando a umidade do solo bastante afastada da capacidade de campo. De vez que o balanco de
energia a superficie depende da disponibilidade de agua para evaporagéo, a temperatura e a
umidade do ar sé@o diferentes daquelas que seriam registradas se o solo estivesse plenamente
abastecido (Brutsaert, 1982).

Em que pesem todas as ambiguidades, as definicbes anteriores insinuam que a evapo-
transpiracdo potencial seria um caso-limite de transferéncia de vapor d'agua para a atmosfera,
estando o solo plenamente abastecido de agua e revestido por uma vegetacao rasteira, sa e
em plena atividade vegetativa. Normalmente utiliza-se a grama batatais (Paspalum notatum L.).

No conceito de evapotranspiracéo potencial encontram-se implicitas duas hipo6teses:
- mantendo-se o solo plenamente abastecido (mais precisamente, em capacidade de
campo), a maior parte da energia solar disponivel seria consumida como calor la-
tente;

- somente variagdes no coeficiente de reflexdo da superficie seriam relevantes para
alterar a taxa evapotranspiratéria (dE/dt), por fazer variar a quantidade de energia
solar disponivel ao processo.

Com base nessas hipoteses, Penman teria sido levado a acreditar, segundo Tanner e Pelton
(1960), que a evapotranspiracdo potencial ndo dependia da espécie vegetal utilizada. Por outro lado,
levando em conta que o coeficiente médio de reflexdo da agua é inferior ao observado em uma superfi-
cie vegetada, Penman teria concluido que a evapotranspiracao potencial ndo poderia ultrapassar a eva-
poracao que se verifica em um espelho d'agua, exposto as mesmas condi¢cdes meteoroldgicas.

Evidentemente, a taxa evapotranspiratoria (dE/dt) maxima para uma dada condicdo
ambiental depende da espécie vegetal. Assim, a transferéncia de vapor d'agua para a atmosfe-
ra, proveniente de uma parcela completamente coberta de grama, em pleno crescimento, dis-
pondo de solo suficientemente imido, ndo pode ser aceita como o maximo valor possivel da
evapotranspiracdo naquela mesma condicdo ambiental. Basta imaginar a mesma area reco-
berta por uma outra espécie com maior taxa transpiratéria (devida a maior atividade biolégica,
ou por ter um indice de area foliar muito superior ao da grama). Por isso mesmo, para fins de
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comparacéo, torna-se preferivel chama-la de evapotranspiracéo de referéncia (EPg).

A determinacdo da evapotranspiracdo de referéncia é importante, por constituir a base
comum de comparacdo, com o objetivo de avaliar diferentes demandas evapotranspiratorias,
visando ao planejamento e a conducédo de atividades de rega. Conhecida a evapotranspiragédo
de referéncia podem-se estimar as necessidades hidricas de uma cultura, também chamadas
evapotranspiragéo da cultura (EP), definida por Doorenbos e Pruit (1975), como “a transferén-

cia de vapor d'4gua para a atmosfera observada em uma cultura isenta de doencas e pragas,
desenvolvendo-se em uma area de um hectare ou mais, sob 6timas condicfes de solo, incluin-
do umidade e fertilidade.”

4.2 - Evapotranspirbmetros.

Para a medida direta da evapotranspiracdo séo utilizados tanques enterrados, chama-
dos evapotranspirdmetros, que contém uma amostra representativa do solo e da comunidade
vegetal que se deseja estudar. O evapotranspirdbmetro deve retratar, o mais fielmente possivel,
as condicdes reais do campo e isso impde uma série de exigéncias.

As plantas situadas dentro do evapotranspirdbmetro devem ser idénticas aquelas que o
rodeiam, no que concerne ao estagio de desenvolvimento, porte, idade etc., respeitando-se,
inclusive, o espagamento e lhes dispensando o0 mesmo tratamento agronémico. Por outro lado,
as plantas a sua volta necessitam cobrir uma parcela bem ampla do terreno, evitando-se 0s
conhecidos efeitos de borda sobre aquelas que se encontram dentro do tanque. E fundamental
gue a superficie delimitada pelo tanque seja suficiente para comportar uma parcela expressiva
da comunidade vegetal e, ainda, minimizar os efeitos decorrentes das paredes do tanque.
Quanto menor a area do tanque, maior o erro relativo ocasionado por influéncia das suas pare-
des.

A profundidade do tanque evapotranspirométrico deve possibilitar o desenvolvimento
normal do sistema radicular das plantas nele situadas. Além disso, suas paredes precisam ser
resistentes, finas e ndo metalicas, com vistas a ndo perturbar demasiadamente o fluxo de calor
no solo. Exige-se que as caracteristicas do solo sejam idénticas as do terreno circunjacente.
Para isso, no momento da escavacéao, o solo retirado € separado segundo seus horizontes e,
na etapa de enchimento do tanque, a reposicdo é efetuada obedecendo a seqiéncia do perfil
natural (reposi¢cdo das camadas em ordem inversa a da retirada). Além disso, é importante que
o nivel do solo dentro e fora do evapotranspirdbmetro seja 0 mesmo. Em geral, recomenda-se
aguardar cerca de um ano, antes de utilizar o tanque como evapotranspirdbmetro, para que
ocorra a acomodagéao do solo em seu interior.

A utilizacdo de evapotranspirdmetros, ante o exposto, normalmente fica limitada as
plantas de pequeno porte.

Todas essas exigéncias tém o objetivo de assegurar a representatividade dos evapo-
transpirbmetros mas, terminam por transforma-los em estruturas relativamente grandes, de
instalac&o dificil e que alteram, com a prépria presenca, as condi¢cdes naturais do ambiente em
que séo instalados.
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E verdade que equipamentos evapotranspirométricos sofisticados tém sido desenvolvi-
dos com o objetivo de medir a evapotranspiracdo natural com bastante precisédo, porém, seu
emprego tem ficado restrito ao ambito da investigacao cientifica, em areas pequenas e subme-
tidas a exaustivos estudos. O custo de instalacdo desses equipamentos € relativamente eleva-
do e sua operacgdo exige mao-de-obra especializada, fatores que impedem uma utilizagéo ge-
neralizada em atividades agricolas de rotina.

4.2.1 - Evapotranspirémetro de drenagem.

Os evapotranspirdbmetros de drenagem possibilitam determinar a evapotranspiracéo, em
um certo intervalo de tempo, pela diferenca entre a agua administrada e a agua percolada. E
constituido por um tanque contendo solo tendo, na parte inferior, um filtro (Fig. X.7) com 10 a
15cm de espessura, formado de materiais com diferentes granulaces. Para a confec¢céo des-
se filtro normalmente empregam-se, a comecar do fundo, camadas superpostas de brita, cas-
calhinho, areia grossa e areia fina. Na parte inferior do tanque ha um dreno, que possibilita me-
dir a agua escoada por infiltracdo. Para se garantir a adequada aeracdo do fundo do tanque,
evitando-se problemas relacionados com a pressdo, um cano de pequeno diametro é instalado
verticalmente junto a borda do tanque.

Fig. X.7 - Esquema de um evapotranspirdbmetro de drenagem.

Quando do inicio da operacgdo, o solo do interior do evapotranspirdmetro é abundante-
mente regado, deixando-se escoar livremente o excesso de agua pelo dreno. Isso assegura
que o solo ficou em capacidade de campo. Alguns dias depois, dependendo da rotina estabe-
lecida, uma conhecida lamina de agua (Ac) é colocada no tanque medindo-se a lamina corres-
pondente ao excesso percolado (Ap). A diferenca (Ac — Ap) representa a lamina de agua ne-
cessaria a reconducao do solo a condicdo de capacidade de campo e, portanto, traduz o con-
sumo total de agua naquele periodo. Se houve chuva (P), esta deve ser adicionada ao consu-
mo. A evapotranspiracao total (E) no periodo serd, pois:

E=Ac-Ap+P
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Evapotranspirdbmetros de drenagem prestam-se melhor a determinacao da evapotrans-
piracdo média em intervalos de cinco dias a uma semana. Ndo se poderia pensar em usa-los
para periodos menores porque a maioria das espécies vegetais nao resistiria muito tempo sob
condicbes de excessiva umidade no solo. Os evapotranspirdbmetros de drenagem sao relativa-
mente baratos quando destinados a culturas de pequeno porte. Neste caso comumente em-
pregam-se tanques de cimento-amianto para 1m?, faciimente encontrados no comércio.

4.2.2 - Evapotranspirébmetro de lencol freatico regulavel.

O evapotranspirdmetro de lencol freatico regulavel é idéntico ao de drenagem no que
concerne ao tanque contendo o solo e a vegetacdo. A diferenca fundamental esta na forma
como é feito o suprimento hidrico, de maneira a manter, no fundo desse tanque, um lencol fre-
atico a profundidade escolhida. Isso é obtido usando um pequeno recipiente coberto, provido
de uma bdia regulavel, a qual controla a altura da lamina de agua existente em seu interior e,
pelo principio dos vasos comunicantes, a profundidade do lencgol freatico que se deseja adotar.
Esse recipiente é abastecido por um reservatorio. A variacdo do nivel da agua no reservatorio €
indicada em uma escala, graduada em milimetros de evapotranspiracdo, em cuja confecgcéo
levou-se em conta a &rea do evapotranspirdmetro.

Quando ocorre precipitacdo, o nivel do lencol freatico torna-se superior ao previsto e 0
excesso de agua acumulado precisa ser drenado. Por isso mesmo, além do tubo de comunica-
¢do com o recipiente que controla o nivel do lencol freatico, o tanque evapotranspirométrico
requer um outro tubo para drenagem (Fig. X.8).

O evapotranspirdbmetro de lencol fredtico regulavel presta-se bem a determinagédo da
evapotranspiracao em culturas, para o caso especifico de plantas que tenham um sistema ra-
dicular ndo muito profundo. O nivel do lencol freatico é rebaixado a medida que o sistema radi-
cular das plantas vai se desenvolvendo, de maneira a assegurar a vegetagado pleno abasteci-
mento hidrico, durante todas as fases do ciclo evolutivo.

DEPOSITO »
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Fig. X.8 - Esquema de um evapotranspirdmetro de lencol freatico regulavel.
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4.2.3 - Evapotranspirémetro de pesagem.

O principio de funcionamento dos evapotranspirbmetros de pesagem consiste na varia-
¢do do peso do tanque (contendo o solo e a cultura em estudo). Essa variacdo € totalmente
atribuida a evapotranspiracdo, ndo havendo condi¢des de descontar a pequena parcela devida
a variacao da biomassa.

O peso do tanque evapotranspirométrico é obtido com uma balanca hidraulica, sobre a
gual estd montado. Embora dispendioso, esse equipamento tem a vantagem de permitir deter-
minar a evapotranspiracdo em intervalos de tempo bastante pequenos. Além disso, oferece
condi¢cdes de acompanhar a variagcao da taxa evapotanspiratéria em funcao da incidéncia de
energia, do potencial da agua do solo e da hora do dia.

4.2.4 - Evapotranspirédmetro de flutuacao.

Nesse equipamento o tanque evapotranspirométrico, geralmente pequeno, € flutuante e
possui, em seu interior, um compartimento hermeticamente fechado que constitui uma camara
de flutuacéo (Fig. X.9). Na porcao inferior do tanque flutuante ha um pesado lastro, destinado a
manté-lo verticalmente aprumado. O tanque evapotranspirométrico fica imerso em um cilindro
com agua, em cuja superficie pde-se uma fina camada de 6leo, para evitar a evaporagéo.

Fig. X.9 - Esquema de um evapotranspirdbmetro de flutuacao.

E recomendado que, entre a parede do cilindro e a do tanque flutuante, exista uma dis-
tancia minima. Mesmo assim, ha sempre a possibilidade de desequilibrios (desvios na vertica-
lidade), provocados pela n&o uniforme distribuicdo de sua massa ou pelo vento, fazendo tom-
bar o tanque flutuante. Com isso, sua parede roga na do cilindro externo. De vez que a evapo-
transpiracdo € medida pela diferenca do nivel do tanque flutuante, o atrito deste com o cilindro
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externo provoca erros de leitura.

A drenagem da agua, que se acumula no fundo do tanque evapotranspirométrico, €
feita por uma bomba de succ¢édo, através de um tubo, cuja extremidade repousa na camada
mais profunda do solo.

5. Estimativa da evaporacgéo e da evapotranspiracao.

Considerando as dificuldades envolvidas na observacdo direta da evaporacdo e da
evapotranspiracdo, a comunidade cientifica, que investiga essa area do conhecimento humano,
sentiu-se motivada a procurar meios indiretos visando a quantificar a transferéncia de vapor
d'agua para a atmosfera.

Os processos indiretos podem ser classificados do seguinte modo, de conformidade
com a fundamentacao tedrica em que se apoiam:

- 0 método aerodinamico, baseado na hipotese de que a transferéncia turbulenta de
massa, de calor e de quantidade de movimento é semelhante a difusdo molecular;

- 0 método do balanco energético, que se fundamenta na aplica¢do do principio da con-
servacao de energia aos fluxos de energia relacionados com a superficie-fonte;

- métodos combinados, envolvendo consideracdes tedricas decorrentes dos métodos
anteriores; e

- método das flutuacdes, fundamentado na oscilacdo de pardmetros microclimaticos em
torno das respectivas médias.

Além desses, h& os processos empiricos (baseados apenas em observacgfes da realidade fisi-
ca).

N&o se pretende efetuar uma exaustiva revisdo da investigacao cientifica sobre o tema,
0 que envolveria comentarios sobre centenas de trabalhos, sugerindo ou analisando férmulas
concebidas para estimar a evapotranspiracdo. Apenas algumas equac¢les classicas serdo
abordadas.

5.1 - O método aerodinamico.

A difusdo vertical de massa, calor e quantidade de movimento na atmosfera se faz,
quase sempre, em regime turbulento. O transporte vertical do vapor d'agua que se forma na
interface superficie-atmosfera, por exemplo, sera tanto mais rapido quanto maior o estado de
agitacdo do ar na camada atmosférica adjacente a superficie-fonte. O mesmo se verifica com a
dispersdo de poluentes, de calor etc.. Em perfeita analogia com o processo de difusdo mole-
cular, o método aerodindmico pressupfe que a difusdo vertical turbulenta de propriedades do
ar é descrita por equacdes analogas aquelas que regem a difusdo em escala molecular. A dife-
renca € que, na escala molecular, a difusdo se da muito mais lentamente que no caso turbu-
lento. Em outras palavras; admite-se que os fluxos verticais turbulentos de vapor d'agua (E), de
calor (H) e de quantidade de movimento (t) sdo proporcionais aos gradientes verticais de umi-
dade especifica (q), de temperatura (T) e de velocidade do vento (u), respectivamente. Entéo,
se p designar a massa especifica do ar:
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E =KJ{-0(pq)/oz} (X.5.1)
H =Kycu{-0(pT)/ 0z}, (X.5.2)
T =Ku{0 (pu)/oz}. (X.5.3)

As equacdes anteriores assumem que sado despreziveis as componentes horizontais (0
| ox e 0 1 dy) dos gradientes de umidade especifica (q), temperatura (T) e velocidade do vento
(u) e isso implica a aceitacdo de que a superficie-fonte é bastante extensa e uniforme. Signifi-
ca, por outro lado, ndo haver difusdo horizontal dessas propriedades. Matematicamente o pro-
blema torna-se unidirecional ja que, a uma determinada altura (z) acima da superficie-fonte, os
valores da umidade especifica, da temperatura e da velocidade do vento sdo os mesmos (in-
dependem das coordenadas horizontais utilizadas).

Note-se que, em primeira aproximacao, o calor especifico do ar imido a pressao cons-
tante esta sendo considerado praticamente igual ao do ar seco (c,) na equagéo X.5.2. Por outro
lado, o sinal negativo que aparece nas equacdes X.5.1 e X.5.2, indica apenas que a umidade
especifica (q) e a temperatura (T) do ar diminuem com a altura (z), 0 que ndo acontece com a
componente horizontal (u) da velocidade do ar (vento). De fato, na camada atmosférica proxi-
ma a superficie da Terra (camada-limite superficial), a velocidade do vento aumenta com a altu-
ra, simplesmente porque a propria superficie oferece resisténcia ao escoamento do ar.

As grandezas Ky, Ky e Ky (cm2 s‘l) séo os coeficientes de difusdo turbulenta de vapor
d'agua, calor e quantidade de movimento, respectivamente e seus valores sao cerca de
100.000 vezes maiores que os correspondentes coeficientes de difusdo molecular (Montheith,
1975). Fisicamente, Ky, Ky e Ky traduzem a eficiéncia da turbuléncia em transferir vertical-
mente vapor d'agua, calor e quantidade de movimento e, por conseguinte, seus valores estdo
intimamente relacionados com as condi¢cdes de equilibrio (estavel, instavel ou indiferente) da
atmosfera, no local e instante que se considerem. Aceita-se que, quando a atmosfera estd em
equilibrio indiferente ou neutro (0 que normalmente se verifica apenas em algumas ocasifes
durante o dia), Ky = Ky = Ky, 0 que significa que os perfis verticais de umidade especifica (q),
de temperatura (T) e de velocidade do vento (u) ttm a mesma forma. Em geral, porém, a at-
mosfera ndo se encontra em condi¢des de equilibrio neutro e, assim, os valores desses coefi-
cientes ndo coincidem.

Em micrometeorologia, o estado de equilibrio da atmosfera na camada adjacente a su-
perficie € normalmente caracterizado pelo nimero (adimensional) de Richardson (Ri), definido
como:

Ri = g(80/6z ) T (6uldz)? }, (X.5.4)

em que g é a aceleragdo da gravidade, 6 (K) indica a temperatura potencial, u traduz a compo-
nente horizontal da velocidade do ar (vento), T (K) designa a temperatura do ar e z (m) é a co-
ordenada vertical. Em geral T é medida ao nivel

z = (z122)"2

Fisicamente, o nimero de Richardson representa o quociente entre as forgas de flutua-
¢ao e as forcas mecanicas. Trata-se de um parémetro que caracteriza a importancia relativa
entre a conveccao livre e a conveccéo forcada. O sinal de Ri é definido pelo gradiente vertical
de temperatura potencial (0 6 / 0z), sendo positivo, nulo ou negativo conforme a atmosfera es
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teja em equilibrio estavel, neutro ou instavel, respectivamente (VI1.9.8). Na pratica, para os pri-
meiros metros de elevacdo acima da superficie, (0 6 / 0z) pode ser substituido por 0 T/ 6z (Ro-
semberg, 1974).

Introduzindo o numero de Richardson, a dependéncia dos coeficientes de difuséo tur-
bulenta em relacdo ao estado de equilibrio da atmosfera pode ser apreciada através dos se-
guintes resultados, obtidos por diferentes pesquisadores (Rosemberg, 1974):

Instabilidade

KH/KM ~ KV/KM = (1 - 16 Ri) 0,25 ;
Ky /Ky = 1,13 (1 — 60 Ri) %974 ;

Estabilidade

KH/KM sz/KM =~ 1,
Ky /Ky =1,13 (1 - 95 Ri) ~%%.

As equacfes X.5.1 a X.5.3 sédo muito dificeis de aplicar, ja que a determinacdo dos coe-
ficientes de difuséo turbulenta (Ky, Ky e Ky) envolve problemas da mesma ordem de complexi-
dade que os da medida direta da evaporacdo. E necessario, portanto, assumir determinadas
hipéteses simplificadoras que conduzam a resultados que, embora estimados, tenham utilidade
prética.

5.1.1 - A equacéo de Thornthwaite e Holzman.

Uma aplicacdo classica do processo aerodindmico consiste em estabelecer a relacédo
entre E (X.5.1) e 1 (X.5.3), obtendo-se:

E/t=- (KleM) (AC]/AU) = (Klem) (CI1— CI2)/(U2— U]_), (X55)

em que as diferenciais foram substituidas pelas respectivas diferencas finitas, considerando
dois niveis (z; e z,) da atmosfera, bastante préximos e situados nas vizinhancas da superficie-
fonte.

Em 1939, C. W. Thornthwaite e B. Holzman (Gangopadhyaya et al., 1966), assumindo
gue, em condic¢des de equilibrio atmosférico Ky ~ Ky, concluiram que:

E/r =—(Adg/Au) = (01— g2)/(u2—Uy), (X.5.6)

Para o caso de superficies sem vegetacao o valor de t, a um certo nivel (z), pode ser estimado
como base na equacédo VII.6.7, (igualmente valida para situa¢cdes em que a atmosfera esteja
em equilibrio neutro). Aplicando-a aos niveis z; e z,, encontra-se:

ug = (LK) (ta/p)? In (211 2o);

e
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uo = (1K) (to/p)? In (211 20).

Em geral, assume-se que t; € 1, ndo devem diferir muito, ja que os niveis z; e z séo
préximos. Assim, nos casos em que realmente se pode admitir que t; =1, =1, tem-se:
Us — Uy = (1K) (t/p)*? In (z1/2y),

sendo k a constante de von Karman, cujo valor mais provavel € 0,41. Explicitando t na equagao anterior
e substituindo na expressao X.5.6, obtém-se, em unidades cgs:

E = {pk® (91— G2) (U2— u)}{ In (z2/z1)’, (X.5.7)

que € a classica equacao de Thornthwaite e Holzman.

5.1.2 - A equacéo de Pasquill.

F. Pasquill, em 1950, aperfeicoou a equacdo proposta por Thornthwaite e Holzman,
para o caso de superficies vegetadas, aplicando diretamente o perfil de vento descrito pela
equacao VII.6.8, para dois niveis da atmosfera, ou seja:

Uy = (1K) (12 /p)"? In {(z—d)/zo}; e
Uz = (1K) (12/p)" In {(zo— d)/zo}.

Assumindo, também, que, sendo 0s niveis z; e z, vizinhos e suficientemente préximos
da superficie vegetada, t; = 1, = 1. Assim, usando o0 mesmo caminho adotado no desenvolvi-
mento da equacdo de Tornthwaite e Holzman, aquele autor pode concluir que:

E = {pk® (01~ d2) (uz— un)}{in [(zo— d)/(z.~ d)IY", (X.5.8)

em que d indica a altura, acima da superficie do terreno, até onde nado existe vento (desloca-
mento do nivel zero), tal como mencionado no Capitulo VII. Pruit e Laurence (1966) relatam
que essa equacdo subestima a evaporacao sob condi¢cdes de forte instabilidade atmosférica e
a superestima em condi¢Bes de acentuada estabilidade, sendo o erro de uma ordem de mag-
nitude.

Um aperfeicoamento da equacdo (X.5.8) consiste em levar em conta o estado de equili-
brio da atmosfera, expresso em funcdo do numero de Richardson {Ri = (g/T) ( oT/oz +
0)/(dul6z)*}, como segue:

E = {1+ a Ri}P {pk® (41— d2) (Uo— un)}In [(zo— d)/(z1 - )] (X.5.9)

onde a e b sdo parametros. Testes realizados por Pruit e Laurence (1966) revelaram, para uma
superficie coberta de grama, nas condi¢Bes de Davis (Califérnia), que:

a=-50eb=0,5 se a atmosfera esta instavel;
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a=50eb=-0,5 se a atmosfera esta estavel.

5.1.3 - Restricdes ao método aerodinamico.

Pelo fato de ter sua origem na teoria classica da dinamica dos fluidos, o método aerodi-
namico atingiu grande popularidade entre os pesquisadores, no entanto ndo se registraram
progressos que possibilitassem sua utilizacdo em atividades de rotina. As tentativas feitas para
ajusta-lo as condi¢des de equilibrio atmosférico ndo indiferente mostraram-se insatisfatérias por
exigirem determinagdes muito precisas dos perfis de temperatura, de velocidade do vento e de
umidade na camada atmosférica adjacente a superficie-fonte, dificeis de obter na pratica. Para
completar deve-se mencionar que, via de regra, a superficie-fonte € ndo uniforme e, nessas
circunstancias, existem as componentes horizontais dos gradientes de umidade especifica, de
temperatura e de velocidade do vento (0 que contraria a hipétese formulada para estabelecer
as equacdes X.4.1 a X.4.3).

5.2 - Método do balanc¢o de energia.

O método do balanco de energia, para a determinacdo indireta do transporte vertical
turbulento de vapor d'agua para a atmosfera, por evaporacdo ou evapotranspiragdo, funda-
menta-se, como foi mencionado, no principio da conservacdo da energia aplicado aos diferen-
tes fluxos energéticos que acontecem na superficie-fonte.

Imagine-se um certo volume de controle (Fig. X.10) cuja base coincida com a superficie-
fonte e a altura seja superior a da vegetacao existente no local selecionado. A aplicacdo do

principio da conservagdo de energia aquele volume de controle permite estabelecer (Suomi e
Tanner, 1968) que:

Rh+Qs+Qu+Qe+QHx+Qe+AQr+AQy=0. (X.5.10)

Os fluxos dirigidos para o interior do volume de controle s&o considerados positivos. Os
simbolos utilizados nesta equacao tém o significado dado adiante.

Rp - saldo de radiacéo, isto é, o fluxo de energia radiante efetivamente disponivel, apos des-
contadas as perdas inerentes a reflexdo, a emisséo e a conducao de energia;

Qs - fluxo de calor sensivel, decorrente das trocas com o solo subjacente;
Qx - fluxo de calor sensivel transportado, por turbuléncia, para a atmosfera;

Qe - fluxo de calor latente devido a transferéncia vertical do vapor d'agua gerado por evapora-
¢ao ou evapotranspiracéo (E);
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Fig. X.10 - Diferentes fluxos energéticos (esqueméatico) em uma &rea vegetada.

Q'y - fluxo de calor sensivel associado a adveccdo de massa e dado por:
z

Qu= | c{(@/ox+06 loy)puT}dz (X.5.11)
0

em que, como habitual, ¢, € o calor especifico do ar seco a pressdo constante, u indica a
velocidade do vento, p designa a densidade do ar, T representa a temperatura e z a altura
acima da superficie-fonte;

Q'e - fluxo de calor latente associado a advecgéo de vapor d'agua, obtido por:
Q= LZ (0,622 Le/R{ (0 /0x+0 loy)uelT}dz (X.5.12)

sendo Lg o calor latente de evaporagéo, que depende da temperatura (expressdo VI.4.7); R a
constante universal dos gases; e representa a pressao parcial do vapor d'agua; e os demais
simbolos tém o significado habitual;

AQ ¢ - variagdo no armazenamento de energia, decorrente da atividade fotossintética da vege-
tacao;

AQ vy - variacdo no armazenamento de calor, sensivel e latente, observado no interior do volu-
me de controle, ou seja:

Qu= IOZ {(cp' +cpop) @T/0t)+ (0,622 Le/ RT)( O e /o t) dz (X.5.13)
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onde os simbolos c' e p' estdo sendo introduzidos para designar o calor especifico e
a densidade da biomassa, respectivamente; t representa o tempo.

A equacédo X.5.10 permite determinar, por diferenca, o valor de Qg, desde que sejam
conhecidos todos os demais termos que nela figuram. Nao héa limitacdo alguma quanto ao in-
tervalo de tempo selecionado e, desse modo, pode ser usada para periodos muito curtos. Infe-
lizmente, a observacao sistematica desses fluxos ndo é feita nas estacBes meteoroldgicas,
pois, somente 0s centros de pesquisa mais avancados dispdéem do equipamento e pessoal
necessario para isso.

Na pratica, mediante a introducdo de algumas hipéteses restritivas, determinadas
simplificacbes podem ser aceitas. Uma delas resulta do fato da quantidade de energia
acumulada, em decorréncia da atividade fotossintética da vegetacao, representar somente 1 a
2% do total de radia¢do solar incidente, o que torna relativamente desprezivel a contribuicdo do
termo AQr (Gangopadhayaya et al., 1966). O mesmo acontece em relacdo a AQy, igualmente
pequeno. Por outro lado, no caso da vegetacdo oferecer ao solo uma cobertura uniforme, os
termos relacionados a divergéncia (Q'y e Q'e) podem ser negligenciados (Gangopadhayaya et
al., 1966) quando se consideram periodos de tempo superiores a um dia e pontos de medicéo
bastante afastados dos limites da superficie vegetada. Finalmente, o fluxo médio de calor do
solo (Qs) torna-se pequeno quando sdo adotados periodos de tempo de um dia ou mais
(Sellers, 1965). Adotadas essas hipdteses, a equacédo X.5.10 simplifica-se, ficando:

Rn=Qe+Qu = Qe(1+Qu/Qg). (X.5.14)

Agora as variaveis referem-se aos valores médios para um intervalo de tempo relativamente
longo (da ordem de um dia ou mais).

5.3 - Métodos combinados.
5.3.1 - Método de Budiko.

O emprego da equacao X.5.14 ndo é simples pois as determinagfes de Qu envolvem
obstaculos semelhantes aqueles relacionados a medida direta da evaporacdo e da
evapotranspiracao (Priestley, 1959). Para contornar essa dificuldade costuma-se lancar mao da
raz&o de Bowen (1926), definida como:

B = QH / QE = QH /E LE (X515)
sendo E o fluxo vertical turbulento de vapor d'agua para a atmosfera. O calor latente de evapo-

racdo Lg referente a temperatura da superficie-fonte. Tendo em conta as equacdes X.5.1 e
X.5.2, verifica-se que:

B=(Kny/Ky)(cp, 0 T/00q)Le.
Agora, assumindo mais uma vez a condicao de equilibrio atmosférico (Ky ~ Ky),

B=(c,/Le) (0T /0q). (X.5.16)
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Mas, como a umidade especifica (q) pode ser calculada com suficiente precisédo pela relacdo
0,622e/p e assumindo p como constante, vem:

B =pc,/ (0,622L¢) {AT / A€} =y (AT / Ae). (X.5.17)
Face ao exposto, a equacdo X.5.14 passa a forma:
Rp = E Le {1 +y"(AT/ Ae)}. (X.5.18)
Arranjando os termos, encontra-se:
E = Rpy/Le{l + 7" (T2 — T1) / (€2 — €1)} (g cm? dia™),
ou, ainda,
E =10 Ry/Le{l + v (To— T1) / (€2 — €1)} (mm dia™). (X.5.19)
Essa relacéo foi utilizada por M. I. Budiko, em 1953 (Ferreira e Peixoto, 1962), para de-

terminar a evaporacdo média, a partir do balanco energético e da média dos valores da tempe-
ratura do ar (T) e da presséo parcial do vapor d'agua (e), tomados em dois niveis (zo e z1) pro-

ximos da superficie evaporante. Note-se que y*(T2 — T,) e (e; — e;) devem estar nas mesmas
unidades (K/mb ou K/mmHg).

5.3.2 - A equacéo de Penman.

A equacao proposta por H. L. Penman, em 1948 (Penman, 1956), também se baseia na
combinacdo dos processos aerodindmico e do balanco de energia. Para obté-la pode-se partir
diretamente da expressao X.5.19 substituindo Qy segundo X.5.2. Entéo:

Rhn=ELe—-Kupc, (0T/02).

Mas, assumindo novamente a hiptese da atmosfera se encontrar em equilibrio neutro
(o que implica Ky = Ky), é evidente que:

Rh=ELe—-Kvpcp, (0T/02).
Essa expressao pode ser escrita também da seguinte forma:
Rh=ELe—KvpcCy, (0 T/00Qg). (0ag/ 0 2).

onde gg indica a umidade especifica saturante do vapor d'agua, a temperatura T na qual se
processa a transicao de fase. Implicitamente é aceito que a superficie-fonte esta a temperatura
T e que o ar junto dela encontra-se a mesma temperatura e saturado. Agora, somando e sub-
traindo 0 g/ 0 z ao ultimo fator do segundo membro e tendo em conta que qg = 0,622eg / p,
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sendo p a pressao atmosférica, vem:
Rh=ELe—[Kvpc,p/0,622](0 T/ Oeg).[0q/0z—-0(qs—q )/ 0z].

Por outro lado, tendo em conta a equacdo X.5.1 e a expressao 1V.7.3, que define o parametro
psicrométrico (y*), € possivel exprimir a equacao precedente na forma:

Rpy/Le =E + " (6 T/ eg)(E — Ep), (X.5.20)
onde Eg4 é o poder evaporante do ar a sombra, dado por:
Ea=Kvp{d(as—q)/ oz}. (X.5.21)

Penman usou o simbolo A para representar a inclinagcdo da curva de saturacdo, ou seja:
A =deg / dT (Tabela X.3). O valor de A € facilmente calculado através da equacéo de Clausius-

Clapeyron (VI1.5.4). Introduzindo esse simbolo, a equacéo X.5.20 passa a ser:
E={(A/7)(Rp/Le) + Eg}/ {1+ A K"}

ou, ainda,

E={A/(y"+ A)}{10 Rp/Le} + {y/(y"+ A )} Ea. (X.5.22)

O primeiro termo do membro da direita € chamado termo energético e exprime a
contribuicdo do saldo de energia para a evaporacao (o fator 10 destina-se a transfor-
macao de Ry, /Le para milimetros de lamina de dgua). O outro é conhecido como termo aerodi-

namico, traduzindo a contribuicdo do préprio ar no processo evapotranspiratério e deve ser
igualmente expresso em milimetros de lamina d'agua.

Penman (1956) pondera que a forma exata da fungéo E5 néo € muito importante, face

ao valor relativo dos coeficientes. Para uma temperatura da superficie-fonte de 30°C e presséo
atmosférica de 1000 mb, por exemplo, o coeficiente do termo energético é

Al(y*+ A) = 2,435/3,102 = 0,785,
enquanto o do termo aerodindmico

vI(y"+ A) = 0,667/3,102 = 0,215.

Nas condic¢des indicadas, o termo energético é responsavel por 78% da evapotranspira-
¢ao e o termo aerodinamico apenas por 22%, aproximadamente. Os valores do parametro psi-

crométrico y* (mb °C™?) e da tangente & curva de saturacdo A (mb °C™) constam, respectiva-
mente, das Tabelas X.3 e X.4.

O poder evaporante do ar, tal como descrito pela equac¢édo X.5.21 é de muito dificil de-
terminacao, ja que depende do coeficiente de difusdo turbulenta do vapor d'agua na atmosfera
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(Kv). De um modo geral, porém, se aceita que E4 € funcéo da velocidade do vento e do teor de

umidade do ar que flui sobre a superficie-fonte. Penman (1956) assumiu, no caso particular da
evaporacdo no Lago Hefner (Inglaterra), que:

TABELA X.3

TANGENTE A CURVA DE SATURAGAO DO VAPOR D'AGUA deg/dT (mb °C™).

t décimos de grau
(°C) 0,0 0,2 0,4 0,6 0,8
6 0,647 0,655 0663 0,671 0,679
7 0,687 0,69 0,704 0,713 0,721
8 0,730 0,739 0,748 0,757 0,766
9 0,775 0,784 0,794 0,803 0,813
10 0,822 0,832 0842 0,852 0,862
11 0,872 0,882 0,893 0,903 0,914
12 0,924 0,935 0,946 0,957 0,968
13 0,979 0,991 1,002 1,014 1,025
14 1,037 1,049 1,061 1,073 1,085
15 1,098 1,110 1,123 1,135 1,148
16 1,161 1,174 1,187 1,201 1,214
17 1,228 1,242 1,255 1,269 1,284
18 1,298 1,312 1,327 1,341 1,356
19 1,371 1,386 1,401 1,417 1,432
20 1,448 1,463 1,479 1,495 1,512
21 1,528 1,545 1,561 1,578 1,595
22 1,612 1,629 1,647 1,664 1,682
23 1,700 1,718 1,736 1,755 1,773
24 1,792 1,811 1,830 1,849 1,868
25 1,888 1,908 1,927 1,948 1,968
26 1,988 2,009 2,030 2,050 2,072
27 2,093 2,114 2,136 2,158 2,180
28 2,202 2,225 2,247 2,270 2,293
29 2,316 2,340 2,363 2,387 2,411
30 2435 2,460 2,484 2,509 2,534
31 2560 258 2611 2,636 2,663
32 2,689 2,715 2,742 2,769 2,796
33 2824 2,851 2,879 2907 2,935
34 2964 2,993 3,022 3,051 3,080
35 3,110 3,240 3,170 3,200 3,231
36 3,262 3,293 3,324 3,356 3,388
37 3,420 3,452 3,485 3,518 3,551
38 3585 3,618 3,652 3,686 3,721
39 3,755 3,790 3,826 3,861 3,897
40 3,933 3,969 4,006 4,043 4,080
41 4,118 4,155 4,193 4,232 4,270
42 4309 4,348 4,388 4,428 4,468
43 4508 4549 4590 4,631 4,673
44 4715 4,757 4,799 4,842 4,885

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejdo-Silva
Verséo digital 2 — Recife, 2006



418

TABELA X.4

PARAMETRO PSICROMETRICO y* (mb °C™") PARA DIFERENTES
VALORES DE PRESSAO ATMOSFERICA E TEMPERATURA.

t pressdo atmosférica (mb)

(°C) 880 900 920 940 960 980 1000 1020
6 0,572 0,585 0,598 0,612 0,625 0638 0,651 0,664
7 0,573 0,586 05599 0,612 0,625 0,638 0,651 0,664
8 0,574 0,587 0,600 0613 0,626 0639 0,652 0,665
9 0,574 0,587 0,600 0613 0,626 0639 0,653 0,666
10 0,575 0,588 0,601 0,614 0,627 0,640 0,653 0,666
11 0,575 0,588 0,602 0615 0,628 0,641 0,654 0,667
12 0,576 0,589 0,602 0615 0,628 0,641 0,655 0,668
13 0,577 0,590 0,603 0,616 0,629 0,642 0,655 0,668
14 0,577 0,590 0,603 0,617 0,630 0,643 0,656 0,669
15 0,578 0,591 0,604 0,617 0,630 0,643 0,657 0,670
16 0,578 0,591 0,605 0618 0,631 0,644 0,657 0,670
17 0,579 0,592 0,605 0618 0,632 0645 0,658 0,671
18 0,580 0,593 0,606 0619 0,632 0645 0,659 0,672
19 0,580 0,593 0,606 0620 0,633 0,646 0,659 0,672
20 0,581 0,594 0,607 0620 0,634 0,647 0,660 0,673
21 0,581 0,595 0,608 0,621 0,634 0,647 0,661 0,674
22 0,582 0,595 0,608 0,622 0635 0648 0,661 0,674
23 0,583 0,596 0,609 0622 0635 0649 0,662 0,675
24 0,583 0,596 0,610 0623 0,636 0649 0,663 0,676
25 0,584 0,597 0,610 0624 0,637 0,650 0,663 0,677
26 0,584 0,598 0,611 0624 0,637 0,651 0664 0,677
27 0,585 0,598 0,612 0625 0,638 0651 0,665 0,678
28 0,586 0599 0,612 0625 0,639 0,652 0,665 0,679
29 0,586 0599 0,613 0626 0639 0,653 0,666 0,679
30 0,587 0,600 0,613 0,627 0,640 0,653 0,667 0,680
31 0,587 0,601 0,614 0627 0,641 0,654 0,667 0,681
32 0,588 0,601 0,615 0628 0,641 0,655 0,668 0,682
33 0,589 0,602 0,615 0629 0,642 0,655 0,669 0,682
34 0,589 0,603 0,616 0629 0,643 0,656 0,670 0,683
35 0,590 0,603 0,617 0630 0,643 0,657 0,670 0,684
36 0,590 0,604 0,617 0631 0644 0658 0,671 0,684
37 0,591 0,604 0,618 0631 0,645 0,658 0,672 0,685
38 0,592 0,605 0619 0632 0645 0,659 0,672 0,686
39 0,592 0,606 0619 0633 0,646 0,660 0,673 0,687
40 0,593 0,606 0,620 0633 0,647 0,660 0,674 0,687
41 0,594 0,607 0,621 0634 0647 0661 0,674 0,688
42 0,594 0,608 0621 0635 0,648 0,662 0,675 0,689
43 0,595 0,608 0,622 0635 0,649 0,662 0,676 0,689
44 0,595 0609 0622 0636 0650 0,663 0,677 0,690
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E4 = 0,35 (0,5 — 0,01uy) (eg — €). (X.5.23)

Aqui u, € a velocidade média do vento, observada a 2m acima da superficie-fonte e eg - e re-

presenta o déficit de saturacdo do ar, normalmente obtido a partir de observagfes realizadas
ao nivel do abrigo de instrumentos meteoroldgicos (1,25 a 1,5m acima da superficie). A formula
X.5.23 fornece o poder evaporante do ar diretamente em mm dia™ quando a velocidade média
do vento (u,) € dada em milhas nauticas por dia (mi dia™) e o déficit de saturagéo (eg — €) em

milimetros de mercario (mmHg).

A equacdo de Penman assume algumas hipéteses simplificadoras que merecem ser
comentadas. Em primeiro lugar, ao admitir Ky = Ky, estabelece a condigcéo de equilibrio da at-
mosfera, fato que, na realidade, dificiimente se verifica; em segundo, negligencia a advecc¢éo
de calor sensivel (Q'y), que pode ser importante no caso de areas irrigadas em zonas semi-
aridas (efeito oasis); em terceiro, aceita que a atmosfera, junto a superficie-fonte, esta satura-
da, o que ndo é necessariamente verdadeiro, especialmente se ha vento. Além disso, requer
gue o termo aerodindmico seja experimentalmente ajustado (calibragem) as condi¢des do local
em que se deseja estimar a evaporacdo, ou a evapotranspiracdo de referéncia, conforme o
caso.

Em que pesem as limitacBes apontadas, 0 método de Penman tem sido exaustivamente
usado em todo o mundo, para estimar a evaporacdo e a evapotranspiracdo de referéncia. A
maior limitacdo ao seu emprego reside na nado disponibilidade de dados. Aperfeicoamentos
nesse método tém sido sugeridos por inimeros pesquisadores, mas esse assunto foge ao ob-
jetivo deste texto.

5.3.3 - Método das flutuacdes.

Em 1951, W. C. Swinbank propds um processo para determinar a transferéncia vertical
turbulenta de vapor d'agua, calor e quantidade de movimento para a atmosfera, baseado em
flutuagBes de parametros microclimatolégicos em torno de suas respectivas médias (Rosem-
berg, 1974).

Se p, w e g designarem, respectivamente, a densidade, a componente vertical da velo-
cidade e a umidade especifica do ar, o fluxo vertical turbulento de vapor d'agua sera:

em termos médios para intervalos de tempo relativamente curtos. No entanto, deve-se notar
que:

o s o
I
Qlélbl

.y (X.5.25)

+q.

Nessas expressfes as barras indicam valores médios temporais e os apéstrofos os desvios
instantdneos em torno do correspondente valor médio. Esses desvios, ou flutua¢des, sdo cau
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sados pela passagem de vértices turbulentos pelos sensores. Substituindo essas relacées na
equacdo X.5.24, obtém-se:

E= (ptp)(w+w')(g+q),

ou ainda,

E = pwWa+pwWa'pWaHpWaTpw'a +p WG HpW WY

Os termos

pwg=pwa=pwg =0,

pois a soma (e por conseguinte a média) das flutuacdes em torno da média é zero. Entéo, a
relacdo anterior se reduz a:

E = pWa+pW'q'+p'Wa+p'Wa+p W' (X.5.26)

Assumindo que as flutuacdes da massa especifica do ar (p') sdo pequenas, pode-se simplificar
a expressao anterior, encontrando-se:

E = p(wg+w'q) (X.5.27)

O termo wq representa o fluxo devido ao escoamento vertical médio, enquanto wiq'

exprime o fluxo associado ao movimento dos turbilhdes (vortices). Em intervalos de tempo
relativamente grandes, o produto p w deve ser nulo, do contrario o ar estaria se tornando mais
rarefeito ou mais denso sobre a superficie-fonte, o que fisicamente é inaceitavel. Desse modo,
infere-se que:

E= pﬁ
Mas, sendo q ~ 0,622e/p, dentro da tolerancia de erro normalmente aceita na prética, tem-se:
E =0,622 (pwe') / p. (X.5.28)

O problema da quantificacdo indireta da evaporacédo ou evapotranspiracdo fica, assim,
reduzido a determinacdo da co-variancia do produto we, uma questdo puramente estatistica.
Seguindo raciocinio analogo ao anterior obtém-se equacfes semelhantes para os fluxos verti-
cais turbulentos de calor (H) e quantidade de movimento (t), ou sejam:

H=cppwT ; (X.5.29)
e
T= W' (X.5.30)
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Comparando-se as trés Ultimas equacdes com as expressdes X.5.1, X.5.2 e X.5.3 verifi-
ca-se que:

Kv=— we'l(deldz); (X.5.31)
Ky=— WwT' /(0 T/0z); (X.5.32)
Kw=— w'u' /(0 ul 8 2). (X.5.33)

0 gue permite esclarecer a dependéncia dos coeficientes de difusdo turbulenta em relacdo ao
estado de equilibrio da atmosfera, pois todas as equacdes sdo funcéo de w'.

Exceto em instituicbes de pesquisa que disponham de muitos recursos, a utilizagdo do
método das flutuacdes é complicada por exigir sensores eficientes, muito pequenos (pois de-
vem ser instalados a uma distancia vertical ndo superior ao tamanho dos menores turbilhdes
gue se quer levar em conta) e de resposta muito rapida, caso contrario ndo serdo capazes de
detectar a passagem de voértices de diferentes tamanhos. As flutuaces aumentam com a pro-
ximidade da superficie-fonte, face a reducdo do tamanho dos vortices (Rosemberg, 1974). Para
se obterem os fluxos a cada 5, 10 ou 30 minutos de intervalo, a quantidade de dados coletados
torna-se enorme, requerendo o acoplamento dos sensores a microcomputadores, trabalhando
sob um software poderoso.

6. Métodos empiricos.

Existem algumas dezenas de procedimentos empiricos, usados na pratica, para estimar
a transferéncia de vapor d'agua para a atmosfera em condic¢des climaticas especificas. Embora
seu emprego seja muito corriqueiro, poucos tém sido adaptados para situagées climaticas dife-
rentes daquelas que lhes deram origem.

Os métodos empiricos mais usados para estimar a evapotranspiracdo de referéncia
EPg) serdo abordados adiante.
0

6.1 - Férmula de Blaney-Cridle.

H. F. Blaney e W. D. Cridle, em 1950 (Doorenbos e Pruit, 1975), desenvolveram uma
férmula empirica destinada a estimar as necessidades de agua para que uma dada cultura se
desenvolva sem limita¢des hidricas (uso consuntivo), utilizando a temperatura do ar (t) e a por-
centagem média diaria (f*) de horas do fotoperiodo anual que corresponde ao intervalo de tem-
po selecionado (Tabela X.6). A partir desses parametros climatolégicos aqueles autores deter-
minaram o fator de uso consuntivo (H*), pela expresséao:

H*= f%(0,46t + 8,13). (X.6.1)

O fator H* € dado em milimetros de lamina de &gua para todo o periodo, quando f* for
expresso em porcentagem e a temperatura média diaria do ar (t) em °C.
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TABELA X.6

MEDIA DA PORCENTAGEM DIARIA (f* %) DO FOTOPERIODO ANUAL PARA A FORMULA
DE BLANEY-CRIDLE, EM LATITUDES DE 20°N A 35°S.

LAT. Jan. Fev. Mar. Abr. Mai. Jun. Jul. Ago. Set. Out. Nov. Dez.
200N 25 26 27 28 29 3 30 29 28 26 ,25 25
150Ny 26 26 27 28 29 29 29 28 28 27 26 25
100N 26 27 27 28 28 29 29 28 28 )27 26 ,26
oy 27 27 27 28 28 28 28 28 28 27 )27 27

o )2r )2 2 2t 27 )27 27 27 27 27 27 27
s0¢ .28 )28 28 27 )27 27 27 27 27 .28 28 28

100s .28 28 28 27 27 27 26 27 27 28 28 29
1505 .29 28 28 27 26 25 26 26 ,27 28 29 29
2005 .30 29 28 26 25 25 25 26 27 28 29 30
o50g .31 29 28 26 25 24 24 26 27 29 30 31
3005 .31 30 28 26 24 23 24 25 27 29 31 32
3505 .32 30 28 25 23 22 23 25 27 29 31 32

FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).

O método original previa a aplicacao de um coeficiente de cultivo (K) para cada cultura,
com o objetivo de estimar suas necessidades hidricas, corrigindo o parametro H*. No entanto,
Doorenbos e Pruit (1975) argumentam que esse coeficiente depende das condicbes locais,
sendo dificil escolher precisamente o valor mais conveniente (a cultura e condi¢cBes climéticas
especificas), dentre as diferentes sugestfes encontradas na vasta bibliografia existente sobre o
assunto.

A partir do computo de H*, pode-se estimar EP, (mm dia™), levando-se em conta as

médias diarias (para todo o periodo) da umidade relativa do ar, da razdo de insolagédo (n/N) e
da velocidade média do vento (u,) observada a 2m de altura, através da relacao:

EPg = a + bH*, (X.6.2)

onde a e b sdo coeficientes empiricos (Tabela X.7). Note-se que, para uma determinada data,
a razao de insolacéo é o quociente entre a insolagéo (n) e o fotoperiodo (N).

6.2 - Formula da radiacéo.

De acordo ainda com Doorenbos e Pruit (1975), uma boa estimativa da evapotranspira-
cao de referéncia (EPg) pode ser obtida quando s&o disponiveis de dados climatologicos de

temperatura do ar (t) e de radiacdo solar (Q), ou de insolacdo (n). A equacgdo sugerida é da
forma:
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EPo=0,3 +b{ A/(y"+ A) {Q/(0,1 Lg)}. (X.6.3)

Nessa relagdo a evapotranspiracéo de referéncia (EPg) é dada em milimetros por dia,

representando o valor médio para o periodo (10 ou 30 dias) ao qual se referem as medias dos
dados climatolégicos usados. As demais variaveis tém o seguinte significado:
Q - é o total médio diario da radiac&o solar global incidente, expressa em cal cm? dia™;

Le - designa o calor latente de evaporacéo (cal g™*) e varia com a temperatura;

Aey"- ver Tabelas X.3 e X.4;

b - coeficiente empirico que leva em conta o efeito da umidade relativa do ar e da velo-
cidade do vento (Tabela X.8).

TABELA X.7

COEFICIENTES (a, b) PARA ESTIMATIVA DA EVAPOTRANSPIRACAQ DE REFERENCIA
(EPo) APARTIR DA FORMULA DE BLANEY-CRIDLE, EM FUNCAO DA UMIDADE

RELATIVA DO AR (U), DA RAZAO DE INSOLACAO (n/N) E DA MEDIA DIARIA DA
VELOCIDADE DO VENTO (u»).

RAZAO UMIDADE RELATIVA DO AR VELOCIDADE
DE BAIXA MEDIA ALTA DO VENTO
INSOLACAO | U<20% 20%<U<50% U>50% (up)
BAIXA a=-2,00 a=—2,00 a=-1,45 u,>5ms
b=1,15 b=1,05 b=0,80
0,3<n/N< |a=-1,80 a=-1,85 a=-155 2ms?t<u,<5ms’
0,6 b=1,26 b=1,15 b=0,88
a=-1,60 a=-1,70 a=-1,65 2msi<u,
b=1,40 b=1,25 b=0,98
MEDIA a=-2,30 a=-2,20 a=-1,80 U,>5ms?
b=1,35 b=1,20 b=0,97
0,6<n/N< |a=-2,05 a=-2,15 a=-1,75 2ms't<u,<5ms™
0,8 b=1,55 b=1,38 b=1,06
a=-1,80 a=-2,10 a=-1,65 2mst<u,
b=1,73 b=1,52 b=1,16
ALTA a=-2,60 a=-2,40 a=-2,15 u>5ms?
b=1,55 b=1,37 b=1,14
n/N>0,8 |a=-2,30 a=-2,50 a=-195 2ms?t<u,<5ms’?
b=1,82 b=1,61 b=1,22
a=-2,00 a=-2,53 a=-1,70 2mst<u,
b=2,06 b=1,37 b=1,31

FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).
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TABELA X.8

VALORES DO COEFICIENTE b DA EQUAQN&O X.6.3, USADA PARA
A ESTIMATIVA DA EVAPOTRANSPIRACAO DE REFERENCIA.

u2 () UMIDADE RELATIVA MEDIA (%)

u,>8 1,02 1,11 1,22 1,36
8>u,=5 0,92 1,00 1,11 1,24
5>U,=2 0,81 0,88 0,98 1,10

2> U, 0,69 0,76 0,84 0,96

(*) Média diaria da velocidade (u,) do vento (m s™) entre 7 e 19 horas

FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).

Apenas o vento observado ao nivel de 2m acima da superficie (u,) entre 7 e 19 horas
(tempo local) é usado para o cémputo das médias diarias, necessarias a determinacao do coe-
ficiente b. O fator

1/(0,1L¢) = 10/Lg,

que figura na equacao precedente (X.6.3), serve para transformar a radiacéo disponivel (Q) na
equivalente lamina de agua evaporada (expressa em milimetros).

6.3 - Férmula de Hargreaves.

Com o objetivo de estimar a evapotranspiragéo de referéncia (EPy) especificamente

para as condi¢des climaticas do Nordeste do Brasil, a partir de dados de temperatura (t) e umi-
dade (U) do ar, Hargreaves (1974) prop0s a seguinte equacado empirica:

EPo= (32+1,8 1).Ch.Me (mm més™) (X.6.4)
As novas variaveis introduzidas tém o seguinte significado:

t - média mensal das temperaturas compensadas diarias do ar (°C), calculadas con-
forme a formula 11.6.1;

Cu - coeficiente que depende do valor médio mensal da umidade relativa (U) do ar, ex-
pressa em porcentagem, dado por:
Cy = 0,158 (100 — U)*2,
O valor maximo aceito para Cy é 1.

Mg - efeito energético, que depende do valor médio mensal do fotoperiodo (N) e do total
mensal de radiagdo solar incidente no limite superior da atmosfera (Qg), expresso

em termos da equivalente lamina de agua evaporada (que é funcao do calor latente
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de evaporacéao Lg), ou seja:

Mg = 0.00483 Qg (0,1Le)™ (N/12) {0,17 (70 —| o |)¥%},

|<|>|é o valor absoluto da latitude local. O valor maximo permissivel para o fator
0,17(70-| ¢ [)*? & 1.

6.4 - Fébrmula de Linacre.

Linacre (1977) estabeleceu a seguinte férmula empirica para estimar a evapotranspira-
¢do de referéncia (EP), expressa em milimetros por dia (mm dia™), pressupondo um albedo

de 0,25:
EPg = {500 tn / (100 —| ¢ ) + 15(t - ta)} / (80 — 1), (X.6.5)

em que t é a temperatura média do ar (°C); tq representa a temperatura do ponto de orvalho
(°C); tn =t + 0,006z, sendo z a altitude local (metros); e ¢ é a latitude do local (graus). Tanto t
como t4 referem-se & média diaria. Segundo Linacre (1977), diferencas tipicas entre as obser-
vacOes realizadas com tanques evaporimétricos e as estimativas feitas pela formula acima
(X.6.5) foram da ordem de 0,3 mm dia™ para periodos anuais, e de até 2,3 mm dia™ para inter-
valos mensais. A equagdo X.6.5 revelou-se bem mais exata que a de Tornthwaite (X.6.7) na
estimativa da evapotranspiracdo de referéncia (Linacre (1977).

6.5 - Uso do tanque "Classe A" para estimar EP.

Segundo, ainda, Doorenbos e Pruit (1975), dados de evaporacao, obtidos com o tanque
evaporimétrico "Classe A", podem ser usados para estimar a evapotranspiracdo de referéncia
(EPg) em intervalos de tempo de 10 dias ou mais, através da relagéo:

EPo = Kp Etan (mm dia™), (X.6.6)

em que Eray designa o valor médio da evaporacdo medida no tanque "Classe A" durante o in-
tervalo de tempo selecionado, expresso em (mm dia™) e K, € um coeficiente empirico (Tabelas
X.9 e X.10) que depende dos valores médios diarios, para o periodo selecionado, da umidade
relativa do ar e do total de vento em 24 horas (expresso em km dia™®). A média da umidade re-
lativa (U) de cada dia pode ser estimada usando-se o valor maximo (U,) e minimo (U,), ou seja:
U = (Ux+ Up)/2.

No estabelecimento dos coeficientes (K,) duas situagdes distintas foram consideradas
pelos citados autores, levando em conta o trajeto feito pelo vento antes de atingir a superficie
evaporante, ou seja: a distribuicdo da vegetacdo existente a barlavento do tanque evaporimeé-
trico "Classe A". Os coeficientes constantes da Tabela X.9 referem-se a situacdo em que o tan-
que esta circundado por uma area recoberta por vegetacao rasteira e verde (que pode ser irri-
gada), apos a qual ha uma faixa seca, tendo 50 ou mais metros de largura (ao longo da direcao
do vento dominante). Da Tabela X.10 constam o0s coeficientes referentes a situagdo contraria,
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isto é: o tanque esta circundado por uma area seca, com uma certa largura (L) tomada na dire-
¢do do vento dominante, seguindo-se uma faixa cultivada (verde), com 50 ou mais metros de
largura (medida na mesma direc¢ao).

Em se tratando de tanques instalados em pontos circundados por extensas areas nao
cultivadas ou de vegetacdo seca, os coeficientes (Tabela X.9) devem ser reduzidos em 20%
em condi¢cbes de vento muito forte, temperatura elevada e umidade baixa e de 5 a 10% em
condicdes de vento, temperatura e umidade moderadas.

Os valores constantes das tabelas X.9 e X.10 dizem respeito a tanques confeccionados
em ferro galvanizado e que séo pintados com tinta a base de aluminio, pelo menos uma vez a
cada ano.

TABELA X.9

COEFICIENTES (K;) PARA COMPUTO DA EVAPOTRANSPIRAGAO DE REFERENCIA (EP,)
A PARTIR DE OBSERVACOES DO TANQUE "Classe A".

Situacao: a barlavento do tanque ha uma area coberta com vegetacao rasteira e verde, irrigada
ou ndo, com uma certa largura (L), seguindo-se uma faixa seca com mais de 50m de largura,
na direcdo do vento dominante.

VENTO FAIXA |UMIDADE RELATIVADO AR (U%)
km dia™* L (m) U<40 | 40<U<70 | U> 70
up<175 0 0,55 0,65 0,75
10 0,65 0,75 0,85
100 0,70 0,80 0,85
1000 0,75 0,85 0,85
175 < up < 425 0 0,50 0,60 0,65
10 0,60 0,70 0,75
100 0,65 0,75 0,80
1000 0,70 0,80 0,80
425 < up < 700 0 0,45 0,50 0,60
10 0,55 0,60 0,65
100 0,60 0,65 0,70
1000 0,65 0,70 0,75
uo = 700 0 0,40 0,45 0,50
10 0,45 0,55 0,60
100 0,50 0,60 0,65
1000 0,55 0,60 0,65

FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).
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TABELA X.10

COEFICIENTES (K,) PARA COMPUTO DA E\{APOTRANSPIRAQAO DE REFERENCIA
(EPo) A PARTIR DE OBSERVACOES DO TANQUE "Classe A".

Situacao: a barlavento do tanque hd uma 4rea sem vegetacdo coberta com vegetacao rasteira
e seca, com uma certa largura (L), seguindo-se uma faixa recoberta com vegetacao verde, ten-
do 50 ou mais metros de largura, na direcdo do vento dominante.

VENTO FAIXA |UMIDADE RELATIVA DO AR (U%)
km dia™ L(m) | U<40 |40<U<70| U>70
Up<175 0 0,70 0,80 0,85

10 0,60 0,70 0,80

100 0,55 0,65 0,75

1000 0,50 0,60 0,70

175 < up < 425 0 0,65 0,75 0,80
10 0,55 0,65 0,70

100 0,50 0,60 0,65

1000 0,45 0,55 0,60

425 < up < 700 0 0,60 0,65 0,700
10 0,50 0,55 0,65

100 0,45 0,50 0,60

1000 0,40 0,45 0,55

Uy = 700 0 0,50 0,60 0,65

10 0,45 0,50 0,55

100 0,40 0,45 0,50

1000 0,35 0,40 0,45

FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).

6.6 - Férmula de Thornthwaite.

Em 1948, C. W. Thornthwaite desenvolveu um método empirico para estimar a evapo-
transpiracdo potencial (Sellers, 1965), a partir da temperatura média do ar e do fotoperiodo,
com base em investigagfes realizadas em area seca dos Estados Unidos.

De acordo com Thornthwaite, para um dado més J (J =1, 2, 3... 12) a evapotranspira-
cao potencial, ou evapotranspiracéo de referéncia (EPgj), pode ser estimada a partir da se-

guinte férmula:
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EPo3=CjEj (mm més™), (X.6.7)
Os simbolos usados na expressao X.6.7 tém o seguinte significado:

Ej designa a evapotranspiragéo potencial ndo ajustada (ao fotoperiodo e ao nime-
ro de dias do més). De fato, Ej representa a evapotranspiracdo estimada para
um dia-padrdo, com fotoperiodo de 12 horas e é expressa em mm dia™.

Cj é um fator de corregao que leva em conta o fotoperiodo médio e o niumero de
dias do més em questao.

6.6.1 - Determinacéo de Ej.

Quando o valor médio mensal da temperatura do ar for inferior a 26,5°C (tj < 26,5 °C), o
computo de Ej é feito utilizando-se a expressédo empirica:

E;=0,533{10t3/1}& (mm dia™). (X.6.8)

Nessa expressdao, | constitui o indice anual de calor, dado pela soma dos doze indices mensais
(i), ou seja:

| =Xig=2{ty/5 "> (X.6.9)

Por outro lado, o expoente (a) que figura na equacao X.6.8 € uma funcéo de |, calculada
através da seguinte formula:

a={((0,675 | — 77,1)I + 17920)| +492390} x 10 (X.6.10)

Quando a temperatura média do més (tj) for igual ou maior que 26,5 °C, Thornthwaite
assume que Ej independe do indice anual de calor (I) e emprega uma tabela apropriada (Ta-
bela X.11).

6.6.2 - Determinacgéao de Cj.

A corregdo Cj € calculada pela relagéo:
C3=Dj.Ny/12, (X.6.11)

em que Dj indica o numero de dias do més J (em janeiro, D, = 31; em fevereiro, D, = 28; etc.) e
N representa o fotoperiodo do dia 15 (Tabela I.4), considerado representativo da média desse
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més. Sendo ¢ a latitude local e 3 a declinagéo do Sol no dia 15 do més J, sabe-se que:
Nj = (2/15) arc.cos (-tg ¢ tg J7)

Note-se que arc.cos (-tg ¢ tg 5;) deve ser obtido em graus e que a latitude e a declinagéo séo
negativas no Hemisfério Sul. Os valores apropriados de tg 53 constam da Tabela X.12.

6.6.3 - Critica.

Levando-se em conta que ha inUmeros fatores intervenientes no processo de transfe-
réncia do vapor d'agua para a atmosfera, depreende-se logo que o método desenvolvido por
Thornthwaite fornece apenas uma aproximacdo da grandeza que se deseja conhecer. Tem
porém a vantagem de ser relativamente simples de usar, ja que exige somente dados de tem-
peratura do ar, muito faceis de obter (observacBes da temperatura do ar sdo realizadas rotinei-
ramente em todas as estagBes meteoroldgicas). Outra limitacdo reside no fato das estimativas
serem feitas em termos de totais mensais.

Esse método tem sido largamente usado para estimar a evapotranspiragao potencial em
areas aonde ndo ha disponibilidade de outros dados sendo os de temperatura. Sua maior utili-
zacao contudo é para a estimativa do balanco hidrico, cujos resultados tém sido largamente
usados, como parametros, para estabelecer comparagdes entre condi¢des climaticas reinantes
em distintas areas, com vistas a realizacao de zoneamentos agroclimaticos.

TABELA X.11

VALORES (mm) DA EVAPOTRANSPIRAGAO NAO CORRIGIDA (Ej), PARA
TEMPERATURAS DO AR (tj) SUPERIORES A 26,4 °C.

t) Décimos de t;
°c |00 001 0,2 0,3 04 05 0,6 0,7 0,8 0,9
26 45 45 46 46 4,6

27 |46 47 47 4,7 48 48 48 48 49 49
28 |49 50 50 50 50 51 51 51 51 5.2
29 |52 52 52 52 53 53 53 53 54 54
30 (54 54 54 55 55 55 55 55 56 5,6
31 |56 56 56 57 57 57 57 57 57 58
32 |58 58 58 58 58 58 59 59 59 59
33 (59 59 59 59 6,0 60 60 6,0 6,0 6,0
34 (6,0 60 60 6,1 6,1 6,1 61 6,1 6,1 6,1
35 |61 61 61 6,1 61 61 6,1 6,1 61 6,1
36 (6,1 6,1 62 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2
37 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2 6,2
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TABELA X.12

VALORES DA TANGENTE DA DECLINACAO
DO SOL NO DIA 15 DE CADA MES.

Més tg(¢) Més tg(o)
JAN. -0,37110 JUL. 0,38030
FEV. -0,23731 AGO. 0,24825
MAR. -0,03917 SET. 0,05664
ABR. 0,17663 OUT. —-0,14095
MAI. 0,32685 NOV. -0,32042
JUN. 0,41660 DEZ. -0,41387

7. Estimativa do balanc¢o hidrico climéatico.

No contexto agrondmico, entende-se por balango hidrico a determinacédo de todos os
ganhos e perdas hidricas que se verificam em um terreno com vegetacao, de modo a estabele-
cer a quantidade de agua disponivel as plantas em um dado momento. O balanco hidrico con-
siste em se efetuar a contabilidade hidrica do solo, até a profundidade explorada pelas raizes,
computando-se, sistematicamente, todos os fluxos hidricos positivos (entrada de adgua no solo)
e negativos (saida de agua do solo). Tais fluxos decorrem de trocas com a atmosfera (precipi-
tacdo, condensacdo, evaporacao e transpiracdo) e do proprio movimento superficial (escoa-
mento) e subterraneo (percolacdo) da agua.

Na prética, efetuar diretamente a contabilidade hidrica de uma parcela de solo com ve-
getacao ndo é uma atividade simples e, dependendo das condi¢des do local, nem sempre pos-
sivel. As medidas feitas com o objetivo de estabelecer o balanco hidrico numa determinada
area vegetada, em um dado intervalo de tempo, normalmente exigem o emprego de equipa-
mentos sofisticados e de mao-de-obra bastante especializada, o que torna tais medidas nor-
malmente inacessiveis ao agricultor. Estudos dessa natureza, que levam em conta todos os
fluxos envolvidos, ficam restritos a pequenas areas e se destinam a verificacdo da validade de
modelos matematicos, desenvolvidos com a finalidade de simular o balanco hidrico.

As dificuldades encontradas, quando se deseja quantificar diretamente o balango hidri-
co, serviram de estimulo a inteligéncia de inUmeros pesquisadores que procuraram desenvol-
ver processos indiretos para estima-lo, a partir de variaveis meteoroldgicas. Infelizmente, algu-
mas barreiras mostraram-se intransponiveis, pelo menos a luz do estagio tecnolégico atual,
nao permitindo, ainda, o desenvolvimento de processos capazes de fornecer uma estimativa
precisa e facil de ser obtida desse balanco. Em outras palavras, os métodos indiretos, normal-
mente empregados, adotam hipoteses simplificadoras e fornecem resultados que, mesmo no
mais otimista dos casos, apenas se aproximam da realidade fisica.

Na estimativa do balanco hidrico € comum admitir que o solo atua como se fora um re-
cipiente, cuja maxima quantidade de 4gua acumulada corresponde a capacidade de campo. Na
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prética, determina-se em laboratério a capacidade de armazenamento hidrico de 1 m? de solo,
até a profundidade explorada pelas raizes das plantas nele presentes. Em um dado solo, é
claro que a capacidade de armazenamento depende da comunidade vegetal presente, ja que
plantas com sistema radicular raso explorardo um volume de solo menor que aquelas com sis-
tema radicular profundo.

J& que é dificil determinar o balanco hidrico real, utilizam-se estimativas. Tais estimati-
vas do balanco hidrico tém sido usadas para obter parametros (de natureza climatol6gica) com
a finalidade de estabelecer comparac¢fes entre as condicdes reinantes em localidades distintas.
A idéia fundamental que suporta esse procedimento é a de que, se uma mesma metodologia
de cdmputo do balanc¢o hidrico, mesmo sendo aproximada, for adotada para todas as localida-
des de uma regido (nas quais existam os dados requeridos), os resultados encontrados podem
ser comparados. Por exemplo: estimando-se a evapotranspiracdo média anual para varias lo-
calidades de uma dada regido pode-se ter uma idéia da(s) area(s) em que a evapotraspiracao
€ maior, em termos porcentuais, mesmo que ndo se saiba quanto vale exatamente em cada
local (jA que foram determinadas apenas estimativas, usando-se um método aproximado de
céalculo). A evapotranspiracdo calculada dessa forma é apenas um parametro climatolégico
comparativo.

Através desse procedimento comparativo € muitas vezes possivel identificar areas cli-
maticamente favoraveis a exploracdo de uma determinada cultura, bastando para isso que se
conhecam as exigéncias climaticas dessa mesma cultura, expressas também em termos de
parametros do balanco hidrico.

Em 1948, C. W. Thornthwaite desenvolveu um método simples para estimar o balanco
hidrico climatico em bases mensais, usando valores médios mensais da temperatura do ar e do
total pluviométrico, bem como a capacidade de armazenamento hidrico do solo. Nesse primei-
ra versdo do método, basicamente utilizada para classificacdo de tipos climaticos em escala
global, Thornthwaite assumiu que:

a) - 0 solo é considerado como um reservatério, cuja capacidade de armazenamento de
agua (CA) é de 100 mm;

b) - toda a 4gua posta a disposicdo do solo atende primeiramente & demanda evapo-
transpiratéria, sendo o restante incorporado ao solo, até completar sua capacidade
de armazenamento, de modo que as perdas por escoamento e infiltracdo s6 ocorrem
se a capacidade de armazenamento for ultrapassada;

C) - sempre que a agua posta a disposicao do solo for igual ou superior & evapotranspi-
racdo de referéncia, aceita-se haver perda evapotranspiratéria maxima (evapotrans-
piracdo real é igual a de referéncia); caso contrario o solo contribui com parte de su-
as reservas, se estas existirem, de acordo com uma lei exponencial;

d) - que a perda de agua pelo solo, para atender a demanda evapotranspiratoria € line-
ar, ou seja: tendo muita ou pouca agua armazenada, o solo sempre cede toda a
agua requerida pela evaporacao e pela transpiracdo das plantas presentes, até atin-
gir o ponto de murcha permanente

Em 1957, C. W. Thornthwaite e J. C. Mather publicaram uma versédo mais avancada do
balango hidrico climéatico na qual a primeira e a Ultima das hipéteses anteriormente assinaladas
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foram aperfeicoadas. Nessa nova versédo, a capacidade de armazenamento do solo torna-se
variavel e estabelecida em funcéo de suas propriedades (capacidade de campo e ponto de
murcha permanente) na camada explorada pelas raizes das plantas nele presentes. Por outro
lado, a perda de &gua pelo solo, para atender a demanda evapotranspiratoria, deixa de ser
linear (Gltima hipétese). Em outras palavras: nessa nova versdo do modelo, o solo passa a ofe-
recer resisténcia a secagem de modo que, quanto menos agua existir no solo, mais dificil se
torna retird-la. Essa resisténcia € expressa em termos de uma funcéo exponencial e sera co-
mentada mais adiante.

Mesmo aperfeicoado, o modelo de balanco hidrico de Thornthwaite e Mather é ainda
bastante simplificado, pois, além das hipéteses restritivas apontadas, as perdas e reposicbes
de 4gua do solo sdo estimadas em bases mensais. De fato, todos os parametros desse balan-
¢o hidrico sédo estimados com base nos valores médios mensais de temperatura e total de pre-
cipitacdo, coletados durante um intervalo de tempo muito longo, em geral de 30 ou mais anos.
Isso impde outra séria limitacdo ao modelo: os resultados obtidos constituem uma estimativa
média temporal e, portanto, ndo necessariamente refletem, com o desejavel grau de fidedigni-
dade, o balanco hidrico (real) esperado num ano particular.

No caso especifico da Regido Tropical, deve-se ter em mente que a variacdo da tempe-
ratura média em um dado més, ao longo de varios anos, é normalmente muito pequena, o que
tende a estabilizar as estimativas da evapotranspiragédo de referéncia (EPg), quando calculada

pelo método de Thornthwaite (em fungéo apenas da temperatura média mensal). Mas isso nao
necessariamente ocorre com o total de precipitacdo. De fato, no Trépico Semi-arido, em parti-
cular, observa-se uma flutuacdo interanual muito grande do total pluviométrico em um dado
més. Do exposto depreende-se que os resultados fornecidos pelo balango hidrico proposto por
Thornthwaite e Mather, em 1957, somente devem ser considerados como uma estimativa, por
vezes grosseira, da realidade fisica. Em geral, esses resultados ndo podem ser tomados como
valores absolutos, sendo, no entanto, bastante Uteis, quando se desejam fazer comparacoes,
tal como mencionado.

A metodologia para elaboracéo do balanco hidrico pelo método de Thornthwaite e Ma-
ther, versao 1957, sera abordada nos tépicos seguinte. Posteriormente sera exemplificada sua
utilizacao para fins de zoneamento agroclimatico.

7.1 - Roteiro para a elaboragdo do balanco.

A estimativa do balanco hidrico climatico pelo método proposto, em 1957, por
Thornthwaite e Mather, pode ser feita com o auxilio de uma calculadora e de uma planilha
apropriada (Fig. X.11), ou utilizando um microcomputador (caso se disponha do software ou se
gqueira desenvolve-lo). No cabecalho dessa planilha devem ser informados 0 nome da localida-
de, suas coordenadas geograficas, a capacidade de armazenamento do solo adotada e os pe-
riodos de observacdo aos quais se referem as médias da temperatura do ar e dos totais pluvi-
ométricos mensais (Fig. X.12).

A capacidade de armazenamento (mm) do solo pode ser estabelecida através da se-
guinte expressao:

CA = pa H (Ce— Py)/10 (X.7.1)
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em que p, é a densidade aparente do solo (g cm™®), H é a profundidade explorada pelo sistema
radicular das plantas (cm), Cc (%) e Py (%) designam, respectivamente, a umidade do solo
quando em capacidade de campo e no ponto de murcha permanente.

7.1.1 - Preenchimento das colunas iniciais da planilha.

O preenchimento das primeiras colunas da planilha é simples, embora trabalhoso, face
aos calculos que devem ser feitos para estimar a evapotranspiracdo de referéncia. Para cada
més ( J ), segundo Thornthwaite e Mather, (1957):

t - corresponde a média mensal climatolégica da temperatura do ar (°C) no més J (J =
1,2,3...12);

i - € o indice mensal de calor, calculado através da equacéo X.6.9 e cuja soma, para 0s
doze meses, fornece o indice anual de calor (l);

De posse do valor do indice anual de calor (I), calcula-se o expoente (a) da relacao
X.6.7, empregando-se a equacéo X.6.10.

E - evapotranspiragdo ndo ajustada, obtida através da equagéo X.6.8 (se tj < 26,5°C)

ou da Tabela X.11 (no caso contrario);
C - é o fator de correcao, obtido conforme a equacgéo X.6.11;
EPg - € a evapotranspiracéo de referéncia estimada, obtida pelo produto das duas colu-

nas anteriores (EPqj = Cj Ej), arredondado para inteiros;

P - total médio de chuva (mm), também arredondado para inteiros;
P — EPg € a diferencga entre a precipitagéo (Pj) e a evapotranspiragéo de referéncia es-

timada (EPgj).

De vez que as médias mensais da temperatura do ar e do total pluviométrico referem-se
a toda a serie de anos selecionada, os valores das colunas P, EP, e P-EPq séo validos qual-

quer que seja a capacidade de armazenamento (CA) que venha a ser utilizada. Caso haja ne-
cessidade de fazer balangos para culturas que requeiram a adocao de diferentes valores de
CA, essa primeira parte do balanco (até a coluna P-EPg) ndo muda.

7.1.2 - Preenchimento das colunas restantes.

Nesse ponto da elaboracdo do balanco, trés situactes distintas podem ocorrer quanto
aos sinais de figuram na coluna P— EP:

Caso | - aparecem valores positivos e negativos;
Caso Il - aparecem apenas valores positivos;

Caso lll - aparecem apenas valores negativos.
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BALANCO HIDRICO SEGUNDO THORNTHWAITE e MATHER (1957) |

Local:

Lat.: Long.: Alt.:

Capacidade de Armazenamento do Solo (CA) = mm

Periodo dos dados: Chuva de a Temperatura de a

MES t i C EPg P P-EP; NEG. ARM. ALT. ER. EXC. DEF
°c mm MM  mm ACM. mm mm mm mm mm

JAN.
FEV.
MAR.
ABR.
MAI.
JUN.
JUL.
AGO.
SET.
OUT.
NOV.
DEZ.
ANO

iINDICES : la = lu= Im =

Fig. X.11 - Modelo de planilha para a estimativa do balanco hidrico segundo o0 méto-
do de Thornthwaite e Mather, (1957)

Esses casos serdo abordados separadamente, pois afetam o preenchimento das colu-
nas NEG ACMj e ARMj, para cada més J.

7.1.2.1- Caso |

As colunas NEG ACM e ARM devem ser preenchidas simultaneamente. Fisicamente,
NEG ACM (negativo acumulado) traduz a soma de todas as demandas mensais de agua para
evapotranspiracdo (verificadas até o fim do més J) que foram solicitadas ao solo. A coluna
ARM (armazenamento de agua) contém a quantidade de 4gua ainda existente no solo.

Para iniciar o preenchimento simultdneo das colunas NEG ACUM e ARM deve-se iden-
tificar o ultimo més do periodo chuvoso, ou do periodo mais chuvoso, caso haja mais de um.

O periodo mais chuvoso é aquele que apresenta a maior soma de valores positivos
consecutivos de Pj—EPgj (considerando-se, para isso, 0 més de janeiro como seguinte ao de

dezembro, quando for o caso). O ultimo més do periodo mais chuvoso serd aqui designado por
més k e, como acontece durante todo o periodo chuvoso, deve satisfazer a condic¢ao:
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(Pk —EPgk) >0,

ou seja: a precipitacdo média mensal é superior a demanda média mensal da evapotranspira-
cao.

Em primeira aproximacao admite-se que, no més k, o solo se encontra com sua capaci-
dade de armazenamento (CA) inteiramente satisfeita. Isso equivale a fazer:

ARM| = CA e NEG ACMy =0

A coluna NEG ACM representa a solicitacao total de agua ao solo, computada desde o
final do periodo chuvoso (ou do mais chuvoso), como ja esclarecido. Entdo, havendo chuva
abundante (meses com Pj—EPgj > 0) assume-se que o solo esta plenamente abastecido no

final do periodo (mais) chuvoso (ARMg= CA) pelo simples fato de que nenhuma solicitagcéo
hidrica Ihe foi feita desde o inicio do periodo (mais) chuvoso (dai NEG ACM = 0).

No més seguinte (k + 1), o valor de Py4+1— EPgk+1 Sera negativo e, assim,

NEG ACM y+1 = NEG ACMy + P 41— EPg k1
NEG ACM (41 = 0 + P 41— EPg k1.

caracterizando uma solicitacdo de agua ao solo. A cessdo da agua pelo solo é feita, por hipéte-
se, obedecendo a uma funcédo exponencial. O célculo da 4gua armazenada no solo no més k
+1 (ARM k41) seré feita usando-se a expresséao:

ARM.4+1 = CA exp(NEG ACMj4+1 /CA) (X.7.1)

onde exp denota a fungdo exponencial (eX) e o valor NEG ACMg41 €, evidentemente, negativo.
Entdo ARMg4+1< CA (pois CA sera multiplicado por um valor menor que 1). Para 0os meses
(k+2, k+3... k+n) em que ocorram valores de Pyy+n— EPg k+n menores ou iguais a zero, o pro-

cedimento é idéntico ao seguido para 0 més k+1: determina-se primeiramente o valor de NEG
ACM k4 € calcula-se o de ARM k4 através da equagédo X.7.1.

Quando surgir o primeiro més (s) em que Pg — EPyg > 0, 0 processo de calculo é inver-
tido. Obtém-se, inicialmente o armazenamento (ARMg), fazendo:

0 que equivale a adicionar todo o saldo da precipitacdo a dgua eventualmente existente no
solo. Caso ARMg se torne superior a capacidade de armazenamento (CA) assumida, toma-se

ARMg = CA e o restante é transferido para a coluna de excedentes (EXCyg).

O calculo do valor de NEG ACMg é feito a partir de ARMg, usando-se a seguinte equa-
¢ao (Krishan, 1980):
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NEG ACMg = CA. In(ARMg/CA) (X.7.2)

Nessa equacdo, que dispensa o0 inconveniente uso de tabelas, In indica o logaritmo ne-
periano. Note-se que, quando ARMg = CA o valor de NEG ACMg €é zero (solo abastecido).

O preenchimento das colunas NEG ACM e ARM continua, sequiencialmente, pelos doze
meses do ano, até atingir novamente o més inicial (k), usando-se a equagdo X.7.1 ou X.7.2
conforme o valor de P— EP,.

As equacles X.7.1 e X.7.2 séo utilizadas para qualquer capacidade de armazenamento
(CA) definida pelo usuério.

Héa situacbes em que a chuva é insuficiente para permitir o pleno abastecimento do
solo, o qual em més algum atinge a capacidade de armazenamento selecionada. Nessas cir-
cunstancias, ao se retornar ao més k, no final dos célculos, verifica-se que o armazenamento
inicialmente assumido (ARMy = CA) néo era verdadeiro. Uma vez constatado isso, assume-se

para ARMg o valor encontrado no final dos calculos e repete-se todo o processo, tantas vezes
quantas seja necessario, até que se encontre um valor final para ARM igual aquele assumido
inicialmente na ultima vez.

BALANCO HIDRICO SEGUNDO THORNTHWAITE e MATHER (1957)

Local: Goiana (PE)

Lat.: -70 33' Long.: 340 59'W Alt.: 15m

Capacidade de Armazenamento do Solo (CA) =130 mm

Periodo dos dados: Chuva de 1911 a 1942. Temperatura de 1911 a 1942.

MES t i C EPg P P-EPo NEG. ARM. ALT. ER. EXC. DEF

°C mm MM  pym ACM. mm mm mm mm  mm
JAN. 25,7 11,92 32,26 132 95 -37 -309 12 -4 99 0 33
FEV. 25,7 1192 28,82 118 163 45 -107 57 45 118 0 0
MAR. 25,7 1192 31,39 128 196 68 -5 0 68 128 0 0
ABR. 25,3 11,64 29,83 116 296 180 0 130 5 116 175 0
MAL. 24,7 11,23 30,43 110 287 117 0 130 0 110 177 0
JUN. 23,3 10,68 29,22 95 364 269 0 130 0 95 269 0
JUL. 23,3 10,28 30,29 91 239 148 0 130 0 91 148 0
AGO. 23,1 10,15 30,64 89 151 62 0 130 0 89 62 0
SET. 24,1 10,82 30,13 101 61 -40 -40 96 -34 95 0 6
OUT. 248 11,30 31,66 116 38 -78 -118 52 44 82 0 34
NOV. 25,2 11,57 31,09 120 43 77 =195 29 -23 66 0 54
DEZ. 25,7 1192 32,37 132 55 =77 =272 16 -13 68 0 64
ANO 24,8 1348 1988 640 - 912 0 1157 831 191
iNDICES : la = 14,17% lu = 61,65% Im =47,48%

Fig. X.12 - Balanco hidrico climético para Goiana (PE), exemplo do Caso |
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As demais colunas da planilha séo facilmente preenchidas, conforme descrito a seguir.

ALT - representa a alteracao da quantidade de &gua existente no solo (corresponde a di-
ferenca de armazenamentos). Para qualquer més (J), tem-se:

ALTj3=ARMj—-ARMj1

ER - constitui uma estimativa da evapotranspiracéo real, ou seja da transferéncia vertical
turbulenta de vapor d'agua para a atmosfera que efetivamente se verifica, em termos
médios, no més (J). Ressalta-se, mais uma vez, que, como todos 0os demais parametros
obtidos por meio desse modelo de balanco, a estimativa de ER pose ser bastante gros-
seira. Para preencher essa coluna, assume-se que:

- nos meses em que a diferenga P 3-EPgj for maior ou igual a zero, assume-se que
ERj = EPgj, 0 que equivale a dizer que a precipitacéo foi suficiente para atender

plenamente a demanda evapotranspiratéria de referéncia (maxima quando se con-
sidera uma superficie recoberta por grama);
- nos demais meses, em que Pj-EPg5j < 0, tem-se ERj = Pj + |ALT |, indicando

que a evapotranspiracdo corresponderia a precipitacdo mais a agua cedida pelo
solo.

EXC - é o excedente hidrico. Sera nulo nos meses em que ARMj for inferior a CA; nos
demais sera dado por:

EXCj3=Pj3—EPg3—ALTy

DEF - € a estimativa da deficiéncia hidrica. Sera nula sempre que na coluna Pj — EPq3
hajam valores positivos ou nulos; nos demais meses sera fornecida pela diferenca

EPj—EPgg.

7.1.2.2 - Caso Il

Quando todos os valores da coluna P — EPg séo positivos € sinal de que o solo mante-

ve-se, durante todo o ano, com sua capacidade de armazenamento satisfeita. Entdo, a colu-
na NEG ACM é inteiramente preenchida com zeros, a coluna ARM com o valor assumido para
a capacidade de armazenamento e a coluna ALT também com zeros. Coimo ERj = EPgj, 0

excedente hidrico (EXCj) sera dado pela diferenga (sempre positiva) Pj— EPgj e a deficiéncia
(DEFj) sera nula, em todos os meses.

7.1.2.3 - Caso llI
As situacdes em que a coluna P - EPgy possui todos os valores negativos devem ser
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entendidas como a impossibilidade do solo de armazenar qualguer quantidade de agua de um
més para o seguinte. Isso € ditado pela escassez de chuva e ndo pelas propriedades do solo.
A evapotranspiracado, nesse caso, € sempre maior que a precipitacao.

Em balancos desse tipo, a coluna NEG ACM sera preenchida com tracos (-) e a coluna
ARM com zeros (Fig. X.13). Por conseguinte, para qualquer més, é evidente que: ALTj = 0;

ERj=P3 EXC3=0;eDEFj=—-(Pj-EPqyy).

BALANCO HIDRICO SEGUNDO THORNTHWAITE e MATHER (1957)

Local: Remanso (BA)

Lat.: -120 55"  Long.: 389 41'W Alt.: 45m
Capacidade de Armazenamento do Solo (CA) =100 mm
Periodo dos dados: Chuva de 1911 a 1942. Temperatura de 1911 a 1942.

MES t i C EPg P P-EP5, NEG. ARM. ALT. ER. DEF
°Cc mm MM  pmm ACM. mm mm mm EX mm
C.
JAN. 27,2 13,0 32,54 153 78 -75 - 0 0 78 ndn 75
FEV. 259 12,1 28,98 117 82 -35 - 0 0 82 O 3
MAR. 27,1 129 31,42 148 88 -60 - 0 0 88 O 6
ABR. 27,3 13,1 29,70 140 35 -105 - 0 0 35 O 105
MAL. 26,7 12,6 30,19 139 22 -117 - 0 0 22 0 11
JUN. 26,2 12,3 28,92 122 10 -112 - 0 0 10 O 112
JUL. 25,7 119 30,01 118 10 -108 - 0 0 10 O 10
AGO. 26,2 12,3 30,45 128 10 62 - 0 0 10 O 11
SET. 27,2 13,0 30,09 141 8 -133 - 0 0 8 O 133
OUT. 28,0 13,6 31,76 156 14 -142 - 0 0 14 O 142
NOV. 279 13,5 31,76 153 56 97 - 0 0 56 O 92
DEZ. 27,2 13,0 32,68 154 92 -62 - 0 0 92 O 62
ANO 25,9 1669 505 - 0 0 505 O 1164
INDICES : la = 69,74% lu=0 Im ==-69,74%

Fig. X.13 - Balanco hidrico climético para Remanso (BA), exemplo do Caso ll|

7.2 - indices climéaticos

Os seguintes indices sdo complementarmente calculados (Krishan, 1980):

indice de aridez la =100 DEFp / EPgp
indice de umidade lu=100 EXCp / EPpa
indice hidrico Im=1lu-la

O subscrito 'A' indica totais anuais.
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BALANCO HIDRICO SEGUNDO THORNTHWAITE e MATHER (1957)

Local: Goiana (PE)
Lat.: -70 33' Long.: 349 59'W Alt.: 15m
Cap. de Armazenamento do Solo (CA) =130 mm

Periodo dos dados: Chuva de 1911 a 1942. Temperatura de 1911 a 1942.
e s s s
E | N
g T N :
200 |- N A
0 ! AN T S S SR N B !

JAN FEV 'MARABR' MAI JUN JUL AGO SET OUT NOV DEZ

EVAPOTRANSPIRACAO DE REFERENCIA o—o—
EVAPOTRANSPIRACAO REAL "
PRECIPITACAO -

Fig. X.14 - Gréfico do Balanco Hidrico.

7.3 - Gréfico.

Para representar graficamente o balanco hidrico costumam-se desenhar as curvas cor-
respondentes a variagdo mensal de Pj, EPgj e ERj. Emprega-se um diagrama em que a or-

denada representa a lamina de 4gua e a abcissa o tempo (Fig. X.14).

Analisando tais curvas, pode-se ver melhor as épocas do ano em que, em média, esta-
ria havendo retirada ou reposicao de agua ao solo e que ocorrem, respectivamente, nos meses
comALT3;<0eALT;>0.
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8. Exercicios.
1 - Utilizando os dados da Tabela X.13, pede-se:

a - tracar as curvas da evaporacao medida, com o tanque "Classe A" e o atmémetro de
Piche;

b - obter as estimativas da evapotranspiracdo mensal de referéncia pelos métodos de
Hargreaves, Linacre, Blaney-Cridle e da radiac&o;

c - tracar as curvas correspondentes as estimativas obtidas no tépico anterior;

d - comparar as curvas da evaporacao medida, através do tanque "Classe A" e do
atmdmetro de Piche (tépico a) com es estimadas (tépico c), emitindo sua opinido
guanto a melhor estimativa no caso;

TABELA X.13

REGISTROS CLIMATOLOGICOS DA ESTACAO EXPERIMENTAL DE
MANDACARU (9°26'S, 40°26'W, 375m), JUAZEIRO (BA), DURANTE 1972.

VALORES MEDIOS DIARIOS MEDIAS MENSAIS

MES | p ‘ t ‘ U ‘ n ‘ Q ‘ u, ‘ tg P | Epic ‘ ETAN
Jan. 969,6 27,8 53 7,8 507 254,4 25,6 61,0 230 284
Fev. 968,3 27,9 57 8,9 527 198,6 26,4 65,0 243 248
Mar 968,2 27,1 64 7,7 530 192,7 25,9 169,4 204 245
Abr. 968,9 26,7 70 7,6 466 184,2 26,0 51,4 166 197
Mai. 970,1 26,4 70 6,2 395 270,1 24,4 5,8 189 189
Jun. 970,7 25,8 71 6,8 384 281,4 23,8 11,7 214 228
Jul. 971,8 26,1 67 9,0 457 265,3 23,5 2,1 283 260
Ago. 9715 27,3 52 8,0 464 318,1 23,7 0,4 305 286
Set. 971,3 28,3 48 9,2 549 359,8 24.4 0,0 374 341
Out. 968,2 29,7 47 9,7 515 316,9 25,5 2,2 400 352
Nov. 967,3 30,8 48 9,1 519 236,9 26,7 70,7 342 303
Dez. 967,5 28,2 64 7,4 407 205,3 26,2 220,5 245 248
FONTE: SUDENE/DRN (arquivo).

p - pressédo atmosférica (mb); t - temperatura do ar (°C);

U - umidade relativa do ar (%) P - precipitacdo (mm);

n - insolagéo (horas); u,- total de vento observado a 2m (km);
Q - radiacéo global (cal cm'z); tg - temperatura do solo & 2 cm (°C).

Ep|c - evaporagéo do atmémetro de Piche (mm);
ETAN - evaporacéo do tanque “Classe A” (mm);

2 - Usando, ainda, os dados constantes da Tabela X.13, pede-se desenhar as curvas corres-
pondentes a evaporacdo mensal, observada no tanque evaporimétrico "Classe A" e no atmo-
metro de Piche; analisar o comportamento dessas curvas e procurar explicar as discrepancias.

3 - Obter a estimativa da evapotranspiracao potencial, segundo o método de Penman, para 0s
meses de janeiro e julho (Tabela X.13), assumindo um albedo médio de 20% e um coeficiente
de emissividade de 0,98 (para a férmula de Brunt-Penman de estimativa do saldo de radiacao).
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4 - Justificar porque o balanco hidrico climéatico proposto por C. W. Thornthwaite ndo deve ser
usado para estimar laminas de 4gua para irrigacao.

5 - Efetuar o balango hidrico climético para as localidades indicadas adiante, assumindo uma
capacidade de armazenamento de 100mm para o solo. Os dados constam da Tabela X.14

a) Escada (PE)
b) Cabrob6 (PE)
c) Exu (PE)
TABELA X.14
DADOS CLIMATOLOGICOS
Escada (PE) Lat.: 8°22'S Lon.: 35°14'W Alt.: 93m
Mes Jan. Fev. Mar Abr. Mai. Jun. Jul. Ago Set. Out. Nov Dez.
t°C 26,3 26,3 26,2 257 24,8 238 232 233 24,0 251 258 26,3
P mm 68 90 151 197 263 250 192 143 76 46 48 55
Cabrob6 (PE) Lat.: 8930'S Lon.: 39°19'W Alt.: 350m
Mes Jan Fev Mar Abr Mai Jun Jul Ago Set Out Nov Dez
toc (27,1 26,8 26,7 26,1 252 244 238 245 260 27,6 28,1 27,8
Pmm |58 84 108 58 20 13 8 3 4 11 38 62
Exu (PE) Lat.: 7931'S Lon.: 39°43'W Alt.: 510m
Mes Jan Fev Mar Abr Mai Jun Jul Ago Set Out Nov Dez
toc 259 253 248 24,7 24,1 234 230 239 254 26,9 268 26,3
Pmm |96 134 183 121 80 38 27 15 9 26 46 64
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	CAPÍTULO  I
	CONSEQÜÊNCIAS METEOROLÓGICAS DOS MOVIMENTOS DA TERRA.
	1. Forma da Terra.

	A Terra tem uma forma geométrica muito complexa, condicionad
	Como se sabe, cerca de 71% da superfície terrestre é líquida
	- o planeta estaria totalmente recoberto de água em equilíbr
	- sobre a superfície líquida atuaria apenas a força de gravi
	Nessas circunstâncias seria obtida uma figura geométrica den
	Tendo em vista não ser fácil exprimir matematicamente a form
	O achatamento (f) de um elipsóide de revolução é definido co
	f = (a – b)/a
	(I.1.1)
	onde a e b representam, respectivamente, os semi-eixos equat
	O pequeno valor do achatamento da Terra permite, em primeira
	2. Pontos, linhas e planos de referência.

	A Terra possui um eixo de rotação (Fig. I.1), cujas extremid
	Planos paralelos ao do equador, que interceptem a superfície
	TABELA I.1
	CARACTERÍSTICAS DO ELIPSÓIDE INTERNACIONAL
	DE REFERÊNCIA E DA TERRA.
	1. Elipsóide Internacional de Referência
	semi-eixo equatorial (a)
	6,378388x106m
	semi-eixo polar (b)
	6,356912x106m
	raio médio [r = (2a+b)/3]
	6,371229x106m
	achatamento [f = (a – b) / a]
	1/297
	excentricidade [e = (1– b2 / a2)1/2]
	1/148
	raio da esfera de mesma área
	6,371228x106m
	raio da esfera de mesmo volume
	6,371221x106m
	comprimento do quadrante equatorial
	1,001915x106m
	comprimento do quadrante meridional
	1,000229x106m
	área total
	5,101009x1014 m2
	volume total
	1,083328x1021 m3
	2. Terra
	achatamento
	1/298
	massa
	5,975x1024kg
	área total dos oceanos
	3,622x1014 m2
	área total dos continentes
	1,479x1014m2
	distância média ao Sol
	1,497x1011m
	excentricidade da média da órbita
	0,0167
	inclinação do eixo
	23o 27'
	velocidade tangencial média de translação
	2,977 x104m s-1
	velocidade angular de rotação \(\(\)
	7,292x10-5 rad s-1
	velocidade tangencial média no equador
	4,651x102 m s-1
	posição aproximada dos pólos magnéticos:
	Pólo Norte
	71o N  96o W
	Pólo Sul
	73o S 156o W
	3. Tempo
	ano solar médio
	365,2422 dias solares médios
	ano sideral
	366,2422 dias siderais
	dia solar médio
	24h  3min 56,555 s (tempo sideral médio)
	dia sideral
	23h 56min  4,091 s (tempo solar médio)
	FONTE: List (1971).
	Em torno da Terra pode-se imaginar uma esfera, em cuja super
	Pólos Norte (N) e Sul (S), eixo terrestre (NS), plano do equ
	A vertical à superfície da Terra, num dado ponto (P), no âmb
	Linha zênite-nadir () e plano do horizonte (H) de um ponto (
	Tanto o zênite, como o nadir, de um dado observador mudam de
	Denomina-se plano do horizonte de um dado ponto (P) da super
	Como foi dito, o vetor aceleração da gravidade não necessari
	3. Coordenadas terrestres.

	A localização de pontos situados à supe
	A latitude geocêntrica \(\(\) de um p�
	A latitude geocêntrica \(\(\) difere �
	\(* – \( = 69,6"sen\(2\(*\),
	(I.3.1)
	é muito pequena (pouco mais que um minuto de arco), podendo 
	De acordo com a definição dada, é fácil compreender que os p
	Por motivos que posteriormente serão explicados, os paralelo
	Latitude geocêntrica \(\(\) e longitu�
	Costuma-se chamar de Região Tropical à zona da superfície da
	Para conceituar longitude \(\(\) faz-s
	Ao ângulo compreendido entre o plano do m
	Os meridianos são linhas de longitude constante (Fig. I.3) o
	A latitude e a longitude são coordenadas que possibilitam es
	Podia ser adotada, como terceira coordenada, o módulo do vet
	Denomina-se altitude (z) à distância vertical de um ponto ao
	Na prática, o nível médio do mar é determinado em pontos sel
	Vale salientar que o nível médio do mar não é uma superfície
	A latitude \(\(\), a longitude \(\(�
	Recomenda-se cuidado para não confundir altitude com "altura
	A Tabela I.2 contém as coordenadas das principais cidades br
	TABELA I.2
	COORDENADAS GEOGRÁFICAS DE ALGUMAS CIDADES BRASILEIRAS.
	Localidade
	Latitude
	longitude
	altitude
	Aracaju
	10o 55' S
	37 o 03' W
	2 m
	Belém
	1 o 28' S
	48 o 29' W
	10 m
	Belo Horizonte
	19 o 56' S
	46 o 57' W
	852 m
	Boa Vista
	2 o 49' N
	60 o 40' W
	99 m
	Brasília
	15 o 47' S
	47 o 55' W
	1152 m
	Campo Grande
	20 o 27' S
	54 o 37' W
	567 m
	Cuiabá
	15 o 36' S
	56 o 06' W
	219 m
	Curitiba
	25 o 26' S
	49 o 16' W
	905 m
	Florianópolis
	27 o 36' S
	48 o 36' W
	24 m
	Fortaleza
	3 o 46' S
	38 o 31' W
	16 m
	Goiânia
	16 o 40' S
	49 o 15' W
	764 m
	João Pessoa
	7 o 07' S
	34 o 53' W
	5 m
	Macapá
	0 o 02' N
	51 o 03' W
	12 m
	Maceió
	9 o 40' S
	35 o 44' W
	4 m
	Manaus
	3 o 08' S
	60 o 02' W
	21 m
	Natal
	5 o 46' S
	35 o 12' W
	31 m
	Niterói
	22 o 54' S
	43 o 07' W
	3 m
	Palmas
	10 o 12' S
	48 o 21' W
	210 m
	Porto Alegre
	30 o 02' S
	51 o 13' W
	10 m
	Porto Velho
	8 o 46' S
	63 o 46' W
	98 m
	Recife
	8 o 11' S
	34 o 55' W
	2 m
	Rio Branco
	9 o 58' S
	67 o 49' W
	160 m
	Salvador
	12 o 56' S
	38 o 31' W
	6 m
	São Luiz
	2 o 33' S
	44 o 18' W
	4 m
	São Paulo
	23 o 33' S
	46 o 38' W
	731 m
	Teresina
	5 o 05' S
	42 o 49' W
	72 m
	Vitória
	20 o 19' S
	40 o 19' W
	2 m
	4. O referencial local.

	Para muitos estudos meteorológicos, astronômicos, geodésicos
	- o eixo Px é tangente ao paralelo que passa em P, com o sen
	- o eixo Py é tangente ao meridiano que passa em P, com o se
	- o eixo Pz coincide com a linha zênite-nadir do ponto P e t
	Os eixos Px e Py estão contidos no plano do horizonte local.
	Para outros estudos, no entanto, pode não ser o mais indicad
	r é o módulo do versor posição () do astro (S), tomado a par
	A, o azimute do astro observado, é o ângulo formado entre o 
	Z, denominado ângulo zenital, está compreendido entre a dire
	Nesse sistema, ao complemento do ângulo zenital chama-se âng
	Sistema de coordenadas cartesianas \(A\
	5. Culminação e declinação de um astro.

	A abóbada celeste parece girar em torno da Terra, em decorrê
	Em um dado instante, em decorrência do movimento aparente da
	O meio-dia solar verdadeiro (não necessariamente o indicado 
	A culminação é dita zenital no único ponto do meridiano em q
	Ao ângulo compreendido entre o plano do e
	6. Movimentos da Terra.

	O Sol se desloca pelo espaço em direção a um ponto da esfera
	De um modo geral, porém, em Meteorologia não se está interes
	Rigorosamente falando, o centro da Terra descreve uma trajet
	Outro aspecto que se deve levar em conta é o fato da elipse 
	Em geral, a distância (D) Terra-Sol é expressa em termos da 
	R = D/Dm.
	(I.6.1)
	Movimento da Terra em torno do Sol visto por um observador s
	Valores exatos de R, para um dia determinado, podem ser obti
	A fórmula seguinte, devida a G. W. Robertson e D. A. Russelo
	1/R = 1 – 0,0009464sen(F) – 0,01671cos(F) – 0,0001489cos(2F)
	– 0,00002917sen(3F) – 0,0003438 cos(4F).
	(I.6.2)
	Nessa relação, F (em graus) simboliza a fração angular do an
	F = 360o D/365,
	(I.6.3)
	em que D indica o número de ordem do dia considerado (D = 1 
	O plano do equador forma com o da órbita um ângulo de, aprox
	O plano do equador forma um ângulo de 23o 27' com o plano da
	Para que se possa visualizar melhor tais efeitos é necessári
	A mudança da declinação do Sol com o tempo está associada ao
	Movimento anual aparente do Sol na direção meridional, decor
	Para exemplificar, imagine-se um habitante da Região Tropica
	Tais observações somente podem ser explicadas pelo movimento
	- a declinação do Sol varia entre +23o 27' (em 22 de junho) 
	- em latitudes intertropicais o Sol culmina, zenitalmente, d
	- durante cerca de seis meses o Sol ilumina mais um Hemisfér
	Devido ao mencionado movimento helicoidal do vetor posição d
	Culminações zenitais do Sol em pontos dos trópicos e do equa
	A interseção do plano da eclíptica com o globo terrestre for
	Por ocasião dos equinócios, o centro do Sol situa-se na linh
	A localização do ponto vernal na abóbada celeste, tomada em 
	O deslocamento do ponto vernal, provocado�
	Muito embora a declinação do Sol varie continuamente com o t
	Segundo Won \(1977\), G. W. Robertson e
	\( = 0,3964 + 3,631 sen\(F\) – 22,97 c
	– 0,3885 cos(2F) + 0,07659 sen(3F)
	(I.6.4)
	– 0,1587cos(3F) – 0,01021 cos(4F)
	sendo F dado (em graus) pela equação I.6.3. Trata-se de uma 
	Quando uma aproximação um pouco mais grosseira é permitida, 
	( = 23,45o  sen[360o (284 + D) /365].
	(I.6.5)
	Em ambas as fórmulas (I.6.4 e I.6.5) a declinação do Sol é f
	A última expressão tem a grande vantagem de facilitar o cálc
	Valores da declinação do Sol, obtidos a �
	TABELA I.3
	ESTIMATIVAS DO MÓDULO DO VETOR POSIÇÃO 
	D (*)
	DATA
	R
	R(I.6.2)
	( o
	( o(I.6.4)
	( o
	( o(I.6.5)
	17
	17  JANEIRO
	0,9834
	–20,90
	–20,92
	47
	16  FEVEREIRO
	0,9881
	–12,59
	–12,95
	75
	16  MARÇO
	0,9945
	– 2,04
	– 2,42
	105
	15  ABRIL
	1,0030
	9,47
	9,41
	135
	15  MAIO
	1,0111
	18,68
	18,79
	162
	11  JUNHO
	1,0152
	23,03
	23,08
	198
	17  JULHO
	1,0161
	21,33
	21,18
	228
	16  AGOSTO
	1,0129
	13,99
	13,46
	258
	15  SETEMBRO
	1,0053
	3,33
	2,22
	288
	15  OUTUBRO
	0,9968
	– 8,22
	– 9,60
	318
	14  NOVEMBRO
	0,9895
	–18,02
	–18,91
	344
	10  DEZEMBRO
	0,9846
	–22,83
	–23,05
	(*) D é o número de ordem do dia, no ano.
	7. Estações do ano.

	Uma translação da Terra está dividida em quatro períodos, de
	Início das estações do ano. Note-se (abaixo) que a inclinaçã
	Os solstícios e os equinócios são os eventos que estabelecem
	Devido àquela alternância de aquecimento, a data do início d
	As mudanças no comportamento médio da atmosfera, causadas po
	Na zona equatorial praticamente não se notam diferenças no c
	Nas demais zonas da Terra, no entanto, as diferenças observa
	No Nordeste brasileiro o termo "inverno" é coloquialmente us
	8. Variação do fotoperíodo.

	Por causa da rotação da Terra, a luz solar ilumina metade da
	Define-se fotoperíodo, ou duração efetiva do dia, como o int
	A fim de que se obtenha o fotoperíodo numa data qualquer, é 
	Sob o ponto de vista estritamente geométrico, o nascimento e
	Ainda sob o ponto de vista geométrico, antes do nascimento d
	Não se deve confundir fotoperíodo com insolação. Esta repres
	Na análise que se segue, três simplificações serão adotadas:
	- a refração da atmosfera não será levada em conta;
	- será utilizado o conceito geométrico de nascimento e de oc
	- a variação da declinação do Sol entre o nascimento e o oca
	As duas primeiras hipóteses certamente causam erros grosseir
	A análise geométrica da variação do fotoperíodo com a latitu
	No momento do solstício de dezembro o Sol culmina zenitalmen
	Analisando-se as porções iluminada (dia) e não iluminada (no
	Na região compreendida entre o Pólo Norte e o Círculo Polar 
	Entre o Círculo Polar Ártico e o Círculo Polar Antártico, au
	- de 12 horas no equador;
	- menor que 12 horas no Hemisfério Norte (aliás, nessa data,
	- maior que 12 horas no Hemisfério Sul (alcançando o máximo 
	Finalmente, ao sul do Círculo Polar Antártico (até o Pólo Su
	O solstício de dezembro estabelece o início do verão do Hemi
	Parte iluminada (dia) e não iluminada (noite) da Terra por o
	Cerca de três meses depois, o Sol se encontra culminando zen
	O equinócio de 21 de março determina o princípio do outono d
	Continuando seu percurso pelo espaço, a Terra assume a posiç
	Identificando-se as porções iluminada (dia) e não iluminada 
	- Entre o Pólo Norte e o Círculo Polar Ártico (66o 33'N), to
	- Partindo do Círculo Polar Ártico até o Antártico, a parte 
	- igual a 12 horas no equador;
	- superior a 12 horas em todo o Hemisfério Norte (maior valo
	- inferior a 12 horas em todo o Hemisfério Sul (menor valor 
	- ao sul do Círculo Polar Antártico nenhum paralelo está ilu
	Enfim, a Terra atinge a posição da órbita em que ocorre o eq
	O equinócio de setembro acontece, atualmente, no dia 23 e ca
	Além do exposto, várias conclusões importantes podem ser tir
	1 - Nos pólos há apenas um dia e uma noite durante o ano, co
	2 - Ainda nos pólos, o ângulo que o disco solar forma com o 
	3 - No equador os dias e a noites têm duração praticamente i
	4 - Em qualquer latitude de um dado hemisfério, o fotoperíod
	5 - Em cada latitude, o fotoperíodo atinge o valor máximo an
	Tal como definido, quando se tratou do referencial local, ao
	- o eixo oz coincide com o eixo da Terra, tendo o sentido po
	- o eixo oy está representado pela projeção, sobre o plano d
	- o eixo ox é perpendicular aos outros dois.
	Já que o eixo oy depende da posição do Sol (heliossincronism
	Admitindo, como de hábito em Meteorologia, que a vertical lo
	,  o versor vertical local do ponto genérico P;
	,  o versor posição do centro do disco solar;
	,  o versor norte, tangente ao meridiano em P; e
	h ,  o ângulo horário, compreendido entre os planos dos meri
	Referencial geocêntrico heliossíncrono �
	Admitindo, como de hábito em Meteorologia, que a vertical lo
	,  o versor vertical local do ponto genérico P;
	,  o versor posição do centro do disco solar;
	,  o versor norte, tangente ao meridiano em P; e
	h ,  o ângulo horário, compreendido entre os planos dos meri
	Note-se que h traduz o ângulo que a Terra deverá girar para 
	Os componentes dos versores ,  e  são (Varejão-Silva e Cebal
	= cos ( sen h  + cos ( cos h  + sen (
	= 0  + cos (  + sen (
	(I.8.1)
	= – sen\( sen h  – sen \( cos h  + cos 
	Os sinais negativos que figuram na última
	Conhecidas as componentes dos versores  e  e lembrando que o
	. = cos Z,
	já que o módulo de  e de  valem 1. Agora, desenvolvendo o pr
	cos Z = sen ( sen ( + cos ( cos ( cos h,
	(I.8.2)
	expressão que permite calcular o ângulo zenital do Sol a par
	O valor do ângulo horário (h) é determinado com base no fato
	Na aplicação da equação I.8.2 não se pode esquecer que, tant
	Para o caso particular dos pólos \(\( �
	cos Z = sen E = sen \( ,  no Pólo Norte
	cos Z = sen E = –sen \( ,  no Pólo Sul;
	em que E = 90o – Z, constitui o ângulo de elevação do Sol. I
	no Pólo Norte, o Sol permanece acima do plano do horizonte (
	no Pólo Sul, o Sol só permanece acima do plano do horizonte 
	Nos pólos, enfim, há um período de iluminação contínuo (foto
	Quando se leva em conta o efeito da refração da atmosfera e 
	Quando o Sol culmina em relação ao observador (meio-dia sola
	cos Z = sen ( sen ( + cos ( cos ( .
	(I.8.3)
	A expressão anterior admite as seguintes soluções (como se p
	Z = \( – \(  e Z = \( – \(
	(I.8.4)
	A escolha de uma ou da outra solução fica determinada apenas
	As relações I.8.4 revelam que, para acon�
	- o Sol somente culmina zenitalmente em pontos situados entr
	- a culminação zenital do Sol ocorre em datas tanto mais pró
	- no equador o tempo decorrido entre duas culminações zenita
	- exatamente sobre os trópicos há apenas uma culminação zeni
	- o Sol não pode culminar no zênite de locais situados em la
	O estudo do fotoperíodo é importante, na medida em que inter
	Os exemplos anteriormente mencionados justificam plenamente 
	No instante do nascimento do Sol, sob o aspecto puramente ge
	cos \( cos \( cos H = – sen \( sen \�
	Aqui H traduz o valor assumido pelo ângul
	H = arc.cos\(–tg \( . tg\(\)
	(I.8.5)
	Por outro lado, sabe-se que o fotoperíodo (N) representa o i
	Tendo em conta a equação I.8.5, pode-se escrever, portanto:
	N = 2H/15 = [ 2/15 ] arc.cos\(–tg \( . 
	(I.8.6)
	A análise dessa expressão revela que, se�
	- na primavera e no verão de cada hemisf
	- no outono e no inverno de cada hemisfér
	- para qualquer latitude tem-se –tg \( .�
	- quando a latitude for 0o, encontra-se, �
	Essas considerações foram feitas à luz da definição geométri
	Com o refinamento introduzido no parágrafo anterior, a  equa
	N = [ 2/15 ][50' + arc.cos\(–tg \( . tg
	ou, sendo 50’= 0,83o,
	N = [ 2/15 ][0,83o  + arc.cos\(–tg \( .
	(I.8.7)
	Na Tabela I.4 encontram-se valores do fotoperíodo representa
	Em muitos problemas de Agronomia, Arquitetura, Engenharia, M
	Em determinado local e instante, o azimute do Sol é definido
	A Fig. I.12 mostra que H é a projeção do versor  sobre o pla
	Em decorrência do exposto, verifica-se (Fig. I.12) que, em m
	CH = C cos (90o – Z ) = C sen Z.
	TABELA I.4
	VALORES (em horas e décimos) DO FOTOPERÍODO REPRESENTATIVO
	DE CADA MÊS PARA LATITUDES ENTRE 5oN E 35oS
	(o
	17/
	17/JAN
	16/
	16/FEV
	16/
	16/MAR
	15/
	15/ABR
	15/
	15/MAI
	11/
	11/JUN
	17/
	17/JUL
	16/
	16/AGO
	15/
	15/SET
	15/
	15/OUT
	14/
	14/NOV
	11/
	11/DEZ
	+ 5
	11,8
	12,0
	12,1
	12,3
	12,4
	12,5
	12,5
	12,4
	12,2
	12,0
	11,9
	11,8
	+ 4
	11,8
	11,9
	12,1
	12,3
	12,5
	12,5
	12,5
	12,4
	12,2
	12,0
	11,8
	11,8
	+ 3
	11,7
	11,9
	12,1
	12,3
	12,5
	12,6
	12,6
	12,4
	12,2
	12,0
	11,8
	11,7
	+ 2
	11,7
	11,9
	12,1
	12,4
	12,6
	12,7
	12,6
	12,5
	12,2
	12,0
	11,8
	11,6
	+ 1
	11,6
	11,8
	12,1
	12,4
	12,6
	12,7
	12,7
	12,5
	12,2
	12,0
	11,7
	11,6
	0
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	– 1
	12,2
	12,2
	12,2
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,1
	12,2
	12,2
	12,2
	– 2
	12,3
	12,2
	12,2
	12,1
	12,1
	12,0
	12,0
	12,1
	12,1
	12,2
	12,2
	12,3
	– 3
	12,3
	12,2
	12,2
	12,1
	12,0
	12,0
	12,0
	12,0
	12,1
	12,2
	12,3
	12,3
	– 4
	12,4
	12,3
	12,2
	12,1
	12,0
	11,9
	11,9
	12,0
	12,1
	12,2
	12,3
	12,4
	– 5
	12,4
	12,3
	12,2
	12,0
	11,9
	11,9
	11,9
	12,0
	12,1
	12,2
	12,4
	12,4
	– 6
	12,5
	12,3
	12,2
	12,0
	11,9
	11,8
	11,8
	11,9
	12,1
	12,3
	12,4
	12,5
	– 7
	12,5
	12,4
	12,2
	12,0
	11,8
	11,7
	11,8
	11,9
	12,1
	12,3
	12,5
	12,5
	– 8
	12,6
	12,4
	12,2
	12,0
	11,8
	11,7
	11,7
	11,9
	12,1
	12,3
	12,5
	12,6
	– 9
	12,6
	12,4
	12,2
	11,9
	11,7
	11,6
	11,7
	11,8
	12,1
	12,3
	12,5
	12,7
	–10
	12,7
	12,5
	12,2
	11,9
	11,7
	11,6
	11,6
	11,8
	12,1
	12,3
	12,6
	12,7
	–11
	12,7
	12,5
	12,2
	11,9
	11,6
	11,5
	11,6
	11,8
	12,1
	12,4
	12,6
	12,8
	–12
	12,8
	12,5
	12,2
	11,9
	11,6
	11,5
	11,5
	11,7
	12,1
	12,4
	12,7
	12,8
	–13
	12,8
	12,5
	12,2
	11,9
	11,6
	11,4
	11,5
	11,7
	12,0
	12,4
	12,7
	12,9
	–14
	12,9
	12,6
	12,2
	11,8
	11,5
	11,3
	11,4
	11,7
	12,0
	12,4
	12,8
	13,0
	–15
	12,9
	12,6
	12,2
	11,8
	11,5
	11,3
	11,3
	11,6
	12,0
	12,4
	12,8
	13,0
	–16
	13,0
	12,6
	12,2
	11,8
	11,4
	11,2
	11,3
	11,6
	12,0
	12,5
	12,9
	13,1
	–17
	13,0
	12,7
	12,2
	11,8
	11,4
	11,2
	11,2
	11,6
	12,0
	12,5
	12,9
	13,1
	–18
	13,1
	12,7
	12,2
	11,7
	11,3
	11,1
	11,2
	11,5
	12,0
	12,5
	13,0
	13,2
	–19
	13,2
	12,7
	12,2
	11,7
	11,3
	11,0
	11,1
	11,5
	12,0
	12,5
	13,0
	13,3
	–20
	13,2
	12,8
	12,2
	11,7
	11,2
	11,0
	11,1
	11,5
	12,0
	12,6
	13,1
	13,3
	–21
	13,3
	12,8
	12,3
	11,7
	11,2
	10,9
	11,0
	11,4
	12,0
	12,6
	13,1
	13,4
	–22
	13,3
	12,8
	12,3
	11,6
	11,1
	10,8
	10,9
	11,4
	12,0
	12,6
	13,2
	13,5
	–23
	13,4
	12,9
	12,3
	11,6
	11,0
	10,8
	10,9
	11,3
	12,0
	12,6
	13,2
	13,5
	–24
	13,5
	12,9
	12,3
	11,6
	11,0
	10,7
	10,8
	11,3
	12,0
	12,6
	13,3
	13,6
	–25
	13,5
	12,9
	12,3
	11,6
	10,9
	10,6
	10,7
	11,3
	11,9
	12,7
	13,3
	13,7
	–26
	13,6
	13,0
	12,3
	11,5
	10,9
	10,5
	10,7
	11,2
	11,9
	12,7
	13,4
	13,7
	–27
	13,6
	13,0
	12,3
	11,5
	10,8
	10,5
	10,6
	11,2
	11,9
	12,7
	13,4
	13,8
	–28
	13,7
	13,1
	12,3
	11,5
	10,8
	10,4
	10,5
	11,1
	11,9
	12,7
	13,5
	13,9
	–29
	13,8
	13,1
	12,3
	11,4
	10,7
	10,3
	10,5
	11,1
	11,9
	12,8
	13,5
	14,0
	–30
	13,9
	13,1
	12,3
	11,4
	10,6
	10,2
	10,4
	11,0
	11,9
	12,8
	13,6
	14,0
	–31
	13,9
	13,2
	12,3
	11,4
	10,6
	10,2
	10,3
	11,0
	11,9
	12,8
	13,7
	14,1
	–32
	14,0
	13,2
	12,3
	11,3
	10,5
	10,1
	10,3
	11,0
	11,9
	12,8
	13,7
	14,2
	–33
	14,1
	13,3
	12,3
	11,3
	10,5
	10,0
	10,2
	10,9
	11,9
	12,9
	13,8
	14,3
	–34
	14,1
	13,3
	12,3
	11,3
	10,4
	9,9
	10,1
	10,9
	11,8
	12,9
	13,8
	14,4
	–35
	14,2
	13,4
	12,3
	11,3
	10,3
	9,8
	10,0
	10,8
	11,8
	12,9
	13,9
	14,4
	Variação anual do fotoperíodo com a latitude.
	Usando a definição de azimute (A) do Sol, depreende-se que:
	. H = (. ) sem Z = sen Z  cos A
	(i)
	Por outro lado verifica-se (Fig. I.12) que:
	H = ( ^ ) ^  = (. )  – (.  ) .
	Como . = 1 e, por definição, .  = cos Z, resulta:
	H =  –  cos Z
	(ii)
	A última igualdade possibilita colocar a relação (i) na segu
	sen Z  cos A = .(  –  cos Z) = .  – . cos Z.
	No entanto, como o produto escalar . = 0 (são versores ortog
	.  = sen Z  cos A
	O azimute (A) do Sol é o ângulo compreendido entre o versor 
	ou, levando em conta as componentes de  e  (relações I.8.1) 
	cos A = \(sen \( – cos Z  sen\(\) / 
	(I.8.8)
	Uma expressão para o seno do azimute do Sol também pode ser 
	(H ^ ) .  = sen Z  sen A
	(iii)
	Então, lembrando a relação (ii), pode-se ver que:
	(H ^ ) . = ( ^ ) . – ( ^ ) . cos Z.
	Obviamente,  o segundo termo do membro da direita é nulo  (p
	(H  ^ ) . = sen h  cos (.
	Considerando a relação iii, tem-se, finalmente:
	sen A = sen h  cos (  / sen Z.
	(I.8.9)
	As equações I.8.8 e I.8.9 são usadas para determinar o azimu
	cos A = sen (  / cos (;
	(I.8.10)
	sen A = sen H  cos (;
	(I.8.11)
	tendo H o sinal correspondente (positivo ou negativo), confo
	- para que cosA seja nulo \(A = 90o, no �
	- quando a declinação do Sol é positiva, tem-se cosA > 0 e, 
	- quando a declinação do Sol é negativa, o que acontece entr
	As equações I.8.2, I.8.8 e I.8.9, possibilitam o traçado de 
	Diagramas contendo essas trajetórias podem ser elaborados em
	9. Tempo sideral, solar e legal.

	A previsão do estado da atmosfera requer o processamento de 
	Há, no entanto, muitos fenômenos que estão relacionados ao m
	Variação do ângulo zenital (0 a 90o) e do azimute (0 a 360o)
	A contagem do tempo para fins civis, porém, em geral, não se
	Pode-se dizer que o dia sideral é o intervalo de tempo que t
	Define-se dia solar verdadeiro como o intervalo de tempo int
	O dia solar verdadeiro tem duração variável durante o ano. D
	360o /365,2422 = 59'.
	Esse valor, porém, não é constante, já que a velocidade de t
	Dia sideral \(A\) e solar verdadeiro \�
	No sentido de estabelecer um processo cronométrico mais cômo
	a cada dia desloca-se 360o /365,2422 no equador celeste;
	percorre o equador celeste com velocidade angular constante 
	encontra-se nos pontos equinociais da esfera celeste concomi
	Em outras palavras, o sol médio foi concebido de modo a "efe
	Além dos anos sideral e solar médio, costuma-se definir, ain
	Movimento aparente do Sol (de leste para oeste) ao longo da 
	A cada translação, a Terra não executa um número exato de ro
	Para minimizar o inconveniente provocado pela fração de dia 
	0,0312/4 = 0,0078 dias/ano
	ou 7,8 dias a cada 1000 anos. Torna-se necessário compensar 
	A contagem do tempo depende do meridiano local e, portanto, 
	Evitando que diferentes cidades adotassem horários próprios,
	- a superfície da Terra seria dividida em 24 segmentos, cada
	- em qualquer ponto de um dado fuso horário se adotaria a ho
	-  o meridiano de Greenwich seria considerado o meridiano ce
	O tempo cronometrado em relação ao meridiano de referência é
	A cada intervalo de 15o de longitude, a partir do meridiano 
	Qualquer fuso horário possui dois meridianos limítrofes, que
	No Brasil, que se estende do 2º ao 5º fuso a oeste do de Gre
	Hora Legal no Brasil em relação ao Tempo Médio de Greenwich 
	O meridiano de 180 o (oposto ao de Greenwich) é denominado M
	A etapa seguinte consiste em, partindo, novamente, do fuso d
	Para exemplificar, suponha-se que no fuso de Greenwich são 1
	Na prática, devido aos transtornos que poderia acarretar às 
	Denomina-se de equação do tempo \( \(t
	\( t = h* – .
	(I.9.1)
	A equação do tempo tem valor variável a
	h* = + ( t
	(I.9.2)
	Won \(1977\) menciona uma fórmula apro�
	\(t = 0,002733 – 7,343 sen \(F\) + 0,5
	– 3,03cos(2F) – 0,3289sen(3F) – 0,07581cos(3F)
	– 0,1935sen(4F) – 0,1245cos(4F),
	(I.9.3)
	Essa expressão é útil, especialmente quando se usam microcom
	Variação anual da declinação do Sol e da equação do tempo.
	A hora solar verdadeira, em um dado insta�
	Quando o local em questão não se acha so�
	h* = + ( t + ((.
	(I.9.4)
	A correção \(\( será positiva, se o l�
	As forças que atuam sobre um corpo em repouso ou em moviment
	= m = m (d2  / d t2)
	(I.10.1)
	Nessa expressão os símbolos têm o seguinte significado:  é a
	Quando se interpretam movimentos de corpos nas vizinhanças d
	Um referencial inercial, absoluto ou universal, em relação a
	Os movimentos da Terra em relação ao Sol, de fato, introduze
	Não obstante as suas limitações, esse referencial (quase ine
	A aceleração da gravidade, que se observa à superfície terre
	= – (Y M m / r2) r
	(I.10.2)
	onde Y = 6,685x10-8 cm-3 g -1 s-2 é a constante de gravitaçã
	* = /m = – (Y M / r2 ) r.
	(I.10.3)
	Suponha-se agora que esse mesmo corpo se encontre sobre uma 
	Neste caso \(Fig. I.18\) duas forças e�
	d2 /dt2 = CP/m = CP =  ^ \( ^ \) = – \�
	onde  indica o vetor velocidade angular de rotação da Terra 
	Diferentes versões da dinâmica de um corpo situado à superfí
	A dinâmica do corpo teria uma versão int�
	CF = m \( 2 r r = – m  ^ \( ^ \).
	No caso do equador, CF age radialmente, neutralizando parte 
	– L =  + m \( 2 r r
	de tal modo que
	L =  + CF = 0,
	pode-se continuar usando a mecânica newtoniana ! Outra abord
	Deve-se notar que a força centrífuga está dirigida ao longo 
	A conceituação de forças inerciais, como a centrífuga, torna
	Em Geofísica, as observações são feitas usando referenciais 
	CF = – m  ^ \( ^ \) = m \( 2 r r.
	(I.10.4)
	Diante do que foi dito, conclui-se que a aceleração da gravi
	=  L/m  = – ( YM/ r2 ) r –  ^ ( ^ ).
	(I.10.5)
	= * – \( 2 r r.
	onde * representa a aceleração gravitacional. Essa expressão
	- em qualquer ponto, nas imediações da superfície terrestre,
	- a aceleração da gravidade diminui com a altitude (exatamen
	- para uma mesma altitude, a aceleração da gravidade é menor
	Em harmonia com as equações da mecânica clássica, adaptadas 
	- no equador, porque as componentes gravitatória e centrífug
	nos pólos, porque não há a componente centrífuga.
	Para outras latitudes, portanto, existem duas componentes da
	r = * + ( 2 r cos2 ( r
	(I.10.6)
	e
	o = – \( 2 r cos\( sen\( o.
	(I.10.7)
	O módulo de  será, então:
	g((, 0) = { g r 2 + go2 }1/2
	(I.10.8)
	onde a notação g\(\(, 0\) está sendo
	Medições da aceleração da gravidade, realizadas ao nível méd
	g (0o, 0m) = 978,0 cm s-2
	g (45o, 0m) = 980,6 cm s-2
	(I.10.9)
	g (90o, 0m) = 983,2 cm s-2
	TABELA I.5
	COMPONENTES RADIAL (r) E HORIZONTAL (o) DA ACELERAÇÃO DA GRA
	Latitude (
	0o
	30o
	45o
	60o
	90o
	(*(
	984,0
	984,0
	984,0
	984,0
	984,0
	((rcos2 ((
	3,4
	2,5
	1,7
	0,8
	0,0
	(r(
	980,6
	981,5
	982,3
	983,2
	984,0
	(o(
	0,0
	1,5
	1,7
	1,5
	0,0
	Esses valores, quando comparados com os que figuram na Tabel
	As observações da aceleração da gravidade (relação I.10.9) n
	Uma expressão ajustada ao Elipsóide Internacional de Referên
	g\(\(, 0\) = 980,616 \(1 – 2,637x10-
	(I.10.10)
	A constante 980,616 cm s-2 constitui a melhor aproximação pa
	g n = 980,665 cm s-2
	(I.10.11)
	usado em Física para a relação entre ma
	Para fins meteorológicos, pode-se empregar a equação I.10.8,
	B = ( 2 r/ g* = 0,0034 e g* = (g*(,
	ou seja:
	g\(\(, 0\) = g* { 1 – B \(2 – B\) c�
	O desenvolvimento em série da última exp�
	g\(\(, 0\) = g* – \(2 r cos2 \( + \
	O termo \(1/2\) \(2 r B cos2 \( é ig
	g\(\(, 0\) = g* – \(2 r cos2 \(.
	(I.10.12)
	No caso particular da latitude de 45o tem�
	g\(\( ,0\) = g\(45 o,0\) – \(1/2\
	(I.10.13)
	Substituindo os valores constantes, pode-se escrever, ainda:
	g\(\( ,0\) = 980,616 – 1,7 cos 2\(.
	(I.10.14)
	É necessário mencionar que os valores da aceleração da gravi
	TABELA I.6
	VALORES TEÓRICOS DA ACELERAÇÃO DA GRAVIDADE
	(cm s-2 ) AO NÍVEL MÉDIO DO MAR, EM FUNÇÃO DA LATITUDE.
	(
	((o)
	Equação
	EquaçãoI.10.10
	Equação
	Equação I.10.14
	(
	((o)
	Equação
	EquaçãoI.10.10
	Equação
	Equação I.10.14
	0
	978,04
	978,93
	50
	981,07
	980,91
	10
	978,19
	973,03
	60
	981,91
	981,46
	20
	978,64
	979,33
	70
	982,60
	981,91
	30
	979,32
	979,77
	80
	983,05
	982,00
	40
	980,17
	980,32
	90
	983,21
	982,30
	Comparando-se os resultados fornecidos por esta equação com 
	Mantendo-se as hipóteses anteriormente aceitas quanto à form
	g \(\(, z\) = YM / \(r + z\) 2 – \
	(I.10.15)
	ou seja:
	g \(\(, z\) = g*\(1 – z/r \) - 2 – �
	Desenvolvendo o fator (1 – z/r )- 2 em série binomial, encon
	g \(\(,z\) = g*\(1 – 2z/r + 3 z2 / r
	No entanto, 2z / r é da ordem de 0,01; 3z2 / r2 é ainda meno
	g \(\(, z \) = g*\(1 – 2z/r \) – \
	Agora, somando e subtraindo 2z/r ao fator (1 + z/r), resulta
	g \(\(, z\) = g*\( 1 – 2z/r \) – \
	g \(\(, z\) = \(g* – \( 2 r cos2 \
	A ordem de grandeza de 3z \( 2 é de 0,0
	g \(\(, z\) = g\(\(, 0\) – C\(\(
	(I.10.16)
	com C\(\( , z\) = 3,08x10-4 z \(para
	A última equação revela que a aceleraç�
	Valores aproximados da correção de altitude constam da Tabel
	TABELA I.7
	VALORES APROXIMADOS DA CORREÇÃO C\(\(,
	(cm s-2 ) EM FUNÇÃO DA ALTITUDE (z)
	Altitude z (km)
	1
	5
	10
	15
	20
	C((, z) (cm s-2 )
	0,31
	1,54
	3,08
	4,61
	6,15
	Quando um corpo de massa unitária, situad
	dw = .d = g cos ( dL = g dz
	onde z indica a altitude. É claro que dw 
	d ( = g dz
	(I.10.17)
	Chama-se geopotencial à função \(. Fis�
	Trabalho realizado pela unidade de massa ao se deslocar do n
	Já foi dito que o módulo da aceleração 
	A unidade escolhida foi o metro geopotencial (mgp):
	1 mgp  = 980 cm s-2 x 100 cm =  9,8x104 cm2 s-2 = 9,8 m2 s-2
	O metro geopotencial exprime o trabalho (ou a variação da en
	(  =
	(I.10.18)
	ou, para uma camada em que a aceleração da gravidade possa s
	((  = ( g/9,8 ) (z
	(I.10.19)
	quando g for dado em m s-2 e z em metros.
	Observe-se que os valores do geopotencial, expressos em metr
	11. Aceleração de Coriolis.

	No tópico anterior analisou-se a existência de uma força cen
	Considerando que as leis da mecânica clássica pressupõem a e
	Um referencial local é sempre utilizado para medidas relacio
	Para que se faça uma idéia inicial do efeito causado pelo em
	1 - antes de ser lançado, o projétil está animado de uma vel
	2 - por ocasião do lançamento o projétil possui uma velocida
	3 - algum tempo após o lançamento, o projétil atingirá o pon
	Efeito da rotação da Terra sobre a trajetória de um projétil
	Evidentemente, um outro observador localizado fora da Terra 
	Na prática a existência da força de Coriolis pode ser facilm
	Para um observador situado no referencial (A), considerado i
	A simulação para o caso do Hemisfério Norte seria obtida faz
	Simulação da força de Coriolis. Um observador imóvel em A di
	Para que observações locais do movimento de corpos, da atmos
	Considere-se um disco que gira com uma velocidade angular ( constante, na periferia do qual existe um observador (M), girando com ele (Fig. I.22). O disco pode ser interpretado com
	Diferentes interpretações do deslocamento de um corpo, visto
	No instante seguinte (t1), o objeto atinge uma outra posição
	- para o observador estacionado em A o de�
	= {d /dt}A ( t      ....(i)
	sendo  o vetor posição do móvel que, no instante to, coincid
	- para o observador (M) solidário ao disco, o deslocamento d
	= {d /dt}M (t.    ... (ii)
	Por outro lado, o observador solidário ao disco deslocou-se,
	= (  ^ ) (t     ... (iii)
	Aqui  denota o vetor velocidade angular de rotação do disco.
	Como o observador e o móvel se deslocam simultaneamente, aqu
	=  + .
	Então, tendo em conta as relações (i a iii) anteriores,
	{{d /dt}A = {d /dt}M + ( ^ ).
	(I.11.1)
	e, como  também representa o vetor posição do móvel,
	A = M +  ^
	(I.11.2)
	A e M traduzem, respectivamente, as velocidades observadas a
	Em Meteorologia, normalmente se trabalha com a unidade de ma
	O operador vetorial
	{d  /dt}A = {d  /dt}M + (  ^  )
	encontrado na equação (I.11.1), é válido para qualquer vetor
	{ dA/dt}A = {d(M +  ^ )/dt }M +  ^ (M +  ^ ).
	Daqui se depreende que:
	{ dA / dt}A = {d M / dt } M +  ^ { d /dt } M +  ^  M +  ^ ( 
	mas, tendo em conta que {d  / dt}M = M,
	{ dA /dt }A = { d M /dt }M + 2  ^ M +  ^ ( ^  ).
	Considerando que as medições são invariavelmente realizadas 
	d /dt = dA/dt – 2  ^  –  ^ ( ^  )
	(I.11.3)
	onde foram suprimidos os índices relativos ao referencial nã
	A relação I.11.3 é conhecida como equação geral do movimento
	d/dt representa a aceleração observada a partir de qualquer 
	dA/dt traduz a aceleração resultante de todas as forças reai
	c = – 2  ^  constitui a aceleração de Coriolis; e
	– ^ ( ^ ) é a aceleração centrífuga, que age no sentido radi
	O produto vetorial
	C = – 2  ^
	(I.11.4)
	indica que a aceleração de Coriolis é sempre perpendicular à
	Com o intuito de esclarecer melhor o efeito da aceleração de
	= 0 + ( cos(  + ( sen( .
	(I.11.5)
	As componentes de   estão contidas no plano do meridiano do 
	= u + v + w
	(I.11.6)
	Componentes do vetor velocidade angular de rotação da Terra 
	Em Meteorologia, as componentes u, v e w da velocidade do ar
	C = –2 \(0  + \( cos\(  + \( sen\( �
	ou, ainda,
	C =
	(I.11.7)
	Resolvendo esta matriz, encontra-se a equação em componentes
	C = – 2 \( {\(w cos\( – v sen\(\)  �
	(I.11.8)
	Para interpretar o efeito da aceleração de Coriolis sobre o 
	Quando o movimento é rigorosamente zonal tem-se v = 0 e w = 
	C = 2 \( u \(–sen\(  + cos\( \),   �
	ou
	C = 2 \( u \(sen\( – cos\( \),   pa�
	Para o Hemisfério Sul \(\( < 0\), a p�
	No Hemisfério Norte, a primeira equação mostra que a compone
	No movimento meridional puro, tem-se u = 0 e w = 0, restando
	C = 2 ( v sen( ,   para  = v
	ou
	C = –2 \( v sen\( ,   para  = –v.
	No Hemisfério Sul \(\( < 0 \), essas �
	Face às conclusões anteriores, depreende-se que a aceleração
	O efeito da aceleração de Coriolis também se faz sentir sobr
	Quando o movimento é puramente vertical, tem-se u = 0 e v = 
	C = – 2 \( w cos\(   quando  = w  \(as
	ou
	C =  2 \( w cos\(   quando = –w  \(sub
	mostrando que, nos dois hemisférios \(c
	Como se sabe, trabalho (dW) realizado por um corpo em movime
	dW = .
	em que  traduz o deslocamento do corpo na direção de . De ve
	dW/d t = m C. .
	Usando as equações I.11.6 e I.11.8 verifica-se que:
	dW/ d t = –2 m \( { \(w cos\( – v sen
	Resolvendo o produto escalar, os termos se cancelam, resulta
	(1/m) dW/dt = 0.
	(I.11.9)
	Comprova-se a força de Coriolis não produz trabalho.
	O estudo da dinâmica da atmosfera, em geral, é efetuado comp
	CH = –2\( {–v sen\(  + u sen\(  – u co
	A condição imposta pela não realização�
	CH = 2 \( sen\( {v  – u }.
	(I.11.10)
	Tomando f como parâmetro de Coriolis (Hess, 1959), isto é:
	f = 2 ( sen (
	(I.11.11)
	Daqui se infere que o parâmetro de Coriol
	CH = f  ( ^ Z)
	(I.11.12)
	e, em módulo, tem-se:
	( CH (= 2 ( z sen(((= f z.
	(I.11.13)
	com ( = 7,292x10-5 radianos por segundo.
	12. Exercícios.

	1 - Demonstrar que o raio \(r\) de qual
	a\) a distância correspondente ao incre
	b\) a velocidade tangencial de rotação 
	2 - O raio médio do Sol está estimado em 6,96x1010 cm. Para 
	a) qual o raio da esfera que representaria a Terra; e
	b\) a que distância esta esfera deveria
	3 - Usando papel milimetrado, desenhar a curva que represent
	4 - Desenhar as curvas que representam a variação anual do f
	5 - Um passageiro deseja viajar do Recife (8o 11'S, 34o 55'W
	a) em junho ?
	b) em dezembro ?
	6 - Para um observador localizado no Recife (8o 11'S, 34o 55
	a\) o ângulo de elevação e o azimute d�
	b\) a hora indicada no relógio \(supos�
	7 - Calcular o valor teórico da aceleração da gravidade para
	8 - Determinar a altitude equatorial na qual a aceleração da
	9 - Mostrar que, se  e  representam os raios da Terra e de u
	^ ( ^ ) =  ^ ( ^ )
	10 - Estabelecer o módulo e a direção da aceleração de Corio
	a) em Fernando de Noronha (4oS, 32o25'W); e
	b) em Lisboa (38o43'N, 9o09'W).
	11 - Explicar porque a água, inicialmente em repouso numa pi
	CAPÍTULO II
	TEMPERATURA.
	1. Observações da temperatura.

	As expressões temperatura do ar à superfície e temperatura d
	Para os propósitos da análise sinótica do estado da atmosfer
	Para fins climatológicos, seria interessante que as observaç
	No Brasil, a maioria das estações meteorológicas realiza uma
	O horário adotado para a realização de observações agrometeo
	A expressão temperatura do ar à superfície aplica-se, ainda,
	A temperatura à superfície terrestre propriamente dita també
	A determinação da temperatura do ar em níveis elevados da at
	A partir de imagens de satélites meteorológicos botem-se rot
	Nas observações de rotina, executadas por estações meteoroló
	Observações da temperatura da água a diferentes profundidade
	Temperaturas da superfície do mar (TSM) são rotineiramente o
	2. Unidades de medida.

	A escala Celsius, ou centígrada (oC) é internacionalmente ac
	t oC /(t oF–32o) = 100o/180o;
	(II.2.1)
	t K = 273,16 + t oC;
	(II.2.2)
	em que t designa a temperatura expressa na correspondente es
	3. Termométros e termógrafos.

	Termômetros são instrumentos destinados à determinação diret
	Os termômetros convencionais são constituídos por um tubo ca
	Esquema de um termômetro convencional de mercúrio em vidro.
	Quase sempre o mercúrio é usado como elemento sensível dos t
	- coeficiente de dilatação linear elevado;
	- temperatura de congelamento baixa (–37,8 oC);
	- temperatura de ebulição alta (360 oC).
	O álcool etílico, ou uma mistura de mercúrio e tálio, é empr
	Alguns modelos, como é o caso dos termômetros clínicos, poss
	A expressão “leitura de um termômetro” refere-se à avaliação
	Em geral, a leitura feita num termômetro não corresponde rea
	Maneiras correta (A) e incorretas (B e C) de efetuar a leitu
	Em Meteorologia, ainda são usados diferentes tipos de termôm
	Nos termômetros comuns, também chamados termômetros ordinári
	Termômetros de solo são termômetros comuns, que servem para 
	Esquema de um termômetro de solo (acima) e de um termômetro 
	Os termômetros de solo para as profundidades de 2, 5, 10, 20
	É um termômetro comum, destinado à observação da temperatura
	Os termômetros de máxima utilizam, também, o mercúrio como e
	O termômetro de máxima permanece em um suporte especial, que
	Terminada a leitura, o termômetro de máxima deve ser retirad
	A presença de fraturas na coluna e de gotículas de mercúrio 
	Diferentes tipos de estrangulamento (E) do tubo capilar, em 
	Movimento necessário à preparação de um termômetro de máxima
	O termômetro de mínima serve para indicar a menor temperatur
	A redução da temperatura ambiente provoca o movimento do men
	Nos abrigos termoméricos convencionais o termômetro de mínim
	Fig. II.6 - Termômetro de mínima.
	No manuseio dos termômetros de mínima deve-se evitar expô-lo
	A luz do Sol, por outro lado, tende a causar a polimerização
	Em condições normais de funcionamento, o menisco do álcool d
	Termógrafos são instrumentos destinados a fornecer um regist
	De um modo geral são constituídos por uma unidade sensora qu
	O deslocamento da pena fica registrado em um diagrama de pap
	Esquema de um termograma  (registro termográfico).
	Os termógrafos mecânicos são classificados em três tipos (Fi
	O elemento sensível dos termógrafos bimetálicos (Fig. II.8) 
	O elemento sensível desses instrumentos é um tubo curvo e ac
	Termógrafos bimetálico (esquerda), de tubo de Bourdon (centr
	Nesses instrumentos há um tubo espiralado (Fig. II.8), que s
	O capilar de aço, que pode ter várias dezenas de metros de c
	Dos termógrafos convencionais, estes são os mais indicados p
	Enquadram-se nessa categoria os modernos instrumentos que po
	-  pequenos resistores construídos com fio muito fino (cerca
	-  junções duplas de fios de metais diferentes  geralmente c
	-  cristais cuja resistência à corrente elétrica depende da 
	A corrente produzida, ou a variação da resistência elétrica 
	Além desses há os termômetros de radiaç
	Tais instrumentos são especialmente úteis quando se deseja c
	O progresso observado na área de sensoriamento remoto, usand
	4. Tempo de resposta de termômetros.

	Para que um termômetro possa funcionar adequadamente, é nece
	Em Meteorologia, porém, o emprego de termômetros com respost
	O intervalo de tempo necessário para que um instrumento acus
	Quando a temperatura ambiente sofre uma variação relativamen
	dT/dt = (1/) (T – Tr),
	(II.4.1)
	em que T representa a temperatura instantânea (leitura do te
	T – Tr = (TO – Tr) exp{ – (1/) t},
	(II.4.2)
	onde TO corresponde à temperatura do termômetro antes de ser
	ln (T – Tr) =  ln (TO – Tr) –  (1/) t.
	(II.4.3)
	Vê-se que o valor de  pode ser determinado graficamente, plo
	y = (–1/) x
	(II.4.4)
	e o conjunto de pontos deverá formar uma reta que passa pela
	5. O abrigo de instrumentos.

	Nas estações meteorológicas convencionais, as observações da
	A geometria e os materiais empregados na fabricação dos abri
	Abrigo de instrumentos meteorológicos usado em estações conv
	Dentro desse abrigo são instalados os termômetros de máxima 
	As temperaturas obtidas no interior do abrigo de instrumento
	6. Temperaturas extremas e médias.

	A mais elevada e mais baixa temperaturas observadas em um da
	Chama-se amplitude térmica à diferença entre as temperaturas
	Rigorosamente falando a "temperatura média" deveria referir-
	No Brasil, a temperatura média diária do ar, em cada estação
	t = (2 t00 + t12 + tX + tN) / 5,
	(II.6.1)
	onde t00 e t12 referem-se, respectivamente, às temperaturas 
	Serra (1974) refere-se a estudos que conduziu comparando 154
	As temperaturas médias mensais e anual são, via de regra, co
	7. Oscilações da temperatura do ar.

	A temperatura do ar normalmente apresenta acentuadas variaçõ
	As variações quase-instantâneas da temperatura do ar à super
	As aplicações sinóticas e climatológicas de rotina não exige
	A temperatura do ar à superfície, apresenta um ciclo diário 
	A curva diária típica da temperatura do ar à superfície, par
	Para verificar a oscilação anual das temperaturas máxima, co
	Médias mensais das temperaturas máxima (tX), compensada (tM)
	Curvas representativas dos valores médios mensais da tempera
	O efeito que a variação do suprimento de energia solar causa
	Em muitas localidades, a curva que traduz a variação da temp
	A variação anual da temperatura compensada, nas cidades de L
	Médias mensais (mês 1, 2, ...) climatológicas da temperatura
	Em geral, as maiores médias da temperatura do ar à superfíci
	Outro aspecto interessante a considerar é a influência que a
	Médias mensais da temperatura do ar (toC) e do total mensal 
	O mar atua como um regulador da temperatura do ar, tendendo 
	A continentalidade traduz a influência causada pelo oceano e
	Valores climatológicos da temperatura compensada e respectiv
	Quanto à altitude, o efeito sobre a temperatura média do ar 
	Valores climatológicos da temperatura compensada e respectiv
	Dessa análise se conclui que a temperatura média do ar dimin
	Tem se verificado, em determinadas regiões, uma tendência da
	A questão é complicada porque efeitos semelhantes podem resu
	Tendências seculares podem ser efetivamente causadas pela in
	Tendências seculares podem ser efetivamente causadas pela in
	As previsões sobre o aquecimento gradual do planeta são real
	8. Distribuição espacial da temperatura.

	Valores de temperatura, obtidos em diferentes locais, podem 
	As isotermas traduzem a configuração do campo da temperatura
	O gradiente de uma propriedade escalar qualquer () é um veto
	= (/x)  + (/y)  + /z) ,
	(II.8.1)
	em que ,  e  são os versores associados aos eixos coordenado
	As diferenciais utilizadas são parciais porque a grandeza  s
	Na  prática, é costume considerar  duas componentes: a  hori
	Z  = (/x)  + (/y)
	(II.8.2)
	XY = (/z)
	(II.8.3)
	Os índices indicam as coordenadas que são mantidas constante
	Fazendo =T (T simboliza a temperatura) tem-se o gradiente de
	T = (T/x)  + (T/y)  + (T/z)
	(II.8.4)
	A componente horizontal do gradiente de temperatura do ar à 
	zT = (dT/dx)  + (dT/dy)
	(II.8.5)
	nas vizinhanças de um ponto, é perpendicular às isotermas e 
	= –XYT = – ( T/z)
	(II.8.6)
	Distribuição da temperatura média do ar à superfície na Regi
	Fig. II.16 -
	É evidente que, se  > 0, a temperatura (T) diminui quando a 
	Raciocinando em três dimensões, é fácil imaginar a existênci
	A temperatura média do ar à superfície (em termos mensais, o
	O gradiente horizontal da temperatura média do ar é tanto ma
	A análise do campo médio da temperatura do ar à superfície r
	A linha que une os pontos correspondentes às temperaturas mé
	A distância entre o equador térmico e o geográfico é normalm
	Fig. II.17 -
	Temperatura média da superfície do mar (oC) na faixa  tropic
	9. Estimativa da temperatura do ar à superfície.

	Em muitas situações, embora existam longas séries de dados d
	Pode-se tentar estimar o valor da média (mensal ou anual) da
	O mais simples modelo que se poderia conceber seria o linear
	tm = A m + B m  + C m  + D m z,
	(II.9.1)
	onde tm designa o valor estimado da temperatura média do mês
	Note-se que a combinação da longitude com a latitude está pr
	Empregando o método dos mínimos quadrados pode-se obter o si
	NAm = Bm  i + Cm  i + Dm z i =  tmi
	Am  i + Bm  i 2 + Cm  i  i + Dm  i iz i = itmi
	(II.9.2)
	Am  i + Bm  i  i + Cm  i  2 + Dm  i z i  =  i tmi
	Am z i  + Bm  i z i  + Cm  i z i + Dm z i 2 = z i tmi.
	O coeficiente de correlação múltipla (r), cujo valor pode es
	rm = { X/Y }1/2,
	(II.9.3)
	sendo,
	X = Am tmi + Bmi itmi + Cm itmi + Dm zitmi – (1/N)(tmi2)
	Y = (tmi 2) – (1/N)(tmi ) 2.
	Finalmente o erro-padrão da estimativa (e), sendo tm – tm' a
	em = { (tmm – tm') }2 / (N – 2)
	(II.9.4)
	A título ilustrativo esse modelo foi aplicado usando-se as m
	A análise da Tabela II.1 revela coeficientes de correlação a
	TABELA II.1
	COEFICIENTES DE REGRESSÃO (A, B, C, D), COEFICIENTE DE CORRE
	e
	Jan.
	11,8857
	–0,0841
	0,4034
	–0,00531
	0,86
	±0,9
	Fev.
	12,4567
	–0,3694
	0,3222
	–0,00556
	0,89
	±0,8
	Mar.
	12,6952
	–0,5458
	0,2725
	–0,00575
	0,91
	±0,8
	Abr.
	13,0444
	–0,2195
	0,3232
	–0,00571
	0,90
	±0,7
	Mai.
	13,2486
	0,1597
	0,3807
	–0,00599
	0,88
	±0,6
	Jun.
	10,7830
	0,3416
	0,4646
	–0,00638
	0,88
	±0,6
	Jul.
	9,3214
	0,5836
	0,5458
	–0,00673
	0,88
	±0,7
	Ago.
	6,1296
	0,6832
	0,6618
	–0,00658
	0,86
	±0,7
	Set.
	1,6227
	0,6618
	0,8065
	–0,00629
	0,86
	±0,6
	Out.
	–1,2237
	0,3722
	0,8508
	–0,00583
	0,86
	±0,7
	Nov.
	3,4986
	0,0605
	0,6651
	–0,00544
	0,84
	±0,8
	Dez.
	10,8093
	0,0278
	0,4600
	–0,00519
	0,83
	±0,9
	10. Influência da temperatura do ar em seres vivos.

	A temperatura do ar desempenha um papel muito importante den
	De uma maneira geral, cada raça ou cultivar tem exigências p
	Nos animais que vivem em regiões frias a pele é espessa e os
	A influência da temperatura é tão importante para certas esp
	A temperatura do ar exerce influência decisiva no cresciment
	A adaptação de cultivares e de raças a faixas de oscilação t
	Quando a aclimatação for impraticável e a lucratividade comp
	No que se refere ao gênero humano, a temperatura também está
	11. Graus-dia.

	A temperatura média do ar à superfície reflete, de certa for
	Um grau-dia corresponde à ocorrência, durante um dia, de tem
	Para o cômputo dos graus-dia podem ser usados diferentes pro
	Caso I - dias em que tN > tI e tX < tS.
	Observando a curva correspondente (Fig. II.18), verifica-se 
	Assim, o número de graus-dia (GD), será:
	GD = (tN – tI) + (tX – tN)/2.
	(II.11.1)
	Caso  II - dias em que tN ( tI e tX < tS.
	A área útil sob a curva (Fig. II.18), obtida por semelhança 
	GD = (tX – tI)2/{2(tX – tN)}.
	(II.11.2)
	Caso  III - dias em que tN > tI e tX > tS.
	O raciocínio inicial é idêntico ao da situação I, mas é nece
	Logo:
	GD = (tX – tI) + (tX – tN)/2 – (tX – tS) 2/{2 (tX – tN)}
	(II.11.3)
	Fig. II.18 -
	Processo simplificado para cômputo de gra
	Caso  IV - dias em que tN ( tI e tX > tS
	Também aqui o raciocínio inicial é semelhante ao adotado na 
	GD = (tX – tI) 2/{2(tX – tN)} – (tX – tS) 2/{2 (tX – tN)}.
	(II.11.4)
	Ometto (1981) detalha um método simples que permite estimar 
	Argumenta-se que cada cultivar exige um determinado número d
	O conceito de grau-dia que, segundo Chang (1968), vem sendo 
	12. Temperatura do solo.

	A permeabilidade da membrana citoplasmática, a viscosidade d
	A superfície do solo se aquece principalmente por absorção d
	A temperatura do solo, tanto à superfície como em qualquer n
	A variação diária da temperatura do solo depende do tipo de 
	Fig. II.19 -
	Curvas representativas da variação da temperatura do solo à 
	Quando se traçam as curvas que representam a distribuição ve
	Fig. II.20 -
	Variação da temperatura (oC) em solo não vegetado, correspon
	Teoricamente é possível desenvolver modelos matemáticos que 
	Um modelo simples pode ser aplicado ao solo, a título de ilu
	- o meio é homogêneo (o que implica aceitar que sua densidad
	- o meio é isotrópico (não existe direção segundo a qual a p
	- a condução do calor se processa sempre no sentido contrári
	Será abordado, apenas, o caso específico do transporte do ca
	Admitidas essas condições, considere-se �
	Aceitando-se que o fluxo vertical (FZ) de calor é proporcion
	FZ = dQ/dt = – KZ(dT/dz)xy,
	(II.12.1)
	onde KZ (cal cm -2 s -1 K -1) é a constante de proporcionali
	Fig. II.21 -
	Paralelepípedo de controle, imerso de um meio homogêneo, aqu
	Em geral, o coeficiente de difusão do calor (K) varia com a 
	A existência de um fluxo de calor deverá provocar uma variaç
	dA/dt = (F Z)S – (F Z)i.
	Pode-se determinar (FZ)I a partir de (FZ)S, pois se conhece 
	(FZ)I = (FZ)S – { d(FZ)/dz }z,
	de onde resulta:
	dA/dt = – (dFZ/dz)z.
	Agora, lembrando a relação II.12.1 e sendo V = xyz, o volume
	dA/dt = – KZ (d2T/dz2)V.   ...(i)
	A outra maneira de obter a taxa de variaç
	Para o volume (V) considerado, é evidente que:
	dA/dt = (Vc(dT/dt).    ...(ii)
	Igualando as duas últimas expressões, obtém-se:
	dT/dt = –\(KZ/\(c\)\(d2 T/dz2\),
	(II.12.2)
	a equação diferencial que rege a variação da temperatura com
	A equação diferencial II.12.2 pode ser aplicada como o mais 
	Utilizando a notação T(z,t) para indicar a temperatura do so
	T(0,t) = To + Ao sen(W t),
	(II.12.3)
	em que To e Ao simbolizam, respectivamente, a temperatura mé
	- para o intervalo de um dia,
	W = 2(/24 h-1, com t em horas;
	e para o intervalo de um ano,
	W = 2(/365 dia-1, com t em dias.
	Quanto aos detalhes do processo matemático envolvido na solu
	A solução de II.12.2 que satisfaz às condições de contorno e
	T(z,t) = To + AZ sen(W t +  – z/D).
	(II.12.4)
	Os novos símbolos significam o seguinte:
	D é um parâmetro, normalmente designado como profundidade de
	D = { 2KZ/cW }1/2;
	(II.12.5)
	indica o ajuste da fase da onda da temperatura e seu valor d
	Wt +  – z/D = /2,
	(II.12.6)
	quando t corresponder ao instante em que a temperatura à sup
	AZ representa a semi-amplitude da onda térmica à profundidad
	AZ = Ao exp(–z/D).
	(II.12.7)
	A última relação confirma o fato da amplitude térmica, no so
	dz/dt = WD,
	(II.12.8)
	que traduz a velocidade com a qual o máximo e o mínimo da cu
	Paralelamente, substituindo z = 0 \(supe�
	O calor específico volumétrico \(c\) d
	(c = 0,46 fM + 0,60 fO + fW,
	(II.12.9)
	sendo fM, fO e fW as frações volumétricas correspondentes ao
	O modelo possibilita também estimar a dif
	W t1 + L – z1 / D = W t2 + L–  z2 / D,
	Isolando D, resulta:
	D = (1/W){ (z2 – z1) / (t2 – t1) }.
	(II.12.10)
	Finalmente, usando a relação II.12.5, obtém-se a difusividad
	KZ/\(c = \(1/2W\){ \(z2 – z1\) / \
	(II.12.11)
	13. Exercícios.

	1 - Usando os dados da Tabela II.2 (próxima página), traçar 
	2 - Analisar o comportamento das curvas das temperaturas méd
	3 - Verificar o ciclo anual da temperatura do solo às profun
	4 - Admitindo que as temperaturas-limite superior e inferior
	a)  tX = 31oC e tN = 18 oC;
	b)  tX = 34 oC e tN = 22 oC;
	c)  tX = 28 oC e tN =12 oC.
	5 - Usando a mesma metodologia, estimar o número total de gr
	TABELA II.2
	MÉDIAS MENSAIS DA TEMPERATURA MÉDIA DIÁRIA (tm), MÁXIMA (tX)
	Jan.
	27,8
	32,3
	21,3
	506,8
	25,6
	25,3
	25,6
	61,0
	Fev.
	27,9
	32,4
	21,3
	527,3
	26,4
	25,9
	26,0
	65,0
	Mar.
	27,1
	31,3
	21,0
	529,9
	25,9
	25,6
	25,9
	169,4
	Abr.
	26,7
	30,4
	21,1
	465,5
	26,0
	25,6
	26,0
	51,4
	Mai.
	26,4
	30,6
	20,4
	395,1
	24,4
	24,5
	24,9
	5,8
	Jun.
	25,8
	30,0
	19,7
	382,6
	23,8
	23,7
	24,3
	11,7
	Jul.
	26,1
	31,1
	18,9
	456,9
	23,5
	23,2
	23,8
	2,1
	Ago.
	27,3
	31,6
	20,5
	464,2
	23,7
	23,4
	23,9
	0,4
	Set.
	28,3
	32,9
	21,3
	548,6
	24,4
	23,9
	24,4
	0,0
	Out.
	29,7
	34,7
	22,8
	515,2
	25,5
	25,0
	25,4
	2,2
	Nov.
	30,8
	35,4
	23,7
	519,4
	26,7
	26,2
	26,5
	70,7
	Dez.
	28,2
	32,6
	22,4
	406,7
	26,2
	26,0
	26,6
	220,5
	FONTE: cortesia do Pesquisador Dagmar Finizola de Sá.
	CAPÍTULO  III
	A ATMOSFERA.
	1. Composição do ar.

	A atmosfera é o conjunto de gases, vapor d'água e partículas
	Sob o ponto de vista termodinâmico, a atmosfera é um sistema
	Na análise da composição do ar é conveniente suprimir o vapo
	O ar seco pode ser considerado como um único gás especial cu
	Ma = 28,964 g mol-1.
	(III.1.1)
	TABELA III.1
	COMPOSIÇÃO DO AR SECO ATÉ 25 km DE ALTITUDE
	Constituinte
	Fração molar
	Fração molar(% do volume)
	Massa molecular
	Massa molecular(g mol-1)
	Nitrogênio (N2)
	78,084
	28,013
	Oxigênio (O2)
	20,946
	31,999
	Argônio (A)
	0,934
	39,948
	Dióxido de Carbono (CO2)
	0,031
	44,010
	Neônio (Ne)
	0,0018
	20,183
	Hélio (He)
	0,000524
	4,003
	Criptônio (Kr)
	0,00015
	83,800
	Hidrogênio (H2)
	0,00005
	2,016
	Xenônio (Xe)
	0,000008
	131,300
	Ozônio (O3)
	0,000001
	47,998
	Radônio (Rn)
	6 x 10-18
	222,
	Massa molecular média (aparente)
	28,964
	FONTE : Goody e Walker (1975).
	Eventuais desvios da composição média do ar seco são devidas
	Quando se estuda o ar propriamente dito (contendo vapor d'ág
	2. Importância dos principais gases atmosféricos.

	Embora seja o constituinte mais abundante na atmosfera, o ni
	Deve ser esclarecido que, em geral, o nitrogênio presente na
	TABELA III.2
	VARIAÇÃO DE PROPRIEDADES DO AR COM A ALTITUDE.
	altitude
	altitude (km)
	pressão
	pressão (at)
	Temperatura
	Temperatura (K)
	densidade
	densidade (kg m-3)
	L.P.M.*
	L.P.M.* (cm)
	Ma
	Ma (g mol-1)
	10
	2,62x10-1
	223
	4,14x10-1
	1,96x10-5
	28,96
	20
	217
	8,82x10-2
	9,15x10-5
	28,96
	30
	227
	1,84x10-2
	4,41x10-4
	28,96
	40
	250
	4,00x10-3
	2,03x10-3
	28,96
	50
	271
	1,03x10-3
	7,91x10-3
	28,96
	60
	256
	3,06x10-4
	2,66x10-2
	28,96
	70
	220
	8,75x10-5
	9,28x10-2
	28,96
	80
	181
	2,00x10-5
	4,07x10-1
	28,96
	90
	181
	3,17x10-6
	2,56
	28,96
	100
	210
	4,97x10-7
	1,63x10
	28,88
	110
	257
	9,83x10-8
	8,15x10
	28,56
	120
	349
	2,44x10-8
	3,23x102
	28,07
	130
	1,20x10-8
	534
	7,59x10-9
	1,02x103
	27,58
	* L.P.M. é o livre percurso médio das moléculas.
	FONTE: Murgatroyd et al. (1965)
	O oxigênio desempenha um papel essencial, do ponto de vista 
	Na alta atmosfera o oxigênio molecular (O2) se dissocia quan
	O2 + radiação ultravioleta \(  O  +  O.
	Os átomos de oxigênio, assim formados, podem se combinar ent
	O  + O + M  ( O2 + M
	O2 + O + M  ( O3 + M.
	A presença da molécula (M) de um gás qualquer é importante p
	As reações apresentadas ocorrem em níveis elevados, sendo a 
	O ozônio é encontrado desde níveis próximos da superfície te
	O ozônio é um gás instável. Ao absorver radiação solar ultra
	Estudos da distribuição de ozônio na atmosfera revelam haver
	O equilíbrio assegurado pelos processos naturais de formação
	Graças às propriedades radiativas que possui, o ozônio se to
	Os conhecidos perigos advindos do desequilíbrio, causado pel
	A concentração de vapor d'água na atmosfera embora relativam
	Apesar de sua baixa concentração, o vapor d'água é um consti
	Além disso, deve-se ressaltar que o vapor d'água é o único c
	Do total de dióxido de carbono existente na Terra, cerca de 
	Há um intercâmbio contínuo de gás carbônico entre a atmosfer
	3. Variação vertical de propriedades da atmosfera.

	Em valores aproximados pode-se  dizer que 50% da massa total
	Diversas tentativas foram feitas no senti�
	\( = –\(XYT = –\( T/\( z.
	As derivadas parciais foram usadas para indicar que a temper
	É possível traçar \(em um diagrama T, �
	De conformidade com o critério térmico, �
	A troposfera, justaposta à superfície terrestre e por ela aq
	Fig. III.1 -
	Estrutura vertical média da atmosfera, segundo o critério té
	Em termos médios para todo o planeta, a temperatura do ar di
	Fig. III.2 -
	Variação da pressão e da temperatura com a altitude em Flori
	O aquecimento basal da atmosfera proporciona o desenvolvimen
	O campo médio da temperatura na atmosfera, para janeiro e ju
	A velocidade do vento, em geral, aumenta com a altitude na t
	Fig. III.3 -
	Secção meridional da atmosfera mostrando a distribuição médi
	A espessura da troposfera (e, portanto, a altitude da base d
	Fig. III.4 -
	Esquema da variação anual da altitude da tropopausa da Regiã
	A tropopausa, região de transição entre
	A estratosfera estende-se, para além da t
	O progressivo aquecimento do ar com a altitude, observado na
	Inicialmente se imaginava que a estratosfera fosse uma camad
	A estratopausa justapõe-se ao topo da estratosfera, sendo ca
	Fig. III.5 -
	Série temporal do perfil dos desvios, em relação à média, da
	A mesosfera, menos conhecida ainda que a �
	Na mesosfera o ar é praticamente isento de vapor d'água e su
	Acima da mesosfera estende-se uma camada aproximadamente iso
	A termosfera se situa para além dos 90 km de altitude e se c
	Em decorrência da fotodissociação, a concentração de íons au
	Muito embora os dados disponíveis tenham um acentuado grau d
	Quando se considera a concentração de elétrons livres, a ion
	REGIÃO D - situada de 60 a 90 km de altitude, com concentraç
	REGIÃO E - entre 90 e 160 km de altitude, com o máximo de co
	REGIÃO F - acima de 160 km de altitude, com dois máximos de 
	A ionosfera pode absorver ou refletir ondas de rádio, depend
	Eventuais mudanças súbitas na atividade solar (erupções sola
	A Terra possui, ainda, duas camadas exteriores, ditas cintur
	As descargas solares de partículas eletricamente carregadas,
	4. Pressão atmosférica.

	Denomina-se pressão atmosférica (p) ao peso exercido por uma
	O estudo da pressão atmosférica é muito importante bastando 
	Em condições atmosféricas normais (não perturbadas), a compo
	Assumindo-se a condição normal de equilíbrio da atmosfera, s
	Fig. III.6 -
	Coluna atmosférica de espessura infinitesimal, tendo área da
	p(z) = p(z+dz) + C
	p = p + dp + C
	- dp = C.
	Sendo A a área da secção reta da coluna
	C = (g Adz/A = (gdz.
	Combinando as duas relações anteriores, verifica-se que a pr
	dp = –\(gdz.
	(III.4.1)
	Esta é a conhecida equação da hidrostática, que rege a distr
	\( p = –\(g \( z.
	(III.4.2)
	A despeito de sua aparente simplicidade a equação do equilíb
	Face à impossibilidade de aplicar a equação do equilíbrio hi
	Em 1643, mediante uma experiência bem simples, E. Torricelli
	A descoberta de Torricelli permite aplica�
	(III.4.3)
	onde h refere-se à distância vertical entre o topo da coluna
	Fig. III.7 -
	Esquema de um barômetro convencional, mostrando a escala (E)
	Deve-se notar que a altura da coluna barométrica não depende
	Durante muito tempo costumou-se exprimir a pressão atmosféri
	1 mb = 10 3 dyn cm - 2 = 10 2 N m -2 = 102 Pa. = 1 hPa
	(III.4.4)
	Considerando as condições-padrão de temperatura (0 oC) e de 
	p = 980,665 x 13,5951 x 76 dyn cm - 2  = 1013,25 mb.
	(III.4.5)
	Então, uma atmosfera (1 at) corresponde a 760 mmHg, a 1013,2
	1 mmHg = 1,33322 mb = 1,33322 hPa;
	(III.4.6)
	1 mb = 1 hPa = 0,75006 mmHg.
	(III.4.7)
	Os barômetros dividem-se em dois grandes grupos, de acordo c
	Os barômetros de mercúrio são constituídos de um tubo de vid
	Fig. III.8 -
	Barômetros do tipo Kew (esquerda) e Fortin (direita), cujo m
	Os barômetros de mercúrio são fabricados de modo que forneça
	- a escala é construída com divisões proporcionais à variaçã
	- o nível do mercúrio contido na cuba pode ser elevado ou re
	A primeira solução é usada em barômetros do tipo Kew (também
	A leitura dos barômetros deve ser iniciada pela determinação
	Às leituras barométricas são normalmente aplicadas três corr
	correção de temperatura, para ajustar a leitura a 0 oC;
	correção instrumental, visando a compensar eventuais defeito
	correção de gravidade, para contrabalançar a diferença entre
	O resultado, obtido ao se aplicarem essas correções à leitur
	Os barômetros aneróides baseiam-se na deformação que variaçõ
	As cápsulas aneróides constituem, o elemento sensível dos ba
	Fig. III.9 -
	Esquema de um barômetro aneróide vendo-se a cápsula, o siste
	Fig. III.10 -
	Esquema de um barógafo mostrando o tambor rotativo (A), a pr
	Em geral, a pressão atmosférica muda de ponto para ponto e, 
	Na coluna atmosférica que se estende verticalmente acima de 
	Na Região Tropical a curva diária da pressão revela dois máx
	Em condições não perturbadas, o caráter oscilatório diário d
	Fig. III.11 -
	Variação da pressão atmosférica (hPa) observada em Campina G
	5. Ajuste da pressão ao nível médio do mar.

	Não é correto comparar diretamente valores da pressão atmosf
	Para que possam ser comparados valores da pressão à superfíc
	A eliminação do efeito de altitude, associado aos valores lo
	Em se tratando de estações meteorológicas muito elevadas, a 
	6. Força do gradiente de pressão.

	Sendo a atmosfera um fluido, a pressão atmosférica varia em 
	Imagine-se um paralelepípedo de controle 
	=  p  (y (z
	= –p' \(y \(z
	que são claramente opostas (e - ). A resultante dessas força
	fX= + = \( p – p' \)\(y\(z .
	Fig. III.12 -
	Paralelepípedo de controle imerso na atmosfera, cujas faces 
	Note-se que, sendo p < p', há uma variaç�
	p' = p + (( p/( x)(x.
	Combinando as duas expressões precedentes, encontra-se:
	fX = – \(\( p/\( x\)V
	onde V = \(x\(y\(z representa o volume
	Dividindo ambos os membros da expressão anterior pela massa 
	FX = – \(1/\(\) \(\( p/\( x\) .
	(III.6.1)
	Seguindo exatamente o mesmo caminho demonstram-se expressões
	FY = – \(1/\(\) \(\( p/ \( y\)
	(III.6.2)
	FZ = – \(1/\(\) \(\( p/ \( z\)
	(III.6.3)
	Somando-se as três componentes encontradas, conclui-se que:
	= – \(1/\(\) \(p
	(III.6.4)
	onde \( é a densidade do ar e  \( \( �
	Em muitas aplicações práticas costuma-se adotar a condição d
	P = – \(1/\(\) {\(\( p/\( x\)  + 
	(III.6.5)
	ou
	P = – \(1/\(\) \(Z p
	(III.6.6)
	A equação III.6.4 \(e suas componentes�
	É curioso ressaltar, como comprovação do que foi exposto, qu
	g = – \(1/\(\) \(\( p/\( z\)
	7. Configurações típicas do campo da pressão.
	7.1 - A carta meteorológica de superfície.

	O estudo da evolução (deslocamento e desenvolvimento) dos si
	A análise da evolução do estado prevalecente do tempo pode s
	No caso da análise numérica, os dados sinóticos disponíveis 
	No caso da análise gráfica, as observações sinóticas são plo
	Muitas vezes torna-se necessário caracterizar o estado em qu
	A partir dos valores de pressão atmosférica plotados em uma 
	A Fig. III.14 mostra as isóbaras médias para a Região Tropic
	As isóbaras caracterizam a distribuição espacial da pressão 
	Fig. III.13 -
	Concepção de uma isóbara (linha branca) correspondente à int
	Quando se pensa na atmosfera em três dimensões, facilmente c
	Além da carta de superfície, são confeccionadas outras, corr
	Nas cartas desse tipo procura-se inicialmente caracterizar a
	Fig. III.15 -
	Configuração instantânea típica do campo da pressão (hPa) at
	Fig. III.16 -
	Representação esquemática das superfícies equipotenciais de 
	Em uma fase posterior, são traçadas linhas que unem pontos c
	Recorde-se que, quando o geopotencial é expresso em metros g
	Observando-se uma carta contendo a representação do campo da
	Deduz-se, de imediato, que,  por se tratar de uma área de  m
	É importante analisar como se estabelece a circulação horizo
	A direção do deslocamento da amostra de ar será, desse modo,
	Nas cartas isobáricas, um centro anticiclônico apresenta-se 
	Observando-se o campo da pressão ao nível médio do mar (Fig.
	Fig. III.17 -
	Esquema da distribuição das superfícies isobáricas e das isó
	Fig. III.18 -
	Esquema da distribuição das superfícies isobáricas e das isó
	Nas proximidades de um centro ciclônico, qualquer parcela de
	Em uma carta isobárica, um centro ciclônico apresenta-se com
	Tanto os centros anticiclônicos como os ciclônicos podem ser
	Há dois conjuntos de três anticiclones semipermanentes à sup
	Na zona equatorial e naquelas localizadas às latitudes em to
	Os ciclones migratórios, dada à importância meteorológica qu
	Em perfeita analogia com as configurações topográficas, as s
	Em uma carta de superfície, a crista representa uma linha de
	Fig. III.19 -
	Superfície isobárica de 850 hPa mostrando o eixo de duas cri
	8. Exercícios.

	1 - Sabe-se que, sob as condições normais de temperatura e p
	2 - Usando os mesmos dados do exercício anterior, calcular a
	3 - Em um mapa, cujo fator de escala é 1:107, foram traçadas
	4 - Em uma carta de superfície encontram-se duas isóbaras, o
	- a magnitude da componente horizontal da força do gradiente
	- a direção e o sentido dessa componente.
	5 - Uma sondagem atmosférica forneceu os dados relacionados 
	Altitude
	Altitude Km
	Temperatura
	Temperatura oC
	5,5
	– 6,2
	4,2
	2,2
	3,5
	4,9
	2,6
	13,0
	1,5
	15,6
	0,7
	20,7
	0,01
	29,4
	Pede-se:
	- computar o gradiente vertical de temperatura de cada camad
	- estimar a temperatura do ar nos níveis de 2 e 3 km.
	6 - Considerar uma amostra de ar úmido com 4%, em volume, de
	CAPÍTULO  I V
	UMIDADE DO AR.
	1. Intercâmbio de água na interface globo-atmosfera.

	O ciclo hidrológico é uma seqüência fechada de fenômenos nat
	A transferência de vapor d'água para a atmosfera é causada p
	O vapor d'água que surge na interface globo-atmosfera mistur
	Ao ingressar na atmosfera, o vapor d'água leva consigo o cal
	Sob o ponto de vista puramente meteorológico, a variação da 
	O conhecimento da quantidade de vapor d'água existente no ar
	2. Gás ideal.

	No estudo da Física são obtidas expressões relacionando o vo
	pV = nRT [ 1 + p F2 (T) + p2 F3 (T) + p3 F4 (T)... ]
	(IV.2.1)
	onde R é uma constante e F2(T), F3(T), F4(T).... são funções
	Usando os conhecimentos advindos da Mecânica Estatística, ve
	A equação IV.2.1 estabelece a relação funcional entre a pres
	Denomina-se gás ideal, ou perfeito, ao modelo físico de um g
	pV = Nrt
	(IV.2.2)
	O gás ideal é puramente conceitual. Foi idealizado com o obj
	Parece evidente que, não havendo interações entre as molécul
	A equação anterior pode assumir outras formas, mais úteis à 
	pV = (m/M) RT.
	(IV.2.3)
	Mas, sendo m/V a massa específica \(\(�
	p =  ( (R/M)T .
	(IV.2.4)
	As expressões IV.2.2 a IV.2.4 são formas alternativas da equ
	Quando uma força (), atuando sobre um corpo, altera sua posi
	dW = ..
	Imagine-se uma amostra de um gás, no interior de um cilindro
	dW = p A d L
	ou
	dW = p dV.
	(IV.2.5)
	O trabalho devido à expansão de um gás equivale ao produto d
	Ao símbolo R que figura na equação de estado dos gases ideai
	pdV + Vdp = nRdT
	(IV.2.6)
	e notando que, no caso particular da expansão isobárica (dp 
	pdV = RdT.
	Comparando-se esse resultado com a expressão IV.2.5 verifica
	R = dW/dT.
	(IV.2.7)
	Isto revela que a constante universal dos gases representa o
	O valor de R vai depender do sistema de unidades usado, pode
	R = 0,082 l at mol-1  K-1.
	Por outro lado, sendo 1 at = 1013,25 mb = 1013250 dyn cm- 2 
	R = 8,314 x 10 7 dyn cm mol - 1  K – 1
	R = 8,314 x 10 7 ergs mol - 1  K - 1
	R = 8,314 x 10 7 dyn cm mol - 1  K – 1R = 8,314 x 10 7 ergs 
	(IV.2.8)
	Como uma caloria equivale a 4,18684 x 10 7 ergs (List, 1971)
	R = 1,986 cal mol - 1 K - 1.
	(IV.2.9)
	3. Equações de estado do ar seco e do vapor d'água puros.

	Cada constituinte do ar seco se comporta praticamente como u
	paV = maRT/Ma
	(IV.3.1)
	ou,
	pa = (A RT/Ma
	(IV.3.2)
	em que \(A designa a massa específica d
	Em se tratando de uma massa (mv) de vapor d'água, ocupando s
	pVV = mV RT/MV
	(IV.3.3)
	sendo MV = 18,015 g mol -1 a massa molecu�
	pV = (V RT/MV
	(IV.3.4)
	4. Equações de estado do ar seco e vapor na mistura ar úmido

	Imagine-se um cilindro, provido de um êmbolo móvel no interi
	É mantida a hipótese de que, tanto o ar seco, como o vapor d
	Como o êmbolo é móvel, a pressão atmosférica será compensada
	Assim, na mistura ar úmido, a equação de estado para o ar se
	(p – e)V = ma RT/Ma
	(IV.4.1 A)
	p – e  = \(a RT/Ma
	(IV.4.1 B)
	sendo \(a a massa específica do ar seco
	eV = mV RT/MV
	(IV.4.2 A)
	e = (V RT/MV
	(IV.4.2 B)
	Por terem um comportamento praticamente ideal, tanto o ar se
	5. Saturação.

	Imaginem-se duas câmaras idênticas (A e B), dotadas de manôm
	Transcorrido algum tempo, o manômetro da câmara A estará ind
	O incremento total da pressão foi o mesmo em ambas as câmara
	É evidente que, em ambas as câmaras, eS representa o máximo 
	Um ambiente é dito saturado a uma determinada temperatura, q
	Na situação aqui descrita o vapor d'água atingiu uma condiçã
	Repetindo-se a experiência anterior para diferentes temperat
	eS = eS(t)   ... água.
	(IV.5.1)
	Em se tratando da pressão de saturação em relação a uma supe
	ei = ei(t)  ... gelo.
	(IV.5.2)
	Na atmosfera a água pode ser encontrada no estado líquido, m
	eS = 6,178 exp[17,2693882t/(t + 237,3)].
	(IV.5.3)
	A equação de Tetens é válida na faixa de –50 oC a 100 oC e f
	J. A. Groff e S. Gratch, trabalhando com a equação de Clausi
	Para o cômputo da pressão de saturação do vapor (em mb) em r
	log ei = 0,78614 + 9,09718 A + 0,87679 B + C,
	(IV.5.4)
	onde log indica o logaritmo decimal, t designa a temperatura
	A  = 1 – To/T;
	B  = 1 – T/To;
	C  = – 3,56654 log(To/T);
	To = 273,16 K; e
	T  =  (273,16 + t) K.
	Para calcular a pressão de saturação do vapor (em mb) em rel
	log eS = 0,78614 – 7,90298 A + 5,02808  log (A) + B + C
	(IV.5.5)
	com
	A  = Ts /T
	B  = –1,2816 x 10-7{ 10 11,344 (1 – 1/A)   –1 }
	C  =  3,1328x10 -3{ 10 3,49149  (1 – A)   –1 }
	Ts =  373,16 K
	T  =  (273,16 + t) K.
	Também aqui log indica o logaritmo decimal e t designa a tem
	Com os valores de pressão de saturação obtidos, experimental
	Uma amostra de ar úmido é representada por um ponto abaixo d
	Assim, a pressão parcial (e) exercida pelo vapor d'água exis
	eS – e  \(  0  para a água
	(IV.5.6 A)
	ou
	ei –  e  \(  0  para o gelo.
	(IV.5.6 B)
	Quando e = 0, o ar está seco; caso e = eS ou e = ei, o ar en
	Atingida a saturação, desde que a temperatura não se altere,
	TABELA IV.1
	PRESSÃO DE SATURAÇÃO DO VAPOR D'ÁGUA (em mb)
	EM RELAÇÃO A UMA SUPERFÍCIE PLANA DE GELO PURO.
	Décimos da temperatura
	toC
	0,0
	0,2
	0,4
	0,6
	0,8
	–30
	0,3798
	0,3720
	0,3643
	0,3568
	0,3494
	–29
	0,4213
	0,4127
	0,4042
	0,3959
	0,3878
	–28
	0,4669
	0,4574
	0,4481
	0,4390
	0,4301
	–27
	0,5170
	0,5066
	0,4964
	0,4864
	0,4765
	–26
	0,5720
	0,5606
	0,5494
	0,5384
	0,5276
	–25
	0,6323
	0,6198
	0,6075
	0,5955
	0,5836
	–24
	0,6985
	0,6848
	0,6713
	0,6581
	0,6451
	–23
	0,7709
	0,7559
	0,7412
	0,7267
	0,7124
	–22
	0,8502
	0,8338
	0,8177
	0,8018
	0,7862
	–21
	0,9370
	0,9190
	0,9013
	0,8840
	0,8670
	–20
	1,0317
	1,0121
	0,9928
	0,9739
	0,9552
	–19
	1,1352
	1,1138
	1,0927
	1,0720
	1,0517
	–18
	1,2482
	1,2248
	1,2018
	1,1792
	1,1570
	–17
	1,3713
	1,3458
	1,3208
	1,2962
	1,2720
	–16
	1,5055
	1,4778
	1,4505
	1,4236
	1,3973
	–15
	1,6517
	1,6214
	1,5917
	1,5625
	1,5338
	–14
	1,8107
	1,7778
	1,7455
	1,7137
	1,6824
	–18
	1,2482
	1,2248
	1,2018
	1,1792
	1,1570
	–17
	1,3713
	1,3458
	1,3208
	1,2962
	1,2720
	–16
	1,5055
	1,4778
	1,4505
	1,4236
	1,3973
	–15
	1,6517
	1,6214
	1,5917
	1,5625
	1,5338
	–14
	1,8107
	1,7778
	1,7455
	1,7137
	1,6824
	–13
	1,9836
	1,9479
	1,9127
	1,8781
	1,8441
	–12
	2,1715
	2,1327
	2,0945
	2,0569
	2,0200
	–11
	2,3756
	2,3334
	2,2919
	2,2511
	2,2110
	–10
	2,5970
	2,5513
	2,5063
	2,4620
	2,4184
	– 9
	2,8372
	2,7876
	2,7388
	2,6908
	2,6435
	– 8
	3,0975
	3,0437
	2,9908
	2,9388
	2,8876
	– 7
	3,3794
	3,3212
	3,2639
	3,2076
	3,1521
	– 6
	3,6845
	3,6216
	3,5596
	3,4986
	3,4385
	– 5
	4,0147
	3,9465
	3,8795
	3,8135
	3,7485
	– 4
	4,3715
	4,2979
	4,2254
	4,1541
	4,0838
	– 3
	4,7571
	4,6776
	4,5993
	4,5222
	4,4463
	– 2
	5,1734
	5,0875
	5,0030
	4,9198
	4,8378
	– 1
	5,6226
	5,5300
	5,4388
	5,3490
	5,2605
	– 0
	6,1071
	6,0073
	5,9089
	5,8121
	5,7166
	TABELA IV.2
	PRESSÃO DE SATURAÇÃO DO VAPOR D'ÁGUA (mb)
	EM RELAÇÃO A UMA SUPERFÍCIE PLANA DE ÁGUA PURA.
	décimos da temperatura
	toC
	0,0
	0,2
	0,4
	0,6
	0,8
	–15
	1,9118
	1,8805
	1,8496
	1,8191
	1,7892
	–14
	2,0755
	2,0418
	2,0085
	1,9758
	1,9435
	–13
	2,2515
	2,2153
	2,1795
	2,1444
	2,1097
	–12
	2,4409
	2,4019
	2,3635
	2,3256
	2,2883
	–11
	2,6443
	2,6024
	2,5612
	2,5205
	2,4804
	–10
	2,8627
	2,8178
	2,7735
	2,7298
	2,6868
	– 9
	3,0971
	3,0489
	3,0013
	2,9544
	2,9082
	– 8
	3,3484
	3,2967
	3,2457
	3,1955
	3,1459
	– 7
	3,6177
	3,5623
	3,5077
	3,4539
	3,4008
	– 6
	3,9061
	3,8469
	3,7884
	3,7307
	3,6738
	– 5
	4,2149
	4,1514
	4,0888
	4,0271
	3,9662
	– 4
	4,5451
	4,4773
	4,4103
	4,3443
	4,2791
	– 3
	4,8981
	4,8256
	4,7541
	4,6835
	4,6138
	– 2
	5,2753
	5,1979
	5,1214
	5,0460
	4,9716
	– 1
	5,6780
	5,5953
	5,5138
	5,4332
	5,3537
	– 0
	6,1078
	6,0190
	5,9325
	5,8466
	5,7617
	+ 0
	6,1078
	6,1971
	6,2876
	6,3793
	6,4721
	1
	6,5662
	6,6614
	6,7579
	6,8556
	6,9545
	2
	7,0547
	7,1563
	7,2590
	7,3631
	7,4685
	3
	7,5753
	7,6834
	7,7928
	7,9036
	8,0158
	4
	8,1295
	8,2445
	8,3610
	8,4789
	8,5983
	5
	8,7192
	8,8416
	8,9655
	9,0909
	9,2179
	6
	9,3465
	9,4766
	9,6083
	9,7417
	9,8766
	7
	10,0132
	10,1515
	10,2915
	10,4331
	10,5765
	8
	10,7216
	10,8685
	11,0171
	11,1676
	11,3198
	9
	11,4739
	11,6298
	11,7876
	11,9472
	12,1088
	10
	12,2723
	12,4377
	12,6051
	12,7745
	12,9458
	11
	13,1192
	13,2946
	13,4721
	13,6517
	13,8334
	12
	14,0172
	14,2031
	14,3912
	14,5815
	14,7740
	13
	14,9688
	15,1658
	15,3650
	15,5666
	15,7705
	14
	15,9767
	16,1853
	16,3963
	16,6097
	16,8255
	15
	17,0438
	17,2646
	17,4878
	17,7136
	17,9420
	16
	18,1730
	18,4065
	18,6427
	18,8815
	19,1230
	17
	19,3672
	19,6142
	19,8639
	20,1164
	20,3717
	18
	20,6298
	20,8908
	21,1546
	21,4215
	21,6912
	19
	21,9639
	22,2396
	22,5183
	22,8001
	23,0850
	(Continua)
	TABELA IV.2
	PRESSÃO DE SATURAÇÃO DO VAPOR D'ÁGUA (em mb)
	EM RELAÇÃO A UMA SUPERFÍCIE PLANA DE ÁGUA PURA.
	(Conclusão)
	Décimos da temperatura
	toC
	0,0
	0,2
	0,4
	0,6
	0,8
	20
	23,3729
	23,6641
	23,9583
	24,2559
	24,5566
	21
	24,8605
	25,1678
	25,4783
	25,7922
	26,1095
	22
	26,4302
	26,7543
	27,0819
	27,4130
	27,7477
	23
	28,0858
	28,4277
	28,7730
	29,1221
	29,4749
	24
	29,8314
	30,1916
	30,5556
	30,9235
	31,2953
	25
	31,6708
	32,0504
	32,4339
	32,8214
	33,2129
	26
	33,6085
	34,0082
	34,4120
	34,8200
	35,2322
	27
	35,6486
	36,0694
	36,4944
	36,9239
	37,3577
	28
	37,7959
	38,2386
	38,6858
	39,1376
	39,5939
	29
	40,0548
	40,5205
	40,9908
	41,4659
	41,9457
	30
	42,4304
	42,9199
	43,4142
	43,9136
	44,4180
	31
	44,9273
	45,4419
	45,9613
	46,4861
	47,0160
	32
	47,5511
	48,0916
	48,6373
	49,1884
	49,7449
	33
	50,3069
	50,8744
	51,4473
	52,0260
	52,6103
	34
	53,2001
	53,7958
	54,3971
	55,0045
	55,6176
	35
	56,2365
	56,8616
	57,4925
	58,1296
	58,7727
	36
	59,4220
	60,0775
	60,7392
	61,4073
	62,0817
	37
	62,7625
	63,4498
	64,1435
	64,8438
	65,5508
	38
	66,2643
	66,9845
	67,7115
	68,4454
	69,1861
	39
	69,9336
	70,6883
	71,4498
	72,2186
	72,9945
	40
	73,7774
	74,5677
	75,3652
	76,1701
	76,9825
	41
	77,8021
	78,6295
	79,4644
	80,3069
	81,1572
	42
	82,0150
	82,8809
	83,7543
	84,6360
	85,5256
	43
	86,4231
	87,3288
	88,2426
	89,1647
	90,0951
	44
	91,0337
	91,9811
	92,9364
	93,9007
	94,8735
	45
	95,8548
	96,8449
	97,8438
	98,8515
	99,8682
	46
	100,8940
	101,9280
	102,9720
	104,0250
	105,0880
	47
	106,1590
	107,2400
	108,3300
	109,4300
	110,5400
	48
	111,6590
	112,7870
	113,9260
	115,0740
	116,2330
	49
	117,4010
	118,5800
	119,7680
	120,9670
	122,1760
	50
	123,3950
	124,6250
	125,8650
	127,1160
	128,3780
	51
	129,6500
	130,9330
	132,2270
	133,5310
	134,8470
	52
	136,1740
	137,5120
	138,8610
	140,2220
	141,5940
	53
	142,9780
	144,3730
	145,7790
	147,1980
	148,6280
	54
	150,0700
	151,5240
	152,9900
	154,4680
	155,9580
	Fig. IV.1 -
	Curva de saturação do vapor d'água. O ponto X(e, t) represen
	A saturação de uma amostra de ar úmido pode ser atingida por
	a - aumentando o teor de umidade (evaporando água no interio
	b - reduzindo a temperatura, sem acrescentar vapor d'água, a
	c - combinando, simultaneamente, os processos anteriores.
	Esses procedimentos podem ser claramente visualizados utiliz
	O umedecimento isotérmico (processo a) não poderia continuar
	Considere-se, agora, o segundo processo (b): o resfriamento 
	Qualquer amostra de ar que atinja sua temperatura do ponto d
	A determinação de td é feita a partir do valor da pressão pa
	Uma outra maneira consiste em usar equações empíricas, obtid
	td = 237.3 * log10 \(e / eo\) / \(17.2
	(IV.5.7)
	Em que eo = 6.1078 mb e que fornece resultados bem aproximad
	6. Parâmetros que definem o teor de umidade do ar.

	Além da pressão parcial (e), há outras variáveis para quanti
	A razão de mistura (r) do ar úmido, submetido a uma dada pre
	r = mV / ma.
	(IV.6.1)
	Utilizando-se as expressões para mv e ma obtidas respectiva 
	r = 0,622e / (p – e)
	(IV.6.2)
	sendo r expresso em gramas de vapor por grama de ar seco qua
	r = 0,622 e / p
	(IV.6.3)
	No caso do ar estar saturado, a razão de mistura saturante (
	rs = 0,622eS/(p – eS).
	(IV.6.4)
	Tendo em vista que p >> eS, a seguinte forma aproximada pode
	rS ( 0,622 eS / p.
	(IV.6.5)
	As expressões anteriores (IV.6.4 e IV.6.5) podem fornecer a 
	A umidade específica do ar é definida como o quociente entre
	De acordo com a definição anterior, portanto:
	q = mV / (mV + ma).
	(IV.6.6)
	Dividindo o numerador e o denominador dessa expressão por ma
	q = r / (1 + r)
	(IV.6.7)
	que fornece a umidade específica em gramas de vapor por gram
	Estando o ar saturado, verifica-se que:
	qS = rS / (1 + rS).
	(IV.6.8)
	Quando se leva em conta que r é, no máximo, da ordem de 0,05
	q ( r
	(IV.6.9)
	e
	qS  ( rS.
	(IV.6.10)
	Também chamada de concentração do vapor, ou densidade do vap
	(V =  mV /V.
	(IV.6.11)
	Partindo da equação IV.4.2, tomando  R = 8,314x10 -7 dyn cm 
	(V = 2.16683x10 -7e /T  em  g cm -3
	(IV.6.12)
	com a temperatura (T) em K e a pressão parcial do vapor (e) 
	(V = (a r.
	(IV.6.13)
	A umidade relativa (U) do ar úmido, submetido a uma determin
	U = e / eS.
	(IV.6.14)
	Normalmente U é expresso em porcentagem:
	U = 100 e / eS.
	(IV.6.15)
	Essa expressão revela que a umidade relativa atinge 100 % qu
	Note-se que, como es depende de t, mantendo-se constante a p
	7. Instrumentos para medir a umidade do ar.

	O leitor deve ter percebido que todas as expressões obtidas 
	Os diferentes modelos convencionais de psicrômetro são, basi
	Nos modelos mecânicos mais aperfeiçoados, uma ventoinha aspi
	Fig. IV.2 -
	Psicrômetro de funda (esquerda), cuja ventilação é obtida fa
	Eventualmente, pode ser necessário aplicar correções às leit
	Atualmente, têm sido preferidos os psicrômetros elétricos ve
	Caso o ar não esteja saturado, haverá ev�
	Fig. IV.3 -
	Psicrômetro tipo August (sem o aspirador) mostrando-se a
	maneira correta de molhar a musselina que envolve o bulbo do
	�
	Fig. IV.4 -
	Maneira correta de segurar o aspirador (ventoinha) do  psi-
	crômetro August para aplicar corda no mecanismo de relojoari
	Fig. IV.5 -
	Acoplamento do aspirador ao conduto de ar do  psicrômetro
	August. A ventoinha, só é liberada após encaixada (x e y ind
	altera\), o calor latente de evaporação
	Estando o ar saturado, nenhuma evaporação irá ocorrer, obten
	Fig. IV.6 -
	Psicrômetro ventilado elétrico, constituído por dois sensore
	Imagine-se um psicrômetro em funcionamento, após estabilizad
	Sejam ma e mv, respectivamente, as massas de ar seco e de va
	A evaporação da água, necessária à saturação do ar à tempera
	Q 1 = (mV ' – mV) LE
	Ressalta-se que o calor latente (LE) não é constante; seu va
	Desde que o instrumento esteja isolado de qualquer fonte de 
	Q 2  =  (ma–mv) cpa (t –t ')
	foi o calor necessário para causar a diferença psicrométrica
	(ma + mV) cpa (t – t') = (mV' – mV) LE.
	(IV.7.1)
	em que LE = LE(t') é o calor latente à temperatura em que se
	cpa (t – t') = (rS' – r)LE
	onde rS' indica a razão de mistura satura
	e  =  eS' – [ p cpa / (0,622 LE) ](t – t')
	(IV.7.2)
	em que eS' = eS(t') representa a pressão de saturação do vap
	Ao fator
	(*  = p cpa / (0,622 LE)
	(IV.7.3)
	chama-se parâmetro psicrométrico, impropriamente conhecido c
	Pondo \(* na equação IV.7.3, nota-se qu
	\(*  = – \(e – eS'\) / \(T – T' \)
	(IV.7.4)
	traduz a inclinação da reta que representa o processo de sat
	Imagine-se, agora, que todo o vapor d'água contido no ar úmi
	Conhecidas as temperaturas dos termômetros de bulbo seco (t)
	e = eS' – 0,00066 (1+0,00115t') p (t – t')
	(IV.7.5)
	com t e t' em graus centígrados e as demais variáveis em mil
	A equação IV.7.5 veio à luz sem o auxílio da Termodinâmica (
	Os higrômetros, os higrógrafos e os termohigrógrafos (Fig. I
	Em geral, uma das extremidades do feixe é fixa e a outra est
	No caso dos higrógrafos, o sistema de alavancas aciona o sup
	Fig. IV.7 -
	O termohigrógrafo, um registrador convencional de temperatur
	Os termohigrógrafos são instrumentos mecânicos duplos, isto 
	Instrumentos desse tipo, embora tendam a ser substituídos po
	8. Variação espácio-temporal da umidade do ar.

	O teor de umidade do ar pode variar de modo acentuado, tanto
	Quando o parâmetro utilizado é a umidade relativa não se pod
	As variações do teor de umidade do ar, associadas às da temp
	Id = 0,8t  + tU / 500
	(IV.8.1)
	onde t é a temperatura do ar (oC) e U a umidade relativa (%)
	Testes realizados nos Estados Unidos indicaram que o valor I
	Fig. IV.8 -
	Nomograma para determinar o índice de desconforto (Id) em fu
	9. Temperatura virtual.

	Pelo simples fato da massa molecular apar�
	Seja uma amostra de ar úmido constituída pela mistura de mV 
	m =  mV + ma.
	Dividindo ambos os membros pelo volume, vem:
	m / V  =  (mV + ma) / V  =  mV / V + ma / V
	ou, ainda
	(* =  (V  + (a
	(IV.9.1)
	onde \(a é a massa específica do ar sec
	Utilizando as equações de estado do ar seco e do vapor d'águ
	\(* = e MV / RT + \(p – e\) Ma / RT.
	Logo:
	* =  (pMa / RT)(1 – e/p + 0,622 e/p)
	(IV.9.2)
	ou,
	\(* = \(pMa / RT\) \(1 – 0,378 e/p\�
	(IV.9.3)
	Observe-se que o primeiro fator \( pMa /�
	\(* = \( A \(1 – 0,378 e/p\).
	Percebe-se que, sendo p >> e, o fator \(�
	A conclusão anterior representa uma grande vantagem prática.
	(* = (pMa / RT)[ (1 + r) / (1 + r/0,622) ].
	(IV.9.4)
	Fisicamente, o fator [(1 + r) / (1 + r/0,622)] representa um
	1/TV = ( 1/T ) [ (1 + r) / (1+ r/0,622) ]
	ou
	TV = T [ (1 + r/0,622) / (1 + r) ]
	(IV.9.5)
	onde r deve ser expresso em gramas de vapor por grama de ar 
	\(*\(T, p\)  ­ \( A\(TV, p\).
	(IV.9.6)
	A equação IV.9.5 revela ser sempre possível obter uma temper
	Para que se possa compreender mais facilmente como TV varia,
	TV = T/ (1 – 3e/8p).
	(IV.9.7)
	Desenvolvendo o denominador (1 – 3e/8p) em série binomial re
	(1 – 3e/8p) -1 = 1 + (3e/8p) + (3e/8p) 2 + (3e/8p) 3 ...,
	Agora, desprezando os termos de ordem igual ou superior à se
	TV = T(1+ 3e/8p)
	(IV.9.8)
	Finalmente, tendo em vista que e/p  =  r / 0,622,
	TV = T (1 + 0,6r)
	(IV.9.9)
	com T e TV em graus absolutos e r em gramas de vapor por gra
	Tanto o quociente (1+ r/0,622) / (1+ r) da equação IV.9.5, c
	- estando o ar isento de umidade, TV =  T;
	- para qualquer amostra de ar úmido ou saturado, TV > T; e
	- a diferença TV – T é relativamente pequena e aumenta com o
	Então, a expressão IV.9.4 constitui a equação geral de estad
	(* =  p Ma / RTV
	(IV.9.10)
	Sob o ponto de vista matemático, porém, muitas vezes não é e
	10. Variação vertical da pressão atmosférica.

	Uma expressão simples pode ser deduzida para determinar de q
	dp = – \(* g dz
	e substituindo a massa específica do ar úmido de conformidad
	TV dp/p  =  – (gMa / R) dz.
	(IV.10.1)
	Esta expressão é conhecida como a forma diferencial da equaç
	A integração da equação IV.10.1 não pode ser feita diretamen
	TVM = d(ln p) =  (g Ma/R) dz
	(IV.10.2)
	em que a mudança do sinal deve-se à inversão dos limites de 
	O módulo da aceleração da gravidade varia muito pouco com a 
	ln (p1/p2) = (gMa/TVMR) (z2 – z1).
	(IV.10.3)
	Tomando-se g = 9,8 m s- 2, R/Ma = 278,04 g m 2 s - 2 K -1 e 
	( z = 67,443 TVM log (p1 /p2)
	(IV.10.4)
	em que \( z é a variação de altitude e�
	A equação hipsométrica possibilita calcular a espessura de c
	É curioso observar que a espessura de camadas atmosféricas c
	11. Água precipitável.

	Considere-se uma coluna atmosférica cuja 
	d mV =  (V dV =  (V S dz
	(IV.11.1)
	em que dz é a diferença de altitude entr�
	d mV = – \(\(V /\(\) \( 103 S dp/g �
	O fator 103 aparece porque a pressão é e�
	d mV = – (103/g) q dp
	(IV.11.2)
	Chama-se água precipitável (w) à massa total de vapor d'água
	Na prática, a água precipitável (w) é obtida dividindo-se a 
	w = dmV = (103/g) q dp.
	Em outra palavras: sendo 0, 1, 2, ... os níveis de pressão c
	w =  (103 /g){(q0 + q1) (p0 – p1)/2 + (q1 + q2) (p1 – p2) /2
	(IV.11.3)
	onde (q0 +q1)/2 indica o valor médio da umidade específica d
	12. Sondagens atmosféricas.

	As prospecções aerológicas destinam-se a obter informações s
	Uma radiossonda é um pequeno transmissor de rádio, dotado de
	Conectados sucessivamente, de modo automático, os sensores a
	Fig. IV.9 -
	Radiossondas
	É evidente que o vento desloca o balão, de modo que a radios
	As radiossondas alcançam cerca de 30 km de altitude (o limit
	A direção e a velocidade do vento são estimadas, indiretamen
	Dados aerológicos podem ser obtidos, ainda, com o auxílio de
	13. Exercícios.

	1 - Os seguintes dados encontram-se disponíveis:
	temperatura do termômetro de bulbo seco
	28,5 oC
	temperatura do termômetro de bulbo úmido
	21,2 oC
	pressão atmosférica
	1004,0 hPa
	Pede-se determinar: (a) a razão de mistura, (b) a umidade es
	2 - São fornecidos os seguintes dados:
	temperatura do termômetro de bulbo seco
	24,3 oC
	umidade relativa
	75 %
	pressão atmosférica
	1012,0 hPa
	Pede-se determinar: (a) a razão de mistura, (b) a umidade es
	3 - São fornecidos os seguintes dados:
	temperatura do termômetro de bulbo seco
	24,3 oC
	temperatura do ponto de orvalho
	18,0 oC
	pressão atmosférica
	1012,0 hPa
	Pede-se determinar: (a) a razão de mistura, (b) a umidade es
	4 - Dados coletados às 21 horas (tempo legal local) indicara
	- se há possibilidade de ocorrer orvalho, durante a madrugad
	- qual a umidade relativa no final da madrugada, se o resfri
	- a quantidade de vapor d'água que passaria à fase líquida, 
	- a umidade relativa do ar às 22 horas se a temperatura tive
	5 - Uma sondagem atmosférica revelou os seguintes valores:
	Nível
	pressão
	pressão (hPa)
	temperatura
	temperatura (oC)
	umidade
	umidade (%)
	0 superfície
	1006
	26
	80
	1
	980
	22
	90
	Considerando que a temperatura e a umidade variam linearment
	6 - Usando a curva de saturação, mostrar a dependência da um
	7 - Uma câmara de controle ambiental indica temperatura de 2
	CAPÍTULO V
	RADIAÇÃO.
	1. Introdução.

	Denomina-se radiação, ou energia radiante, à energia que se 
	A verdadeira natureza da radiação ainda é objeto de permanen
	O aspecto ondulatório é o que interessa �
	O produto do comprimento de onda \(\(\�
	c = ( (
	(V.1.1)
	sendo c = 2,997925x1010 cm s -1 (Yavorsky e Detlaf, 1979). E
	São conhecidas radiações com comprimento de onda que variam 
	Apenas as radiações de comprimentos de o�
	Violeta
	0,36 a 0,42 (;
	índigo-azul
	0,42 a 0,49 (;
	Verde
	0,49 a 0,54 (;
	amarelo
	0,54 a 0,59 (;
	laranja
	0,59 a 0,65 (;
	vermelho
	0,65 a 0,74 (.
	Esses intervalos são arbitrários e aproximados, pois não há 
	Fig. V.1 -
	Espectro eletromagnético.
	As radiações com comprimento de onda sup�
	O efeito que a radiação exerce sobre as plantas varia confor
	- até 0,28 \(, provocam rapidamente a m
	- de 0,28 a 0,40 \(, são bastante nociv
	- de 0,40 a 0,51 \(, têm acentuada abso
	- de 0,51 a 0,61 \(, abrangendo praticam�
	- de 0,61 a 0,72 \(, coincidem aproximad�
	- de 0,72 a 1,0 \(, interferem na elonga�
	- acima de 1 \(, ao que se sabe, não ex
	O caso da alface \(Lactuca sativa\) ilu
	Todo corpo cuja temperatura esteja acima de 0 K emite e abso
	Para que se possa compreender melhor a absorção e a emissão 
	A passagem de um elétron excitado de um n
	\(E = E2 – E1 = h \(
	(V.1.1)
	sendo h = 6,63x10-34 J s (a constante de Planck).
	De modo inteiramente análogo, a passagem 
	A absorção e a emissão radiativas não estão apenas associada
	Fig. V.2 -
	Esquema das possíveis interações entre a radiação e a matéri
	A energia necessária para provocar fotoionização, excitação 
	De acordo com a teoria quântica, cada substância é capaz de 
	2. Grandezas radiativas e unidades de medida.

	Denomina-se de fluxo de radiação (Fe) à quantidade de energi
	Fe = dQe / dt
	(V.2.1)
	A unidade recomendada internacionalmente para exprimir o flu
	1 W = 1 J s -1  = 10 7 ergs s -1.
	Mas, ainda é usual o emprego da caloria por minuto (cal min 
	1 cal  =  4,18684 x10 -7 ergs  =  4,18684 J.
	Ao fluxo de radiação por unidade de área costuma-se chamar d
	TABELA V.1
	UNIDADES RADIATIVAS E FATORES DE CONVERSÃO.
	1 QUANTIDADE DE RADIAÇÃO POR UNIDADE DE ÁREA (dQ/dA)
	Unidade
	J cm-2
	cal cm-2
	mWh cm-2
	1 J m - 2
	10 - 4
	2,39x10 - 5
	2,78x10 - 5
	1 erg cm - 2
	10 - 7
	2,39x10 - 8
	2,78x10 - 8
	1mWh cm - 2
	3,6
	0,861
	1
	1cal cm - 2
	4,19
	1
	1,163
	2 FLUXO DE RADIAÇÃO POR UNIDADE DE ÁREA (d2Q/dAdt)
	Unidade
	mW cm-2
	cal cm-2 min- 1
	1 erg cm - 2 s - 1
	10 - 4
	1,433x10 - 6
	1 W m - 2
	0,1
	1,433x10 - 3
	1 mW cm - 2
	1
	0,01433
	1 cal cm - 2 min - 1
	69,8
	1
	FONTE: O.M.M. (1971).
	Diferentes termos são freqüentemente empregados para designa
	a emitância (Me), definida como o fluxo emitido por unidade 
	Me = dFe/dA = d2Qe / (dAdt); e
	(V.2.2)
	a irradiância (Ee), representando o fluxo incidente por unid
	Ee = dFe/dA = d2Qe / (dAdt).
	(V.2.3)
	Para exprimir a irradiância (Ee) e a emitância (Me) utiliza-
	Fig. V.3 -
	Elemento infinitesimal de área \(dS\) �
	Para definir intensidade de radiação tor�
	dS = (r cosE d()(r dE) = r2 cosE dE d(
	(V.2.4)
	Admita-se, inicialmente, o caso em que um�
	d( = dS/r2 = cosE dE d( = senZ dZ d(
	(V.2.5)
	Geometricamente, o ângulo sólido \(\(
	Considere-se, agora, o caso mais geral do elemento de área (
	dA = ()dS = dS cos(
	em que \( designa o ângulo entre os cit
	Fig. V.4 -
	Elemento de ângulo sólido \(d\(\) su
	A unidade de ângulo sólido é o esterorr
	( = A/r2 = 2( r2/r2 = 2( st.
	(V.2.6)
	Define-se intensidade da energia radiante (Ie) como o fluxo 
	Ie = dFe/d(.
	(V.2.7)
	Por outro lado, à grandeza
	Le = dIe/dA = d2 Fe/(dS cos( d()
	(V.2.8)
	chama-se radiância e traduz a intensidade de energia por uni
	Finalmente, define-se irradiação (De) como a integral tempor
	De =  Ee dt
	(V.2.9)
	expressa em J m - 2 (ou cal cm - 2 ).
	3. Coeficientes de absorção, reflexão e transmissão.

	As grandezas anteriormente definidas pode�
	Quando uma certa quantidade de radiação �
	Q r( + Q a( + Q i(. = Q
	Dividindo todos os termos dessa expressão
	a ( + r ( + t ( = 1,
	(V.3.1)
	onde a\(, r\( e t\( representam, respe
	4. Leis da radiação.

	No estudo da radiação é conveniente con
	Embora seja uma abstração física, o corpo negro tem uma impo
	Fig. V.5 -
	Concepção do comportamento do corpo negro: o orifício de uma
	Pode-se fazer uma idéia do comportamento de um corpo negro i
	Numa situação mais geral, em que a intensidade da irradiânci
	Em 1859, Gustav Kirchhoff sugeriu que, so�
	Me( /a( = E((, T)
	(V.4.1)
	onde E\(\(, T\) é uma função, cuja f
	A expressão anterior parece, à primeira �
	Tal comportamento somente só foi inteiram
	M e( = E((, T).
	(V.4.2)
	Então, a função E\(\(,T\) é a emitâ
	A aplicabilidade da Lei de Kirchhoff pressupõe satisfeita a 
	Em 1879, Josef Stefan mostrou experimentalmente que a radiaç
	A expressão analítica que traduz a Lei de Stefan-Boltzman, p
	Me =  d(   =  d(  = ( T4
	(V.4.3)
	onde \( é a chamada constante de Stefan
	( = 8,132x10-11 cal. cm -2 min -1 K -4 = 5,6697x10 -8 W m -2 K -4.
	(V.4.4)
	Admite-se que a emitância dos corpos reais pode ser expressa
	Me = ( ( T 4,
	(V.4.5)
	sendo \( o fator de proporcionalidade, c�
	TABELA V.2
	COEFICIENTE DE EMISSIVIDADE \(\(\) PAR
	Superfícies Diversas
	Superfícies de Folhas
	(
	água
	algodão
	0,96 a 0,97
	areia molhada
	cana
	. 0,97 a 0,98
	areia seca
	feijão
	0,93 a 0,94
	gelo
	fumo
	0,97 a 0,98
	solo molhado
	milho
	. 0,94 a 0,95
	FONTES: Sellers (1965); Montheith (1975).
	TABELA V.3
	EMITÂNCIA DO CORPO NEGRO EM FUNÇÃO DA TEMPERATURA.
	t oC
	cal cm-2 min -1
	W m -2
	–10
	0,390
	271,92
	–9
	0,396
	276,08
	–8
	0,402
	280,28
	–7
	0,408
	284,53
	–6
	0,414
	288,83
	–5
	0,421
	293,18
	–4
	0,427
	297,58
	–3
	0,433
	302,03
	–2
	0,440
	306,52
	–1
	0,446
	311,07
	0
	0,453
	315,67
	1
	0,459
	320,32
	2
	0,466
	325,01
	3
	0,473
	329,76
	4
	0,480
	334,57
	5
	0,487
	339,42
	6
	0,494
	344,33
	7
	0,501
	349,29
	8
	0,508
	354,30
	9
	0,515
	359,37
	10
	0,523
	364,49
	11
	0,530
	369,67
	12
	0,538
	374,90
	13
	0,545
	380,17
	4
	0,553
	385,53
	15
	0,561
	390,92
	16
	0,569
	396,38
	17
	0,576
	401,89
	18
	0,584
	407,46
	19
	0,592
	413,09
	�
	t oC
	cal cm-2 min -1
	W m -2
	20
	0,601
	418,77
	21
	0,609
	424,52
	22
	0,617
	430,32
	23
	0,626
	436,18
	24
	0,634
	442,10
	25
	0,643
	448,08
	26
	0,651
	454,12
	27
	0,660
	460,23
	28
	0,669
	466,39
	29
	0,678
	472,62
	30
	0,687
	478,90
	31
	0,696
	485,25
	32
	0,705
	491,52
	33
	0,714
	498,14
	34
	0,724
	504,68
	35
	0,733
	511,29
	36
	0,743
	517,96
	37
	0,753
	524,69
	38
	0,762
	531,49
	39
	0,772
	538,36
	40
	0,782
	545,29
	41
	0,792
	552,29
	42
	0,802
	559,35
	43
	0,813
	566,48
	44
	0,823
	573,69
	45
	0,833
	580,96
	46
	0,844
	588,29
	47
	0,854
	595,70
	48
	0,865
	603,18
	49
	0,876
	610,73
	O parâmetro \( traduz grau de "enegreci
	Fig. V.6 -
	Curvas correspondentes à emitância monoc�
	No princípio da última década do Século
	Em 1894, Wilhelm Wien concluiu que:
	T (m = 2897 ( K
	(V.4.6)
	A última equação expressa a Lei do desl
	(exatamente o que se percebe com um pedaço de arame que, apó
	Em 1898, Wien chegou à conclusão que o m�
	E((m, T) = KT 5
	(V.4.7)
	é a Segunda Lei de Wien, onde K é um fator de proporcionalid
	Até o final do Século XIX, a forma da fu�
	Naquela época, Planck já vinha discordan�
	(V.4.8)
	onde, como de hábito, T\(K\) indica a �
	c = 2,99793x1010 cm s-2, é a velocidade de propagação da luz
	h = 6,6256x10 -27 erg s, é a constante de Planck; e
	k = 1,3805x10 -16 erg K -1, é a constante de Boltzman.
	Fazendo,
	C1  =
	2(hc 2 = 3,7415x10 -16 W m 2
	=
	3,7415x10 -5  ergs cm 2 s -1
	=
	5,3618x10 -11 cal cm 2 min -1
	e
	C2  =
	hc/k  = 1,4388x10 -2 m K
	=
	1,4388 cm K
	=
	1,4388x10 4  ( K,
	pode-se colocar a equação de Planck sob a forma:
	E\(\(,T\) = C1 \( -5 { exp[\( C2 /\
	(V.4.9)
	onde exp indica a função exponencial \(
	5.  Conseqüências da fórmula de Planck.

	Torna-se ilustrativo mostrar que as leis de Stefan-Boltzman 
	Considere-se X uma nova variável, definid
	Me = – {C1 T 4/C2  4}[ex – 1]-1 dX.
	Do desenvolvimento do termo [ex – 1]-1 em série resulta
	[ex –1]-1 = e-x + e-2x + e-3x ...
	e, por conseguinte,
	Me = – {C1T 4/C2 4} [e-x + e-2x + e-3x ...] dX.
	Entretanto, sabe-se do Cálculo Integral que:
	e-nx dX =  e-nx[ X3/n + 3X2/n2 + 6X/n3 ] – (6/n4)e-nx.
	Observando os limites de integração \(0
	Me =  {6C1T4/C24} [ 1/14 + 1/24 + 1/34 +... ].
	O fator 1 + 1/24 + 1/34 +...= 1,08232 = \
	Me = 5.6696 T4  W m -2
	Me  = 8.1249x10 -11 T4 cal cm -2 min -1.
	que é a equação de Stefan-Boltzman (V.4.5). As constantes di
	Para obter o máximo da função de Planck
	dE\(\(, T\)/d\( = C1\( -5 {– \(ex �
	Arranjando convenientemente,
	dE\(\(, T\)/d\( = E\(\(, T\) C2 e
	Igualando a expressão anterior a zero, \�
	C2 ex { T \(2 \(ex –1\) }  – 5/\(m =
	onde x agora equivale a C2/T\(m. Para fa�
	ex /(ex – 1) = 5/x.
	Por tentativa, procura-se o valor de X qu�
	Para provar a Segunda Lei de Wien é suficiente dividir ambos
	E\(\(, T\)/T5 = C1\(\( T\) -5 { ex�
	Para um valor fixo de T, tem-se \( = \(
	6. Origem da radiação solar.

	O Sol emite radiação em praticamente tod�
	A energia solar que, num dado instante e local, atinge a sup
	- a radiação direta, que provém diretamente do disco solar, 
	- a radiação difusa, resultante da ação de espalhamento da a
	Evidentemente, caso o disco solar esteja oculto, a radiação 
	Atualmente, acredita-se que a energia solar é originada de r
	Na formação de uma partícula alfa (massa de 6,644x10-24 g) p
	E = m c2.
	(V.6.1)
	onde m designa a massa e c a velocidade de propagação da luz
	As estimativas sugerem que o Sol perde cerca de 4x10-12 g s 
	A reação anteriormente descrita se  processa na parte centra
	A fotosfera solar não possui luminosidade uniforme. Apresent
	TABELA V.4
	CARACTERÍSTICAS DO SOL.
	Raio médio
	6,960x1010 cm
	Massa
	1,989x1033 g
	Volume
	1,414x1033 cm3
	Densidade média
	1,404 g cm-3
	Gravidade à superfície
	2,740x104 cm s-2
	Período de rotação no equador
	24,65 dias
	Composição em % de massa:
	Hidrogênio
	75,00
	Hélio
	24,25
	Outros constituintes.
	0,75
	FONTES: Vorontson-Vieliaminov (1974);  Coulson (1975)
	A quantidade, o tamanho e a duração das manchas solares vari
	Imediatamente acima da fotosfera há uma camada relativamente
	O contínuo fluxo de partículas subatômicas emanadas do Sol é
	7. Constante solar.

	Em seu movimento de translação, a Terra alternadamente se af
	Denomina-se constante solar à quantidade de energia provenie
	TABELA V.5
	MÉDIA ANUAL DO NÚMERO DE MANCHAS SOLARES DIÁRIAS
	(em destaque os valores máximos)
	ANO
	No.
	No.
	No.
	1900
	9,5
	1933
	5,7
	1966
	47,0
	1901
	2,7
	1934
	8,7
	1967
	93,8
	1902
	5,0
	1935
	36,1
	1968
	105,9
	1903
	24,4
	1936
	79,7
	1969
	105,5
	1904
	42,0
	1937
	114,4
	1970
	104,5
	1905
	63,5
	1938
	109,6
	1971
	66,6
	1906
	53,8
	1939
	88,8
	1972
	68,9
	1907
	62,0
	1940
	67,8
	1973
	38,0
	1908
	48,5
	1941
	47,5
	1974
	34,5
	1909
	43,9
	1942
	30,6
	1975
	15,5
	1910
	18,6
	1943
	16,3
	1976
	12,6
	1911
	5,7
	1944
	9,6
	1977
	27,5
	1912
	3,6
	1945
	33,2
	1978
	92,5
	1913
	1,4
	1946
	92,6
	1979
	155,4
	1914
	9,6
	1947
	151,6
	1980
	154,6
	1915
	47,4
	1948
	136,3
	1981
	140,4
	1916
	57,1
	1949
	134,7
	1982
	115,9
	1917
	103,9
	1950
	83,9
	1983
	66,6
	1918
	80,6
	1951
	69,4
	1984
	45,9
	1919
	63,6
	1952
	31,5
	1985
	17,9
	1920
	37,6
	1953
	13,9
	1986
	13,4
	1921
	26,1
	1954
	4,4
	1987
	29,4
	1922
	14,2
	1955
	38,0
	1988
	100,2
	1923
	5,8
	1956
	141,7
	1989
	157,6
	1924
	16,7
	1957
	190,2
	1990
	142,6
	1925
	44,3
	1958
	184,8
	1991
	145,7
	1926
	63,9
	1959
	159,0
	1992
	94,3
	1927
	69,0
	1960
	112,3
	1993
	54,6
	1928
	77,8
	1961
	53,9
	1994
	29,9
	1929
	64,9
	1962
	37,6
	1995
	17,5
	1930
	35,7
	1963
	27,9
	1996
	8,6
	1931
	21,2
	1964
	10,2
	1932
	11,1
	1965
	15,1
	Como se depreende, a constante solar equivale à irradiância 
	A determinação do valor exato da constante solar tem sido ob
	Jo = 1,98 ± 0,02 cal cm-2 min-1.
	(V.7.1)
	O erro indicado deve ser debitado mais às imperfeições norma
	Como se viu, a constante solar é definida
	Ee = Jo [Dm/D] 2 = Jo / R2.
	(V.7.2)
	TABELA V.6
	FATOR DE CORREÇÃO (1/R2) PARA CÁLCULO DA
	IRRADIÂNCIA NORMAL NA AUSÊNCIA DA ATMOSFERA
	DATA
	DATA
	1/R2
	1 jan.
	1 jul.
	0,9684
	1 fev.
	1 ago.
	0,9705
	1 mar.
	1 set.
	0,9818
	1 abr.
	1 out.
	0,9987
	1 mai.
	1 nov.
	1,0151
	1 jun.
	1 dez.
	1,0285
	Na equação V.7.2, R designa o módulo do raio vetor da Terra,
	Valores de 1/R 2 constam da Tabela V.6 para o primeiro dia d
	8. Espectro da radiação solar.

	Em primeira aproximação, costuma-se aceitar que a superfície
	A Fig. V.7 contém as curvas da distribuição espectral da ene
	A curva de emissão radiativa do Sol (Fig. V.7) difere da do 
	A análise da curva que representa a radia
	As demais irregularidades observadas na c�
	A ação conjunta do ozônio, do gás carb�
	Fig. V.7 -
	Distribuição espectral da radiação solar no "topo da atmosfe
	9. Irradiância na ausência da atmosfera.

	De um modo geral não se está apenas interessado em saber a i
	A energia solar que atinge a uma superfíc
	AN = AH cosZ.
	(V.9.1)
	Fig. V.8 -
	Porcentagem da radiação solar que é absorvida (acima) e tran
	Por outro lado, de acordo com o princípio da conservação da 
	AH(dQO/dt) = AN(Jo /R2).
	Substituindo essa relação na equação V.9.1, encontra-se
	dQO/dt = (Jo /R2)cosZ.
	(V.9.2)
	Utilizando a expressão para o cálculo do ângulo zenital do S
	dQO/dt = (Jo /R2)(sen( sen( + cos( cos( cosh)
	(V.9.3)
	em que h é o ângulo horário.
	A expressão precedente permite determinar
	QO = (Jo  /R2) (sen( sen( + cos( cos( cosh)dt.
	A inevitável mudança da variável de int
	( = dh/dt = 2(/dia = 2(/24 horas = 2(/1440 minutos.
	Por conseguinte, escolhendo-se o intervalo de tempo de um di
	QO = –\(1440 Jo /\(R2\) \(sen\( sen�
	(V.9.4)
	onde h2 e h1  significam os valores do ângulo horário, corre
	QO = –\(1440 Jo /\(R2\) \(sen\( sen�
	pois H > 0 pela manhã e H < 0 à tarde. Integrando, resulta:
	QO = (1440 Jo /(R2) (H sen( sen( + cos( cos( cosH)
	(V.9.5)
	que fornece QO em cal cm-2 dia -1 quando a constante solar for dada em cal cm-2 min-1. Note-se que, no termo H sen( sen(, H deve ser expresso em radianos.
	Estimativas de QO, para diferentes latitudes, referentes ao 
	A análise da Tabela V.7 evidencia que, para latitudes afasta
	Fig. V.9 -
	Radiação solar  (em cal cm-2 dia-1)  incidente em uma superf
	TABELA V.7
	RADIAÇÃO SOLAR (em cal cm-2 dia-1) INCIDENTE  SOBRE SUPERFÍC
	LAT
	17
	17JAN
	16
	16FEV
	16
	16MAR
	15
	15ABR
	15
	15MAI
	11
	11JUN
	17
	17JUL
	16
	16AGO
	15
	15SET
	15
	15OUT
	14
	14NOV
	10
	10DEZ
	+ 5
	838
	883
	911
	904
	870
	847
	852
	880
	900
	888
	848
	821
	+ 4
	848
	889
	913
	901
	863
	838
	844
	875
	900
	892
	857
	832
	+ 3
	858
	896
	915
	898
	856
	829
	836
	870
	899
	896
	865
	843
	+ 2
	867
	901
	916
	894
	849
	820
	827
	864
	898
	900
	873
	853
	+ 1
	877
	907
	917
	890
	841
	810
	819
	858
	896
	904
	881
	863
	0
	877
	907
	917
	890
	841
	810
	819
	858
	896
	904
	881
	863
	– 1
	886
	913
	918
	886
	833
	801
	810
	852
	895
	907
	889
	873
	– 2
	895
	918
	918
	881
	825
	791
	801
	846
	893
	911
	897
	882
	– 3
	903
	923
	919
	877
	817
	781
	792
	840
	891
	914
	904
	892
	– 4
	911
	927
	918
	872
	808
	771
	782
	833
	889
	916
	911
	901
	– 5
	920
	932
	918
	866
	799
	761
	772
	826
	886
	919
	918
	910
	– 6
	928
	936
	917
	861
	790
	750
	763
	819
	883
	921
	924
	919
	– 7
	935
	940
	917
	855
	781
	740
	752
	811
	880
	922
	930
	927
	– 8
	943
	943
	915
	849
	772
	729
	742
	804
	876
	924
	936
	935
	– 9
	950
	946
	914
	843
	762
	718
	732
	796
	873
	925
	942
	943
	–10
	957
	949
	912
	836
	752
	706
	721
	788
	869
	926
	948
	951
	–11
	963
	952
	910
	830
	742
	695
	710
	779
	864
	927
	953
	959
	–12
	970
	955
	908
	823
	732
	684
	699
	771
	860
	927
	958
	966
	–13
	976
	957
	905
	815
	722
	672
	688
	762
	855
	928
	963
	973
	–14
	982
	959
	902
	808
	711
	660
	677
	753
	850
	927
	967
	980
	–15
	987
	960
	899
	800
	700
	648
	665
	744
	845
	927
	971
	986
	–16
	993
	962
	896
	792
	689
	636
	654
	735
	839
	926
	975
	993
	–17
	998
	963
	892
	784
	678
	623
	642
	725
	833
	925
	979
	999
	–18
	1003
	963
	888
	776
	667
	611
	630
	715
	827
	924
	982
	1005
	–19
	1007
	964
	884
	767
	655
	598
	618
	705
	821
	923
	985
	1010
	–20
	1012
	964
	879
	758
	644
	586
	605
	695
	815
	921
	988
	1016
	–21
	1016
	964
	875
	749
	632
	573
	593
	685
	808
	919
	991
	1021
	–22
	1019
	964
	870
	740
	620
	560
	581
	674
	801
	917
	993
	1025
	–23
	1023
	963
	864
	730
	608
	547
	568
	663
	793
	914
	995
	1030
	–24
	1026
	962
	859
	720
	595
	534
	555
	652
	786
	911
	997
	1034
	–25
	1029
	961
	853
	710
	583
	520
	542
	641
	778
	908
	998
	1038
	–26
	1032
	960
	847
	700
	570
	507
	529
	630
	770
	905
	1000
	1042
	–27
	1035
	958
	841
	690
	558
	493
	516
	618
	762
	901
	1001
	1046
	–28
	1037
	956
	834
	679
	545
	480
	503
	607
	753
	897
	1001
	1049
	–29
	1039
	954
	827
	669
	532
	466
	489
	595
	745
	893
	1002
	1052
	–30
	1041
	951
	820
	658
	519
	453
	476
	583
	736
	888
	1002
	1055
	–31
	1042
	949
	813
	647
	506
	439
	463
	571
	727
	884
	1002
	1057
	–32
	1043
	946
	805
	635
	493
	425
	449
	559
	717
	879
	1002
	1060
	–33
	1044
	942
	797
	624
	479
	411
	435
	546
	708
	873
	1001
	1062
	–34
	1045
	939
	789
	612
	466
	397
	422
	534
	698
	868
	1000
	1063
	–35
	1046
	935
	781
	600
	452
	383
	408
	521
	688
	862
	999
	1065
	Fig. V.10 -
	Referencial local centrado em um ponto genérico (P) da super
	Seja S uma superfície plana, com uma inclinação I em relação
	Utilizando o mesmo raciocínio empregado para obter a equação
	dQI /dt = (Jo /R2) cosZ'
	(V.9.6)
	sendo Z' o ângulo zenital do Sol com relação àquela superfíc
	Para esse fim, deve-se ter em mente que, por definição de pr
	Cos Z' = ..
	(V.9.7)
	A questão, portanto, se resume em exprimir  em função de sua
	= cos( senh  + cos( cosh  + sen(
	= 0  + cos(  + sen(
	= – sen\( senh  – sen\( cosh  + cos\(
	Agora, levando em consideração os ângulos que  forma com os 
	= senI cosA' ^  + senI senA'  + cosI
	(V.9.8)
	Resolvendo a igualdade anterior e aplicando-a na expressão V
	cosZ' = cosI cosZ + senI cosA' senh cos\
	Sendo A e Z o azimute e o ângulo zenital do Sol, respectivam
	cosZ' = cosI cosZ + senI senZ cos(A–A').
	(V.9.9)
	Dessa maneira, a expressão V.9.6 passa à forma:
	dQI /dt = (J/R2)[ cosI cosZ + senI senZ cos(A–A')]
	(V.9.10)
	que coincide com V.9.2 quando I = 0 (superfície horizontal).
	A integração da equação anterior deve ser feita do "nascimen
	Os ângulos horários correspondentes ao nascimento (Hn) e ao 
	dQI /dt = (Jo /R2)(Xcosh + Ysenh + W)
	(V.9.11)
	Uma vez fixada a data, a latitude, a inclinação e o azimute 
	X = cos\( \( cosIcos\(  – senIsen\(c
	Y = senI senA' cos(
	W = sen(( cosI sen( + senI cos( cosA').
	Os valores de Hn e Ho são obtidos igualando-se a zero o flux
	Xcos h + Ysen h + W = 0.
	Como é evidente, daqui resultam duas equações algébricas do 
	sen(Hn) = {–YW – [X2(X2 + Y2 – W2) 1/2]} / (X2 + Y2)
	cos(Hn) = {–XW – [Y2(X2 + Y2 – W2) 1/2]} / (X2 + Y2)
	sen(Ho) = {–YW + [X2(X2 + Y2 – W2) 1/2]} / (X2 + Y2)
	cos(Ho) = {–XW + [Y2(X2 + Y2 – W2) 1/2]} / (X2 + Y2).
	Determinados os valores de Hn e Ho através dessas expressões
	QI = (1440 Jo /2(R2) (X senh + Y cosh + Wh)
	(V.9.12)
	No produto Wh o ângulo horário (h) deve ser substituído pelo
	Quando é possível estimar o efeito da opacidade da atmosfera
	10. A Lei de Beer.

	Quando um feixe monocromático de radiação solar atravessa um
	Se I e\( representar a intensidade da ra�
	d I e\( = – K\( \(ds I e\(
	(V.10.1)
	onde \( designa a densidade do meio e ds�
	É evidente que, se a direção da propagação formar um ângulo 
	d I e\( = – K\( \(dz I e\( /cosZ.
	(V.10.2)
	Teoricamente, a integração da equação V
	I e\(o = I e\(z exp[– secZ K \( \(dz
	(V.10.3)
	onde Ie\(o e Ie\(z estão sendo introdu�
	Normalmente se faz:
	(  =  secZ K( (dz ] = m secZ
	(V.10.4)
	onde m é a massa seccional, ou profundidade ótica, da camada
	Ie\(o = Ie\(z exp\(– K\(\(\)
	(V.10.5)
	que é outra forma da Lei de Beer.
	A aplicação da última equação à atmosf
	A maneira mais segura de se conhecer a energia radiante post
	11. Saldo de radiação à superfície.

	Em relação a uma área de controle, plana, horizontal e situa
	Rn = (Q – QR) + (RA – RS)
	(V.11.1)
	onde Rn indica o saldo de radiação que é colocado à disposiç
	Rn = Q \(1 – \(\) + \(RA – RS\)
	(V.11.2)
	em que \( designa o albedo da superfíci
	TABELA V.8
	ALBEDO MÉDIO DIÁRIO PARA DIFERENTES SUPERFÍCIES
	VEGETADAS, OBTIDO EM DIFERENTES LATITUDES PARA
	A CONDIÇÃO DE MÁXIMO REVESTIMENTO DO SOLO.
	Superfície
	Latitude
	Latitude Norte
	albedo
	albedo %
	Superfície
	Latitude
	Latitude Norte
	albedo
	albedo %
	Culturas
	Pepino
	43
	26
	Abacaxi
	22
	15
	Sorgo
	7
	20
	Algodão
	Algodão herbáceo
	7
	21
	Trigo
	TrigoTrigo
	43
	4353
	22
	2226
	Amendoim
	7
	17
	Cana
	7
	15
	Pastagem
	7
	18
	Cevada
	52
	23
	Feijão
	52
	27
	Florestas
	Fumo
	7
	19
	Coníferas
	51
	16
	Fumo
	43
	24
	Eucalipto
	32
	19
	Milho
	7
	18
	Tropical
	7
	13
	FONTE: Montheith (1973).
	Nas superfícies planas e horizontais não vegetadas, o albedo
	12. Instrumentos para medir radiação e insolação.

	Pireliômetros são instrumentos destinados a medir a irradiân
	O mais conhecido deles é o Pireliômetro de Compensação de Ån
	Fig. V.11 -
	Pireliômetro de Ångstrom.
	Os piranômetros destinam-se a medir a quantidade de radiação
	Um equipamento muito difundido, principalmente na área de pe
	Fig. V.12 -
	Piranômetro Eppley.
	No Brasil, o mais difundido dos piranômetros é o actinógrafo
	Em decorrência de limitações de ordem mecânica o actinógrafo
	O elemento sensível dos medidores de saldo de radiação (Rn) 
	Fig. V.13 -
	Actinógrafo bimetálico de Robitzsch.
	Fig. V.14 -
	Medidor de saldo de radiação com cúpula de plástico.
	O sensor é protegido por uma cúpula de plástico inflável que
	Os heliógrafos destinam-se a medir a insolação, definida (Ca
	O heliógrafo mais difundido é o de Campbell-Stokes, formado 
	O princípio de funcionamento é extremamente simples: o foco 
	No Brasil, em virtude da variação anual do fotoperíodo, usam
	Fig. V.15 -
	Heliógrafo Campbell-Stokes.
	Fig. V.16 -
	Diferentes tipos de heliogramas, usados na Região Tropical, 
	Para determinar a insolação diária, computa-se o tempo corre
	É interessante destacar que o heliógrafo funciona como um re
	13. Estimativa da radiação global.

	Os países do chamado "Terceiro Mundo" são carentes no que co
	Quando uma rede radiométrica de baixa densidade está inserid
	Q/Qo = a + b (n / N)
	(V.13.1)
	em que Q e n representam a radiação global e a insolação med
	As estimativas de a e b são feitas pelo método dos mínimos q
	Y = a + bX,
	(V.13.2)
	com Y = Q/Qo e X = n / N, podem-se obter os coeficientes (a,
	(Y  =  Ka + b(X
	(V.13.3)
	(Y  =  Ka + b(X
	onde K indica o número de pares de valores (X,Y) usados.
	O grau de ajustamento da reta \(V.13.2\
	r2 = { K \(XY –\(\(X\)\( \(Y\) }2
	(V.13.4)
	com
	S = { K \(X2 – \(\(X\) 2 }{ K\(Y2 –�
	Quando existem muitos pares de valores (Q, n) diários, pode 
	Uma vez determinados os coeficientes (a, b) para um dado loc
	A ilustração V.17 mostra os resultados preliminares, obtidos
	Como se observa (Fig. V.17), em junho, a radiação global no 
	A distribuição espacial da insolação (n) em junho e dezembro
	TABELA V.9
	VALORES PARA JANEIRO (jan),  JUNHO (jun) E ANO (ano) DOS COE
	Q/Qo = a + b(n/N),  PARA ALGUMAS LOCALIDADES DO NORDESTE.
	a
	Barra do Corda
	MA
	05 30
	45 16
	0,29
	0,39
	0,84
	jun
	0,26
	0,39
	0,86
	dez
	0,30
	0,37
	0,86
	ano
	Cabrobó
	PE
	08 31
	39 18
	0,28
	0,40
	0,92
	jun
	0,31
	0,38
	0,89
	dez
	0,30
	0,40
	0,90
	ano
	Caravelas
	BA
	17 44
	39 15
	0,28
	0,36
	0,89
	jun
	0,28
	0,45
	0,91
	dez
	0,28
	0,41
	0,88
	ano
	Floriano
	PI
	06 46
	43 02
	0,29
	0,36
	0,78
	jun
	0,24
	0,40
	0,88
	dez
	0,27
	0,39
	0,86
	ano
	Fortaleza
	CE
	03 43
	38 20
	0,28
	0,32
	0,82
	jun
	0,31
	0,32
	0,86
	dez
	0,27
	0,36
	0,86
	ano
	Irecê
	BA
	11 18
	41 54
	0,30
	0,36
	0,75
	jun
	0,30
	0,40
	0,91
	dez
	0,33
	0,33
	0,77
	ano
	Recife
	PE
	08 03
	34 55
	0,29
	0,36
	0,91
	jun
	0,31
	0,37
	0,81
	jan
	0,30
	0,38
	0,87
	ano
	Salvador
	BA
	13 00
	38 31
	0,29
	0,34
	0,81
	jun
	0,27
	0,41
	0,86
	dez
	0,29
	0,39
	0,78
	ano
	São Gonçalo
	PB
	06 45
	38 13
	0,30
	0,37
	0,87
	jun
	0,29
	0,38
	0,84
	dez
	0,29
	0,40
	0,86
	ano
	FONTE: Azevedo et al. (1981).
	14. Radiação de ondas longas.

	A atmosfera e a superfície terrestre emitem radiação, compor
	Na interpretação dessas cartas (Fig. V.17) deve-se ter em me
	Fig. V.17 -
	Distribuição média da radiação global (cal cm-2 dia-1, paine
	A emissão de energia radiante infravermelha pela atmosfera d
	Da energia infravermelha total, emitida p�
	A atmosfera, por seu turno, emite radiação infravermelha em 
	TABELA V.10
	CONTRIBUIÇÃO DE CAMADAS DA ATMOSFERA PARA O TOTAL DE
	RADIAÇÃO INFRAVERMELHA RECEBIDA À SUPERFÍCIE.
	CONTRIBUIÇÃO
	CONTRIBUIÇÃO (%)
	ALTURA DO TOPO
	ALTURA DO TOPO DA CAMADA (m)
	9,30
	0,1
	15,9
	0,4
	20,3
	0,8
	25,8
	2
	44,6
	20
	58,9
	100
	74,6
	400
	84,8
	1000
	98,5
	4000
	FONTE:  Sellers (1965)
	Quanto maior a nebulosidade, a umidade do ar e a presença de
	Na ausência de nuvens e com ar pouco úmido a superfície rece
	A diferença entre a radiação de ondas longas  que chega à su
	RI = RA – RS
	(V.14.1)
	Quando o intervalo de tempo que se considera é pequeno, RI p
	O saldo de radiação de ondas longas (RI) está inserido na ex
	Em 1932, D. Brunt (Sellers, 1965) obteve a seguinte fórmula 
	RI = – 1440 \(T 4 [1 – a – b \(e1/2\)]
	(V.14.2)
	em que e (mm Hg) e T (K)  representam,  respectivamente, os 
	Em 1939, Brunt aperfeiçoou a fórmula anterior, incluindo o e
	RI = – 1440 \(T 4 \(0,56 – 0,092e1/2\)
	(V.14.3)
	em que e (mm Hg) e T (K)  representam,  respectivamente, os 
	RI = – 1440 \(T 4 \(0,56 – 0,092e1/2\)
	(V.14.3)
	Em ambas as fórmulas, RI é fornecido em �
	Penman (1948) verificou que a nebulosidade (m) é um parâmetr
	RI = –1440 \(T 4\(0,56 – 0,092e 1/2\) 
	(V.14.4)
	conhecida como equação de Brunt-Penman, para estimativa do s
	A equação V.14.2 tem sido largamente usada, assumindo-se que
	Em 1963, C. W. Swinbank obteve a seguinte fórmula empírica, 
	RI = K \(0,195 \(T 4 – 17,09\)
	(V.14.5)
	com \( = 5,6727x10-9 mW cm -2 K-4, sendo�
	15. Balanço global médio de radiação.

	A partir dos dados coletados através do r
	Verifica-se, para ambos os hemisférios (Fig.V.18) que, naque
	- na primavera, a zona correspondente ao saldo energético ne
	- no verão, o saldo foi positivo até cerca de 70o de latitud
	- no outono, esse saldo foi negativo, desde a zona circumpol
	- no inverno, excetuando-se a faixa que se estende do equado
	Verifica-se, ainda, que a zona compreendida entre  10o N e 1
	Saldos energéticos negativos indicam, evidentemente, que a p
	Talvez o leitor argumente que o período investigado por Grub
	A Fig. V.19 mostra a distribuição latitudinal dos saldos méd
	- há um excesso de energia na zona compreendida entre 40o N 
	- nas demais áreas, o saldo médio é negativo, revelando que 
	Com base apenas nessa constatação, a tendência seria admitir
	Fig. V.18 -
	Perfis do saldo de radiação obtidos por Gruber (1978), entre
	Os mecanismos responsáveis pela transferência meridional de 
	Fig. V.19 -
	Estimativa  da  distribuição latitudinal dos  saldos de radi
	Fig. V.20 -
	Estimativa do transporte meridional anual médio de energia r
	A existência de uma relativa estabilidade na temperatura méd
	TABELA V.11
	ESTIMATIVA DO BALANÇO RADIATIVO MÉDIO PLANETÁRIO (kcal cm-2 
	Discriminação
	energia
	%
	Incidente (Qo)
	+263
	100,0
	Total de energia refletida
	– 94
	35,7
	por nuvens
	– 63
	por gases, água e poeiras
	– 15
	pela superfície
	– 16
	Total de energia absorvida
	+169
	64,3
	por nuvens
	+  7
	por gases, água e poeiras
	+ 38
	pela superfície
	+124
	ENERGIA INFRAVERMELHA
	–258
	emitida para o espaço
	– 20
	absorvida pela atmosfera
	+238
	–355
	perdida para o espaço
	–149
	absorvida pela superfície
	+206
	Saldo real à superfície (206–258)
	– 52
	19,8
	Saldo real da atmosfera (238–355)
	– 17
	44,5
	–169
	64,3
	FONTE: Sellers (1965).
	Deve-se salientar que a superfície terrestre transfere energ
	Fig. V.21 -
	Estimativa do balanço médio anual de energia no sistema supe
	Fig. V.22 -
	Estimativa da distribuição média da radiação global (em kcal
	Deve-se salientar que a superfície terrestre transfere energ
	A estimativa do balanço médio de radiação em escala planetár
	16. Exercícios.

	1 - Obter a curva correspondente à funç�
	2 - Estimar a temperatura efetiva da superfície do Sol, assu
	3 - Calcular a radiação total interceptada pela Terra:
	- no dia correspondente ao solstício de dezembro;
	- no dia correspondente ao solstício de junho;
	adotando para a constante solar 1,98 cal cm-2 min-1 e compar
	4 - Calcular a radiação solar que penetra na atmosfera, na v
	5 - Na Tabela V.12  figuram médias mensais  de temperatura  
	6 - Estimar a evaporação total (em litros de água por metro 
	TABELA V.12
	MÉDIAS MENSAIS DA PRESSÃO (p), TEMPERATURA (t), UMIDADE RELA
	mês
	p
	p mb
	t
	t oC
	U
	U %
	n
	n horas
	Q
	Q cal cm-2 dia-1
	JAN
	970
	27,8
	53
	7,8
	507
	FEV
	968
	27,9
	57
	8,9
	527
	MAR
	968
	27,1
	64
	7,7
	530
	ABR
	969
	26,7
	70
	7,6
	466
	MAI
	970
	26,4
	70
	6,2
	395
	JUN
	971
	25,8
	71
	6,8
	384
	JUL
	972
	26,1
	67
	9,0
	456
	AGO
	972
	27,3
	52
	8,0
	464
	SET
	971
	28,3
	48
	9,2
	549
	OUT
	968
	29,7
	47
	9,7
	515
	NOV
	967
	30,8
	48
	9,1
	519
	DEZ
	968
	28,2
	64
	7,4
	407
	7 – Usando, ainda, os dados da Tabela V.12, estimar a transm
	8 - Obter a quantidade de energia solar incidente sobre uma 
	CAPÍTULO VI.
	TERMODINÂMICA DA ATMOSFERA.
	1. Calores específicos.

	Calor específico de uma substância é a quantidade de energia
	Em se tratando de gases, deve-se fazer a distinção entre o c
	cv = [d(/dT] v
	(VI.1.1)
	e
	cp = [d(/dT] p.
	(VI.1.2)
	Nessas expressões d\( simboliza a quant
	Para que se possa compreender a relação �
	d( = du + dw.
	Como se sabe, du é uma diferencial exata 
	TABELA VI.1
	ALGUMAS PROPRIEDADES FÍSICAS DA ÁGUA NOS ESTADOS SÓLIDO E LÍ
	Calor latente
	cal g-1
	sublimação
	0,468
	48,6
	608,9
	677,9
	0,485
	74,5
	603,0
	677,5
	0,503
	79,7
	597,3
	677,0
	591,7
	586,0
	580,4
	574,7
	569,0
	FONTE: List (1971).
	Tratando-se de gases dw = pdv (IV.2.5) o que torna válido es
	d( = du + pdv,
	(VI.1.3)
	onde as variáveis \(, u e v referem-se 
	d( = du = cv dT.
	(VI.1.4)
	Assim, redução na temperatura implica a queda na energia int
	cv = [ d(/dT ] v = [ du/dT ]v,
	(VI.1.5)
	indicando que o calor específico a volume constante (cv) equ
	Como se disse, du é uma diferencial exata o que permite subs
	d( = cv dT + pdv,
	(VI.1.6)
	válida para a unidade de massa de qualque
	pdv + vdp = RdT / M.
	(VI.1.7)
	Então, suprimindo pdv entre as duas expressões anteriores:
	d\( = \(cv + R/M\)dT – vdp.
	(VI.1.8)
	Aplicando essa expressão no caso particular de um processo i
	[ d(/dT ]p = cv + R/M.
	Atentando para a definição de calor específico à pressão con
	cp = cv + R/M.
	(VI.1.9)
	A análise dessa relação possibilita concluir que cp é sempre
	Tendo em conta o resultado obtido em VI.1.9, a equação VI.1.
	d\( = cpdT – vdp.
	(VI.1.10)
	Recorrendo outra vez à equação de estado dos gases ideais e 
	d\( = cpdT – \(RT/M\)\(dp/p\).
	(VI.1.11)
	As expressões VI.1.3, VI.1.6, VI.1.10 e VI.1.11 são formas a
	d\( = cpadT – \(RT/Ma\)\(dp/p\).
	(VI.1.12)
	Em se tratando de ar úmido recorre-se ao significado da temp
	d\( = cpadTV – \(RTV/Ma\)\(dp/p\).
	(VI.1.13)
	Esta equação, de fato, está sendo aplicada à unidade de mass
	Os calores específicos para o ar seco e o vapor d'água const
	cp' = cpa(1 – q) + cpvq
	(VI.1.14)
	e
	cv' = cva(1–q) + cvvq,
	(VI.1.15)
	onde 1 – q e q exprimem, respectivamente, as massas de ar se
	Mediante manipulação algébrica simples e usando os valores q
	cp' = cpa(1 + 0,86 q)
	(VI.1.16)
	e
	cv' = cva(1 + 0,97 q).
	(VI.1.17)
	Por outro lado, a umidade específica (q) pouco difere, numer
	cp' = cpa(1 + 0,86 r)
	(VI.1.18)
	e
	cv' = cva(1 + 0,97 r).
	(VI.1.19)
	TABELA VI.2
	VALORES RECOMENDADOS PARA OS CALORES
	ESPECÍFICOS DO O AR SECO E DO VAPOR D’ÁGUA.
	Ar seco:
	cpa = 0,240 cal g-1 K-1  = 1,005x107 erg g-1  K-1  = 7R/2Ma
	cva = 0,171 cal g-1  K-1  = 0,718x107 erg g-1  K-1  = 5R/2Ma
	cpa/cva = 7/5 = 1,4
	Ma  = 28,964 g mol -1
	R/Ma = 6,6856x10-6  cal g-1 K-1
	Vapor d'água:
	cpv = 0,447 cal g-1  K-1  = 1,85x107 erg g-1  K-1  = 4R/Mv
	cvv = 0,337 cal g-1  K-1  = 1,39x107  erg g-1  K-1  = 3R/Mv
	cpv/cvv = 4/3 = 1,333
	Mv  = 18,016 g mol -1
	R/Mv = 0,110226 cal g-1  K-1
	R =  1,98583 cal mol -1  K-1  = 8,3146x107  erg mol -1  K-1
	1 cal = 4,18684x107  erg = 1,00032 cal15
	FONTE: List (1971).
	2. Processos isentrópicos.

	Em Termodinâmica, chama-se processo reversível àquela transf
	Em um processo reversível, uma variação
	d( = Tds.
	(VI.2.1)
	A relação VI.2.1 mostra que os processos reversíveis, em que
	d( < Tds.
	(VI.2.2)
	O Segundo Princípio da Termodinâmica é analiticamente descri
	d( ( Tds.
	(VI.2.3)
	onde d\( e ds são variações de calor e�
	A entropia é uma função de estado, como são a temperatura, a
	Rigorosamente falando, não são conhecido�
	3. Combinação dos Primeiro e Segundo Princípios da Termodinâ

	O estudo do comportamento termodinâmico de processos reais é
	d( = Tds = du + pdv.
	(VI.3.1)
	Essa relação funcional é válida para a unidade de massa de q
	d\( = Tds = cpdT – \(RT/M\) \(dp/p\�
	(VI.3.2)
	Em um processo que, além de reversível, �
	cpdT = (RT/M) (dp/p).
	(VI.3.2)
	É muito importante o papel desta equação para o entendimento
	4. Equação de Clausius-Clapeyron.

	Durante a mudança de estado das substâncias, as fases presen
	Sabe-se que o calor latente envolvido em uma transição de fa
	Algumas conclusões importantes sobre os processos termodinâm
	O membro da esquerda representa o calor a�
	L1\(2 = T\(s2 – s1\) = u2 – u1 + p\(
	(VI.4.1)
	Dessa igualdade, resulta:
	Ts2 – u2 – pv2 = Ts1 – u1– pv1.
	Diferenciando essa expressão, vem:
	Tds2 + s2dT – du2 – pdv2 – v2dp = Tds1 + s1dT – du1 – pdv1 –
	No entanto, tendo em vista a equação VI.3.1:
	s2dT – v2dp = s1dT – v1dp
	ou,
	dp/dT = (s2 – s1) / (v2 – v1).
	A equivalência L1\(2/T = s2 –s1, anteri
	dp / dT = L1\(2 / [T \(v2 – v1\) ],
	(VI.4.2)
	que rege a coexistência de fases de substâncias puras.
	No caso específico da transição do esta
	deS /dT = LE / (vT),
	(VI.4.3)
	em que v passa a designar o volume específico do vapor d'águ
	deS /dT = eSMV LE / (RT 2).
	(VI.4.4)
	Em termos geométricos, deS/dT traduz a tangente à curva de s
	deS/eS = (MV LE / R)(dT/T2)
	(VI.4.5)
	e integrá-la entre o ponto triplo da água [To = 273,16 K e e
	eS = 6,108 exp{( LE /30,11)(T – 273,16)/T}.
	(VI.4.6)
	Esta equação comprova que a pressão de saturação do vapor em
	LE = 596,73 – 0,601 t.
	(VI.4.7)
	a qual fornece resultados bastante compatíveis com os da Tab
	Aplicando-se o mesmo raciocínio no tocante à transição entre
	dei /ei= (MV LS /R)(dT/T 2).
	(VI.4.8)
	Sua integração conduz a:
	ei  = 6,108 exp{( LS /30,11)(T – 273,16)/T}.
	(VI.4.9)
	Comparando-se as equações VI.4.6 e VI.4.9, depreende-se que 
	ln(eS/ei) = (LE – LS)(T – 273,16) / (30,11 T).
	Evidentemente, quando uma temperatura T < 273,16 K é escolhi
	eS(T) > ei(T).
	(VI.4.10)
	Esta conclusão é muito importante por revelar que, a qualque
	Deve-se notar que no triplo (To = 273,16 K), tem-se eS = ei,
	5. Processos adiabáticos reversíveis na atmosfera.

	Um exemplo clássico de processo adiabáti�
	dw =  cva dT.
	(VI.5.1)
	Então, a temperatura da parcela vai diminuindo (dT) à medida
	A variação do volume de uma grande parcela de ar em moviment
	Outro aspecto relevante é a componente vertical da velocidad
	Na discussão que se segue será assumido que a atmosfera está
	No estudo termodinâmico da atmosfera é conveniente usar equa
	No caso específico do ar seco, a expressão que rege as trans
	ds = d\(/T = cpa\(dT/T\) – \(R / Ma\
	(VI.5.2)
	Aplicada àqueles processos que, além de �
	cpa(dT/T) = (R / Ma)(dp/p),
	(VI.5.3)
	que é equivalente a:
	cpadT = (RT / Ma)(dp/p).
	(VI.5.4)
	A primeira aplicação da expressão VI.5.3 consiste em se obte
	d(ln T) = [R/ (cpaMa)]  d(ln p) = 0,286 d(ln p),
	(VI.5.5)
	Pois R/ (cpaMa) = 0,286. Integrando-a, obtém-se a relação fu
	(T / To) = (p / po) R/ (cpaMa) = (p / po) 0,286..
	(VI.5.6)
	As constantes de integração \(po e To\�
	(T/() = (p/1000) R/ (cpaMa)
	(VI.5.7)
	ou
	(T/() = (p/1000) 0,286
	(VI.5.8)
	Chama-se temperatura potencial à grandeza
	Respeitada a condição isentrópica, a te
	É ilustrativo mostrar a relação entre a entropia e a tempera
	ln \( = ln T + \(R/cpaMa\)\(ln p – l
	(VI.5.9)
	As formas diferenciais correspondentes a VI.5.9 são:
	d(/( = dT/T + (R/cpaMa)(dp/p)
	(VI.5.10)
	e
	d(ln() = d(ln T) + (R/cpaMa) d(ln p).
	(VI.5.11)
	Por outro lado, põe-se a equação VI.5.5 na forma:
	ds = cpd(ln T) – (R/Ma) d(ln p).
	(VI.5.12)
	Agora, combinando as duas últimas expressões, resulta:
	ds = cpad(ln () = cpad(/(.
	(VI.5.13)
	Então, naqueles processos em que a temperatura potencial não
	cpa ln( = constante.
	(VI.5.14)
	Em um diagrama de coordenadas T e p, as l�
	Há uma outra conclusão importante, oriun�
	cpa dT = –g dz
	(VI.5.15)
	ou,
	\(a = –dT/dz = g/cpa = 9,8 oC/km.
	(VI.5.16)
	Ao parâmetro \(a chama-se razão adiabá�
	É necessário enfatizar a distinção entre gradiente vertical 
	O gradiente vertical de temperatura \(\
	\( = [–\( T/\( z ] t
	justificando-se o sinal negativo porque a temperatura diminu
	A razão adiabática refere-se à variação de temperatura  com 
	\(a = [–d T/dz ] m
	Nessas relações os índices t e m denotam, respectivamente, o
	Foi comentado no Capítulo IV, que o estudo do comportamento 
	cpa dTV = (RTV /Ma)(dp/p)
	(VI.5.17)
	Intuitivamente depreende-se que não deve haver diferenças si
	Evidentemente, não se trata de ar saturado, já que não se pr
	A equação VI.5.17 pode ser posta na forma diferencial logarí
	d(ln TV) = (R /cpaMa) d(ln p).
	(VI.5.18)
	Integrando-a, tem-se:
	(TV /(V) = (p/1000) R/ (cpaMa)
	(VI.5.19)
	ou
	(TV/(V) = (p/1000)0,286
	(VI.5.20)
	A temperatura potencial virtual \(V \(K
	Na prática, como ambas têm valores muito próximos, costuma-s
	Nas situações em que é válido assumir a hipótese do equilíbr
	cpa dTV = – gdz.
	(VI.5.21)
	Lembrando que TV = T(1 + r / 0,622) /(1 + r), sendo r a razã
	\(u = –dT/dz = \(g/cpa\) \(1 + r\) �
	(VI.5.22)
	O fator \(1 + r\) / \(1 + r/0,622\) 
	(u ( (a = 9,8 oC/km.
	(VI.5.23)
	6. Processos pseudo-adiabáticos.

	Quando o ar saturado se expande, devido a um deslocamento as
	Durante o movimento ascendente, a parcela de ar saturado se 
	Para que se possa compreender melhor essa questão, dois caso
	a - nenhuma partícula hídrica (no estado sólido ou líquido) 
	b - todas as partículas abandonam o sistema, imediatamente d
	Na primeira situação haveria possibilidade de inverter o pro
	Na segunda situação o processo não seria adiabático, pois um
	De um modo geral, quando o ar saturado se expande na atmosfe
	Segundo Peixoto (1969) o modelo pseudo-adiabático é uma exce
	Dada a complexidade dos processos atmosféricos que envolvem 
	Imagine-se uma amostra (parcela) de ar saturado, em que cada
	Uma redução infinitesimal na temperatura�
	d\( = Tds = – LE dqS.
	(VI.6.1)
	O sinal negativo advém do fato do calor latente (LE) ser pro
	Uma vez aceito que todo o calor produzido será absorvido ape
	– LE dqS = (1 – qS){cpadT – (RT/Ma)(dp/p)}.
	(VI.6.2)
	Na última equação serão feitas as seguintes simplificações, 
	1a  no membro da direita, considera-se que 1 – qS é praticam
	2a  no da esquerda, ainda dentro da toler�
	dqS/qS \( deS/eS – dp/p.
	Adotando as simplificações acima, tem-se:
	–LeqS[deS/eS – dp/p] = cpadT – (RT/Ma)(dp/p).
	(VI.6.3)
	Agora, utilizando a equação de Clausius-Clapeyron (VI.4.6), 
	–qS{[ Mv(LE) 2 /RT2] dT – LE dp/p} = cpadT – (RT/Ma)(dp/p)
	–( 0,622eS/p ) { [MV(LE)2/RT2] dT – LE dp/p} = cpadT – (RT/M
	Finalmente, substituindo dp por –\(agdz �
	–( MveS/pMa) {[MV(LE)2/RT2] dT + (Ma LE /RT) gdz} = cpadT + 
	(VI.6.4)
	e designando por \(S = –dT/dz a razão p
	(S = (a (1+A)/(1+B).
	(VI.6.5)
	onde A e B são adimensionais:
	A = LE MveS/pRT
	B = (MV LE)2 eS / (MacpaRpT 2).
	Analisando a equação V.6.5, constata-se que a razão pseudo-a
	7. Umidificação e desumidificação isobáricas.

	Imagine-se uma parcela de ar não saturado que se pretenda re
	A quantidade de calor latente usada para evaporar a água nec
	d\( = LE\(T '\) [qS' – q],
	TABELA VI.3
	RAZÃO PSEUDO-ADIABÁTICA (oC/km)
	t
	PRESSÃO ATMOSFÉRICA (mb)
	oC
	1050
	1000
	900
	800
	700
	600
	500
	400
	300
	200
	–50
	9,67
	9,66
	9,65
	9,64
	9,62
	9,60
	9,57
	9,52
	9,44
	9,29
	–45
	9,61
	9,60
	9,58
	9,56
	9,53
	9,50
	9,44
	9,37
	9,25
	9,01
	–40
	9,52
	9,50
	9,48
	9,44
	9,40
	9,34
	9,26
	9,15
	8,97
	8,62
	–35
	9,38
	9,37
	9,33
	9,27
	9,21
	9,12
	9,01
	8,84
	8,58
	8,11
	–30
	9,20
	9,17
	9,11
	9,04
	8,94
	8,82
	8,66
	8,43
	8,08
	7,47
	–25
	8,94
	8,91
	8,82
	8,72
	8,60
	8,43
	8,22
	7,92
	7,47
	6,75
	–20
	8,61
	8,57
	8,45
	8,32
	8,15
	7,95
	7,68
	7,31
	6,79
	5,99
	–15
	8,20
	8,14
	8,00
	7,83
	7,63
	7,38
	7,06
	6,64
	6,07
	5,25
	–10
	7,72
	7,64
	7,47
	7,27
	7,04
	6,75
	6,40
	5,95
	5,37
	4,58
	– 5
	7,17
	7,08
	6,89
	6,67
	6,41
	6,11
	5,74
	5,29
	4,73
	4,01
	0
	6,59
	6,49
	6,29
	6,05
	5,78
	5,47
	5,11
	4,69
	4,17
	3,54
	5
	6,00
	5,90
	5,69
	5,45
	5,19
	4,89
	4,55
	4,16
	3,71
	3,17
	10
	5,43
	5,33
	5,13
	4,90
	4,65
	4,38
	4,07
	3,73
	3,34
	15
	4,90
	4,81
	4,62
	4,41
	4,19
	3,94
	3,67
	3,38
	20
	4,44
	4,36
	4,18
	4,00
	3,80
	3,58
	3,35
	25
	4,05
	3,97
	3,82
	3,65
	3,48
	3,30
	30
	3,72
	3,65
	3,52
	3,38
	3,23
	representando por LE (T ') o calor latente de evaporação que
	d\( = \(1 – q\) cpa [T – T'] + q cpV[T
	em que o primeiro termo representa a contribuição devida ao 
	[cpa – q(cpa – cpV)] [T – T '] = LE(T ') [qS' – q].
	(VI.7.1)
	Esta expressão rege a variação da temperatura com a umidade 
	A ordem de grandeza da umidade específica
	T – T ' = \(1/\(*\) \(eS '– e\).
	(VI.7.2)
	Esta é outra forma da conhecida  equaçã
	T + e/(* = T ' + eS'/(* = TE,
	(VI.7.3)
	revelando que a temperatura equivalente isobárica (TE) é um 
	Para que se faça uma idéia clara da util�
	\(C = \(cpa\(T – T '\)
	(VI.7.4)
	\(L = \( \(qS '– q\) LE = \(\( cpa�
	(VI.7.5)
	Então, a variação de entalpia \(\(H\
	\(H = \( cpa \(T – T '\) + \(\( cp�
	ou
	\(H = \( cpa \(T + e/\(*\) – \( cp�
	Tendo em vista a relação VI.7.3, vê-se que:
	\(H = \( cpa\(TE – TE'\).
	(VI.7.6)
	Comparando as expressões VI.7.6 e VI.7.4 infere-se que a tem
	Ao contrário da temperatura real (T), a temperatura equivale
	8. Desumidificação pseudo-adiabática.

	Imagine-se a seguinte seqüência de proce�
	1o - expansão adiabática até que se tor
	2o - Expansão pseudo-adiabática, até ficar absolutamente ise
	3o - Compressão adiabática (do ar já seco), até atingir o ní
	Como a desumidificação é total, admite-
	ds = cpa d\(/\( = – LE dqS/T.    \(i\�
	A integração desta equação não pode ser feita diretamente, p
	dqS/T = d(qS/T).     (ii)
	Note-se que, sendo
	d(qS/T) = dqS/T – qSdT/T 2,
	ao se desprezar o último termo não está sendo cometido um er
	cpa d\(ln\(\) = – LE d\(qS/T\).
	Integrando entre os limites  inicial ((, qS = qo) e  final ((SE, qS = 0), encontra-se, aproximadamente:
	ln((SE/() = LE qS/(cpaT )
	ou seja,
	(SE = ( exp[LE qS /(cpaT)].
	(VI.8.1)
	Analogamente,
	TSE = T exp[LE qS/ (cpaT)],
	(VI.8.2)
	em que TSE é chamada pseudotemperatura eq
	Nas duas últimas equações, T não é a temperatura inicial da 
	Dividindo, membro a membro, VI.8.2 por VI.8.1 e tendo em con
	TSE/(SE = T/( = (p/1000) R/ (cpaMa)
	(VI.8.3)
	Comparando-a com VI.5.19, resulta a equivalência:
	T/( = TV/(V = TSE/(SE,
	(VI.8.4)
	evidenciando que TSE mantêm para com \(
	9. Equilíbrio atmosférico.

	Para o estudo das condições de equilíbr
	Como de hábito, admite-se que, em um certo instante, uma dad
	Ao deslocar-se verticalmente, a parcela experimenta uma muda
	i - reverter o sentido do movimento e retornar ao nível de p
	ii - continuar o movimento vertical, afastando-se da superfí
	iii - permanecer na nova superfície isobárica atingida.
	Sendo a parcela representativa da camada atmosférica (p, T, 
	O estado de equilíbrio, em um dado ponto da atmosfera traduz
	Designando por w o módulo da componente vertical do moviment
	dw/dt = d2z/dt2.
	Uma aceleração positiva caracteriza o afastamento progressiv
	Tendo em conta a condição de equilíbrio hidrostático da cama
	\(dw/dt\)  = – \(1/\(*\)\(dp/dz\)
	(VI.9.1)
	onde  é o versor vertical apontando para 
	Qualquer que seja o nível que se considere, as pressões rein
	dp/dz = –\(g.
	Substituindo o valor de dp/dz na equação VI.9.1, obtém-se, e
	dw/dt = g\(\( – \(*\)/\(*.
	(VI.9.2)
	Verifica-se, como esperado, que a acelera�
	Na prática o emprego da relação VI.9.2 
	Usando a equação de estado dos gases ide�
	dw/dt = g ( T* – T ) /T.
	(VI.9.3)
	A aceleração da parcela vai depender de sua temperatura em r
	T* = To – \(a\(z  ... parcela não satu�
	T* = To – \(S\(z   ... parcela saturada
	em que \(a e \(S indicam as razões adi�
	T = To – \( \(z.
	com \(z representando a diferença de al
	Diante das três relações anteriores, a equação VI.9.3 passa 
	dw/dt = \(\(– \(a\)g \(z / T
	(VI.9.4)
	e
	dw/dt = \(\(– \(s\)g \(z / T.
	(VI.9.5)
	A relação VI.9.4 evidencia que a atmosfe�
	O estudo do equilíbrio da atmosfera é me�
	As equações VI.9.4 e VI.9.5 evidenciam q�
	a camada será absolutamente estável quan�
	a camada será absolutamente instável se �
	quando a variação vertical de temperatur�
	Uma outra maneira de testar a condição d�
	Na eventualidade da camada ser constituíd
	(1/()(d(/dz) = (1/T)(dT/dz   g/cpa).
	(VI.9.6)
	Fig. VI.1 -
	Condição de estabilidade para o ar seco ou úmido (não satura
	Fig. VI.2 -
	Condição de instabilidade para o ar seco ou úmido (não satur
	Como –dT/dz traduz a variação vertical d�
	\(1/\(\)\(d\(/dz\) = –\(1/T\)\�
	(VI.9.7)
	Então, no caso de uma camada isenta de umidade, se:
	d\(/dz > 0   a camada é estável;
	d\(/dz = 0   a camada é neutra;
	(VI.9.8)
	d\(/dz < 0   a camada é instável.
	Em certas aplicações é preferível usar 
	–\(1/\(\)\(d\(/dp\) =  \(R/cpaMap
	(VI.9.9)
	Analogamente, estando o ar úmido, demonst
	d\(V /dz > 0   a camada é estável;
	d\(V /dz = 0   a camada é neutra;
	(VI.9.10)
	d\(V /dz < 0   a camada é instável.
	Finalmente, no caso da camada atmosférica estar saturada, o 
	d\(SE /dz > 0  a camada é estável;
	d\(SE /dz = 0  a camada é neutra;
	(VI.9.11)
	d\(SE /dz < 0  a camada é instável.
	Todos esses resultados são úteis, principalmente quando o es
	10. Atmosfera ICAO.

	Um modelo especial de atmosfera, usado pa�
	onde go é o valor padrão da aceleração da gravidade.
	Na atmosfera ICAO (Tabela VI.3) as seguintes simplificações 
	- o ar é absolutamente seco, com composição constante, massa
	- reina a condição de equilíbrio hidrostático;
	- ao nível médio do mar a temperatura (To) é 288,15 K (15 oC
	- para altitudes situadas abaixo de 11000�
	- de 11000 a 20000 m (estratosfera) a temperatura é constant
	- acima de 22000m até 32000 m o gradiente vertical de temper
	Quando se considera que a variação verti�
	T = To – \(ICAO \(z.
	(VI.10.1)
	TABELA VI.3
	ATMOSFERA   ICAO
	p(m)
	t (oC)
	z (mb)
	1013,25
	15,0
	0
	1000
	14,3
	111
	950
	11,5
	540
	900
	8,6
	988
	850
	5,5
	1457
	800
	2,3
	1949
	750
	–1,0
	2466
	700
	– 4,6
	3012
	650
	– 8,3
	3591
	600
	–12,3
	4206
	550
	–16,6
	4865
	500
	–21,2
	5574
	450
	–26,2
	6343
	400
	–31,7
	7186
	350
	–37,8
	8117
	300
	–44,6
	9164
	�
	z(m)
	t (oC)
	p (mb)
	0
	15,0
	1013,25
	750
	10,1
	926,3
	1500
	5,2
	845,6
	2250
	0,4
	770,6
	3000
	– 4,5
	701,1
	3750
	– 9,4
	636,8
	4500
	–14,2
	577,3
	5250
	–19,1
	522,4
	6000
	–24,0
	471,8
	6750
	–28,9
	425,3
	7500
	–33,8
	382,5
	8250
	–38,6
	343,3
	9000
	–43,5
	307,4
	9750
	–48,4
	274,6
	10500
	–53,2
	244,8
	11000
	–56,5
	226,32
	Por outro lado, tendo em conta a hipótese
	dp/p = –(goMa/RT)dz.
	Combinando as duas equações precedentes, tem-se:
	dp/p = (goMa/R) / [dz/(To + (ICAO z)].
	Multiplicando e dividindo por (ICAO:
	d\(ln p\) = \(goMa / R\(ICAO\) d[ln�
	Integrando, resulta:
	p/po = {[ To – \(ICAO\(z – zo\) ] /To}
	(VI.10.2
	desprezando-se a pequena variação de g c�
	T = To { p/po} R(ICAO / goMa,
	(VI.10.3)
	onde (ICAO R / (Ma go) = 0,190264.
	Valores da pressão, temperatura e altitude para a troposfera
	Os dados aerológicos obtidos através de radiossondagens são 
	Nesses diagramas aparecem várias famílias de linhas (isóbara
	A confecção desses gráficos fundamenta-se no diagrama de Cla
	1a - ter área proporcional à energia envolvida no processo t
	2a - possuir o maior número possível de linhas retas (para f
	3a - apresentar o ângulo entre as isotermas e as adiabáticas
	4a - usar como coordenadas grandezas meteorológicas facilmen
	Um diagrama que atenda à primeira propriedade é dito equival
	O trabalho (W) realizado  durante uma transformação termodin
	ou
	(VI.11.1)
	Para que essa integral de linha seja nula, o integrando deve
	dF = pdv + AdB.
	Usando as regras do cálculo diferencial, pode-se ver que:
	dF = [( F/( v]B dv + [( F/( B]V dB.
	onde o índice identifica a variável mantida constante. Compa
	p = [( F/( v]B
	e
	A = [( F/( B]V .
	Diferenciando novamente essas relações, encontra-se:
	[( p/( v]B =  ( 2F/( B ( v
	e
	[( A/(  v]B =  ( 2F/( B ( v
	Fig. VI.3 -
	Representação  esquemática  de  um  mesmo  processo cíclico,
	Representação  esquemática  de  um  mesmo  processo cíclico,
	Desses resultados se depreende que, para manterem a condição
	[( p/( v]B = [( A/( v]B
	(VI.11.2)
	Observa-se que a coordenada B pode ser escolhida, arbitraria
	Talvez a solução mais simples para atender à condição VI.11.
	Fig. VI.4 -
	Esquema do emagrama, ou diagrama de Refsdal (MIN. DA AERONÁU
	Diferenciando a volume específico constante a equação de est
	[( p/( T] V = R/vMa = [( A/( v] T
	(VI.11.3)
	ou ainda,
	[( A] T = (R/Ma)[ ( (ln v)] T.
	Integrando-a, encontra-se:
	A = (R/Ma) ln v + ƒ(T),
	(VI.11.4)
	em que ƒ(T) é uma função arbitrária da temperatura. A coorde
	ln v = ln (R/Ma)+ ln T – ln p,
	Substituindo esse resultado em VI.11.4, tem-se:
	A = – (R/Ma) ln p + (R/Ma){ln (R/Ma) + ln T} + ƒ(T).
	(VI.11.5)
	Como  a função ƒ(T) pode ser escolhida arbitrariamente, é in
	ƒ(T) = – (R/Ma){ln (R/Ma) + ln T}.
	Eliminando f(T) de VI.11.5, resta:
	A = – (R/Ma) ln p.
	As coordenadas do emagrama (Fig. VI.4) são, portanto,
	A = – (R/Ma) ln p
	(VI.11.6)
	B = T.
	No tefigrama \(Fig. VI.5\), construído�
	– \(R/Ma\) ln p = cpa ln \( – cpa ln T
	Agora, substituindo a pressão (p) por RT/vMa, conforme a equ
	\(R/Ma\) ln v – \(R/Ma\) ln \(RT/Ma�
	Finalmente, fazendo
	ƒ(T)= – (R/Ma) ln (RT/Ma) + cpa ln T + (R/Ma) ln 1000,
	resulta:
	\(R/Ma\) ln v + ƒ\(T\) = cpa ln \(.
	Comparando essa expressão com a equaçãoVI.11.4, verifica-se 
	A = cpa ln (
	(VI.11.7)
	B = T.
	Fig. VI.5 -
	Esquema do tefigrama ou diagrama de Shaw (MIN. DA AERONÁUTIC
	As linhas horizontais \(cpa ln \( = con
	Em geral, somente uma parte do tefigrama é usada, executando
	O skew-T, log p (Fig. VI.6)  tem como coordenadas a temperat
	Segundo Godske et al. (1957), esse diagrama foi desenvolvido
	B = – (R/Ma) ln p.
	Fig. VI.6 -
	Esquema do skew-T, log p ou diagrama de Herlofson (MIN. DA A
	Neste caso, a condição VI.11.2 exige que:
	– \(R /Ma\) [\(  p/\( \(ln p\)]V  �
	Logo:  –  \(Rp /Ma\) =  [\( A/\( v]p
	[\( A] p = [ – \(Rp/Ma\) \( v ] ]p.
	Integrando e tendo em conta a equação de estado do ar seco, 
	A = – T – k ln p,
	em que –k ln p foi a função arbitrariamente escolhida. O val
	A =  T + k ln p
	(VI.11.8)
	B = – (R/Ma) ln p.
	A título ilustrativo, será comentada, adiante, a formulação 
	As isóbaras são linhas horizontais, desenhadas em escala log
	Para o traçado de cada isoterma, faz-se T = Tc (constante) e
	A = Tc + k ln p
	(VI.11.9)
	B = – (R/Ma) ln p.
	Cada isoterma T = Tc é traçada fazendo-se variar a pressão (
	A = Tc – (kMa/R) B,
	mostrando que as isotermas são retas, cujo coeficiente angul
	A construção das adiabáticas secas fundamenta-se na equação 
	– \(R/Ma\)ln p  = – cpa ln T + cpa ln �
	e
	B = – cpa ln T + cpa ln \( – \(R/Ma\) 
	Para uma temperatura potencial constante �
	B = – cpa ln T + C1.
	(VI.11.10)
	Para desenhar uma adiabática seca \(\(�
	B = C1 – cpa ln[ A + k ln p ],
	indicando que as adiabáticas secas são curvas.
	Para o traçado das pseudo-adiabáticas pa�
	ln (SE = (LE qS/cpaT) + ln (.
	Usando a equação VI.5.9, verifica-se que:
	cpa ln \(SE = \(LE qS/T\) + cpa ln T +
	e
	– \(R/Ma\) ln p = \(LE qS/T\) + cpa 
	Então:
	B = (LE qS/T)  + cpa ln T + C2,
	(VI.11.11)
	onde C2 está simbolizando a constante – c
	Eliminando T, em função da coordenada A, a relação anterior 
	B = [LEqS/ (A – k ln p)] + cpa ln (A – k ln p) + C2.
	mostrando que as pseudo-adibáticas também são curvas.
	A equação para as linhas de igual razão de mistura saturante
	B = (R/Ma) [ln (rS/0,622) + ln eS].
	(VI.11.12)
	Assim, cada linha pode ser desenhada fixando-se rS e variand
	12. Diagrama de Stüve.

	Muitas vezes não se pretende estudar a energia envolvida nos
	x = T
	x = Ty = [ p ] R/ (cpaMa)  =  p 286
	(VI.12.1)
	A vantagem operacional desse diagrama (Fig. VI.7) é que as i
	Fig. VI.7 -
	Esquema do diagrama de Stüve, ou pseudo-adiabático (MIN. DA 
	13. Introdução ao uso de diagramas aerológicos.

	Os diagramas aerológicos constituem um ferramenta de trabalh
	Os breves comentários incluídos nesta seção são válidos para
	A representação gráfica de uma sondagem atmosférica sobre um
	Uma vez plotados todos os pares de pontos referentes a uma d
	Embora a radiossonda demore um certo tempo para percorrer ve
	Na caracterização da atmosfera por meio gráfico, deve-se ter
	Na determinação gráfica dos parâmetros 
	Fig. VI.8 -
	Parte das curvas p, T e p, Td, representativas de uma sondag
	A razão de mistura (r) do ar, de qualquer nível N(p , T , Td
	A determinação gráfica da umidade relativa (U%) para um dado
	- partindo-se do ponto P(p, Td), segue-se a linha de igual r
	- segue-se, então, a isoterma que passa por esse último pont
	É evidente que este procedimento equivale a considerar e/eS 
	Graficamente, a pressão parcial do vapor (e), para as condiç
	- segue-se a isoterma  que passa em  P(p, Td)  até seu cruza
	- o valor numérico da linha de igual razão de mistura satura
	- por esse cruzamento passa uma isóbara cujo valor, dividido
	A adoção do mesmo procedimento, mas partindo do ponto P(p, T
	Em um dado ponto P(p , T , Td), um valor muito aproximado da
	Quando se deseja uma melhor aproximação, utiliza-se a fórmul
	Tv = T(1 + 0,6 rS)
	demonstrada no Capítulo IV, onde T e TV  são expressas em gr
	A temperatura potencial \(\(\) do ar n
	O primeiro ponto da curva de estado P(p1, T1), caracteriza a
	O ponto de Normand é também chamado nível de condensação por
	No caso do ar à superfície estar saturado, então p1, T1 e p1
	A pseudotemperatura do temômetro de bulbo
	A pseudotemperatura equivalente (TSE) pode ser facilmente de
	Para obter a pseudotemperatura potencial �
	Quando o ponto selecionado P(p , T , Td) não se encontra à s
	Finalmente, em se tratando de ar saturado�
	O nível de condensação por convecção (NCC) corresponde à int
	A linha que representa os sucessivos estados termodinâmicos 
	Duas curvas de evolução podem ser construídas:
	-  prevendo que a parcela venha a se elevar em decorrência d
	pressupondo que a parcela inicie um movimento ascendente por
	A curva de evolução reversível descreve os sucessivos estado
	A curva de evolução, neste caso, é constituída por dois segm
	Fig. VI.9 -
	Determinação gráfica do nível de condensação por convecção (
	Esta curva diz respeito à evolução termodinâmica de uma parc
	Note-se que a evolução termodinâmica dessa parcela fica defi
	O primeiro cruzamento da curva de evolução com a de estado é
	Numa primeira aproximação, as condições de equilíbrio de uma
	14 - Exercícios.

	1 - Uma certa parcela de ar úmido encontr
	- no caso da umidade relativa do ar ser 50%;
	- e na hipótese dessa umidade ser de 90%.
	2 - A Tabela VI.4 contém parte de uma sondagem atmosférica. 
	3 - Aproveitando os resultados obtidos no exercício anterior
	4 - Usando, ainda, os dados da Tabela VI.4, plotar as curvas
	- nível de pressão correspondente à base da nuvem formada, c
	- o nível de convecção livre;
	- a condição de equilíbrio da primeira camada (1010-918mb).
	TABELA VI.4
	DADOS ORIUNDOS DE UMA RADIOSSONDAGEM.
	p
	T
	U
	Td
	TV
	(
	(V
	z
	(
	PONTO
	(mb)
	(oC)
	(%)
	(oC)
	(K)
	(K)
	(K)
	(m)
	(oC/km)
	1
	1010
	29,1
	68
	1(2
	2
	918
	21,2
	81
	-----------
	3
	850
	15,6
	96
	2(3
	5 - O vento sopra de A (base) para B (topo) elevando-se ao l
	- a temperatura ambiente (à superfície);
	- a possibilidade de ocorrer condensação (nevoeiro);
	- a provável umidade relativa do ar.
	CAPÍTULO VII
	A ATMOSFERA EM MOVIMENTO.
	1. Caracterização do vento.

	Chama-se vento à componente horizontal \�
	A direção do vento exprime a posição do horizonte aparente d
	Na prática, costuma-se fornecer a direção do vento arredonda
	Não havendo instrumento que permita estabelecer a direção do
	O módulo da velocidade do vento é normalmente expresso em me
	1 k =
	0,514 m s-1
	1 m s-1 =
	1,944 kt
	A velocidade do vento à superfície varia bastante com o temp
	A uma variação brusca na velocidade do vento chama-se rajada
	Fig. VII.1 -
	Flutuações da componente horizontal (u) e vertical (w) da ve
	Em Climatologia costuma-se representar o vento médio registr
	Nas cartas sinóticas, a direção do vento é graficamente indi
	Fig. VII.2 -
	Representação polar da velocidade média do vento (esquerda) 
	Fig. VII.3 -
	Representação da direção (raque) e da velocidade (barbelas) 
	Para melhor analisar o campo do vento, podem ser traçadas, s
	2. Anemometria.

	Chama-se anemometria (do grego anemós, que significa vento) 
	Alguns modelos são acopláveis a unidades de gravação em fita
	Inúmeros instrumentos foram concebidos para determinar o ven
	O cata-vento de Wild é um grosseiro instrumento mecânico (Fi
	O detector de direção, ou grimpa, é uma peça em forma de set
	Havendo vento, a grimpa gira em torno do seu eixo vertical, 
	O indicador de velocidade do cata-vento de Wild é uma placa 
	Fig. VII.4 -
	Cata-vento de Wild. (sem o mastro)
	O cata-vento de Wild, com o passar do tempo, apresentava oxi
	Os anemômetros (indicadores) e os anemógrafos (registradores
	Dependendo do princípio de funcionamento adotado, a rotação 
	Os do primeiro tipo, são ditos anemômetros auto-geradores. A
	Os anemômetros de conchas com contador de voltas mecânico sã
	Fig. VII.5 -
	Anemômetro de conchas do tipo totalizador.
	Outra concepção foi a adotada nos chamados anemômetros de co
	Uma das restrições impostas ao uso dos anemômetros e anemógr
	Fig. VII.6 -
	Anemômetro de contacto (esquerda) e cronógrafo (direita).
	Tais instrumentos têm como elemento sensível uma resistência
	Tanto em um caso, como no outro, o impulso elétrico oriundo 
	Anemômetros e anemógrafos termoelétricos são usados para det
	O anemógrafo universal é um instrumento mecânico que serve p
	Fig. VII.7 -
	Anemógrafo tipo universal, vendo-se acima os sensores e abai
	O sensor de direção é constituído por uma grimpa conectada a
	Por se tratar de instrumento relativamente grande, não é apr
	Um anemômetro sônico consiste em três pares emissores-recept
	A forma mais simples de observar o vento em níveis atmosféri
	Um balão-piloto é um simples balão de borracha (em geral ver
	A distância horizontal da projeção do balão (L) ao ponto de 
	h = L tgE,
	(VII.2.1)
	sendo a altura do balão (h), determinada a partir da razão a
	TABELA VII.1
	ALTURAS (m) CALCULADAS PARA BALÕES-PILOTO DE 30 E
	DE 100 GRAMAS, NOS PRIMEIROS 20 MINUTOS DA SONDAGEM.
	MINUTO
	30g
	100g
	MINUTO
	30g
	100g
	1
	216
	350
	11
	2070
	3300
	2
	414
	670
	12
	2250
	3580
	3
	612
	980
	13
	2430
	3855
	4
	801
	1285
	14
	2610
	4130
	5
	990
	1585
	15
	2790
	4405
	6
	1170
	1880
	16
	2970
	4675
	7
	1350
	2170
	17
	3170
	4945
	8
	1530
	2455
	18
	3330
	5215
	9
	1710
	2740
	19
	3510
	5485
	10
	1890
	3020
	20
	3690
	5755
	A velocidade média do vento no nível (zn), atingido no enési
	Seria possível determinar a direção e a velocidade do vento,
	Por se tratar de um processo ótico, as sondagens com balões-
	Esse processo consiste na determinação da direção e da veloc
	3. Alguns aspectos da fluidodinâmica.

	A caracterização do campo do escoamento do ar é usualmente e
	Há duas maneiras distintas de se estudar o movimento de um f
	- o método euleriano, que considera a velocidade de diferent
	- o método lagrangeano, que acompanha o movimento de partícu
	O método euleriano fornece uma visão instantânea, puramente 
	No outro método, determinam-se linhas das quais o vetor velo
	Em resumo, o método euleriano corresponde a uma visão instan
	Embora os dois métodos conduzam aos mesmos resultados, em Me
	Imagine-se que um certo volume substantivo de um fluido poss
	- como conseqüência da absorção ou da emissão de calor, expe
	- em decorrência de um deslocamento do volume substantivo do
	Na primeira hipótese as coordenadas de po
	(TL = (( T/ ( t) (t.      ... (i)
	Na segunda alternativa o volume substanti�
	(TM = (( T/( x)dx + (( T/( y)dy + (( T/( z)dz  ... (ii)
	onde (( T/( x), (( T/( y) e (( T/( z) representam incrementos da temperatura por unidade de comprimento ao longo dos eixos x, y e z, respectivamente. Cada incremento pode ser posit
	É claro que a variação total da tempera
	(T = (( T/( t) (t + (( T/( x)dx + (( T/( y)dy + (( T/( z)dz.
	Dividindo essa expressão por \(t, tem-s
	(T/(t = ( T/( t + (( T/( x)(dx/(t) + (( T/( y)(dy/(t) + (( T/( z)(dz/(t)
	e no limite, quando (t tende a zero,
	dT/dt = ( T/( t + (( T/( x)(dx/dt) + (( T/( y)(dy/dt) + (( T/( z)(dz/dt).
	Finalmente, lembrando que dx/dt, dy/dt e dz/dt são, respecti
	dT/dt = ( T/( t + u(( T/dx) + v(( T/( y) + w(( T/( z).
	(VII.3.1)
	Escrita na forma vetorial tem-se:
	dT/dt = ( T/( t  + .( T.
	(VII.3.2)
	Essa expressão é bastante geral pois, como se disse inicialm
	d /dt = (  /( t  + .(
	(VII.3.3)
	e mostra que a variação temporal total d�
	Holton (1979) oferece um interessante exemplo que torna bast
	Tomando-se x orientado para leste, como habitualmente, a var
	\( p/\( t = dp/dt – u \( p/\( x
	\( p/\( t = –1mb/3h – \(10km/h\)\(  
	exatamente a metade do valor observado a �
	A relação funcional que exprime o princ�
	Se \(\( u\) \(y\(z designar o fluxo�
	f x = \(u\(y\(z–{\(u + [\(\(\(u\�
	f x = {– \(\(\(u\)/ \(x}\(x\(y\(
	Fig. VII.8 -
	Componente zonal do fluxo de massa imedia�
	As componentes meridional e vertical, obtêm-se de modo análo
	f y = {– \(\(\(v\)/ \(y}\(x\(y\(
	f z = {– \(\(\(w\)/ \(z}\(x\(y\(
	Não existindo fontes nem sumidouros de ma
	\( \(/\( t = – \(\(\(u\)/ \( x –
	(VII.3.4)
	ou, introduzindo o operador gradiente,
	( (/ ( t + (.(( ) = 0.
	(VII.3.5)
	Esta condição, conhecida como equação d
	Em se tratando de fluidos incompressíveis, ou que atuem como
	(. = 0.
	(VII.3.6)
	O produto escalar \(. é denominado dive
	(.z = (( u/ ( x) + (( v/ ( y) = 0
	(VII.3.7)
	4. A camada-limite planetária.

	Na atmosfera não são encontrados limites físicos de qualquer
	- a camada-limite planetária, justaposta à superfície terres
	- e a atmosfera livre, mais acima, onde se admite que o esco
	Essa discriminação é empírica, já que a influência da rugosi
	Além da influência do atrito, deve-se adicionar o efeito ger
	Visando a facilitar o estudo dos múltiplos efeitos envolvido
	Quando se estuda o movimento de fluidos em contacto com supe
	Na camada-limite superficial o vento é fortemente influencia
	Mesmo sob condições de vento muito forte, a espessura da cam
	A turbulência que se verifica na camada-limite superficial, 
	Próximo da superfície terrestre predomina a turbulência mecâ
	Situada acima da camada-limite superficial, a camada de Ekma
	Na camada de Ekman, o efeito do atrito é menor e não se pode
	5. Movimento do ar na subcamada laminar.

	Para compreender como varia a velocidade de escoamento do ar
	Fig. VII.9 -
	Escoamento laminar de um fluido provocado pelo deslocamento 
	uZ/U = z/Z.
	Como U e Z são constantes,
	duZ/dz (U/Z) = constante.
	(VII.5.1)
	Para manter a placa superior em movimento�
	( X = ((U/Z) = ((duZ/dz).
	(VII.5.2)
	O índice \(X\) indica que a tensão de 
	A progressiva redução da velocidade \(u
	d( X /dz = d(((duZ/dz))/dz.
	Normalmente essa variação é expressa por unidade de massa, o
	(1/() d(X /dz = (1/() d (((duZ/dz))/ dz
	(VII.5.3)
	e, no caso específico em que a viscosidade dinâmica não vari
	(1/() d(X/dz = ((/() d2uZ / dz2  = ( d2uZ / dz2.
	(VII.5.4)
	Ao parâmetro \( = \(/\( chama-se coef�
	Como se observa, a variação da velocidade do vento com a alt
	6. O vento na camada-limite superficial.

	Determinadas investigações micrometeorológicas e agrometeoro
	É evidente que a dispersão de massa (poluentes, vapor d'água
	Neste tópico será empregado o símbolo u
	Quando se constróem curvas da velocidade 
	( uZ /( (ln z) = A
	(VII.6.1)
	em que A é uma constante (específica de cada perfil) com dim
	( uZ /( z = A/z.
	(VII.6.2)
	Integrando-se a equação VII.6.1, encontra-se:
	uZ = A ln(z/zo)
	(VII.6.3)
	O parâmetro zo é positivo \(zo > 0\) e
	Fisicamente, zo traduz a rugosidade aerodinâmica da superfíc
	O perfil do vento sugere a existência de uma força de arrast
	MLT 2/L2 = MLT– 1/(L 2T) = (M/L3) (L2/T2).
	Essa relação revela que a pressão de cisalhamento exprime o 
	O arraste do vento sobre a superfície cau
	( = ( U* 2
	ou
	U* = (( / ()1/2.
	(VII.6.4)
	onde \( designa a densidade do ar e U* �
	Fig. VII.10 -
	Perfil de velocidade (uZ) do vento sobre superfície não vege
	O estudo da turbulência não é simples. Exige a adoção de hip
	U* = A/k.
	(VII.6.5)
	O fator de proporcionalidade k = 0,41 é obtido experimentalm
	uZ = (U*/k) ln(z/zo),
	(VII.6.6)
	ou, introduzindo a relação VII.6.4,
	uZ = (1/k) (1/()1/2 ln(z/zo).
	(VII.6.7)
	O perfil de vento descrito pela equação anterior (Fig. VII. 
	TABELA VII.2
	VALORES TÍPICOS DE  d, zo  E  U*  PARA GRAMÍNEAS, OBTIDOS
	SOB VELOCIDADE DO VENTO DE  5 m s-1,  MEDIDA A 2 m
	DE ALTURA,  EM CONDIÇÕES DE EQUILÍBRIO NEUTRO .
	Altura
	Alturacm
	d
	dcm
	zo
	zocm
	U*
	U*cm s-1
	1 a 3
	0
	0,5
	33
	10
	0
	2,3
	45
	30
	0
	5,0
	55
	50
	0
	9,0
	63
	60 a 70
	30
	3,0
	50
	FONTE: Sutton (1953).
	Em áreas recobertas por vegetação uniforme com altura h, a s
	A substituição de z por z – d, na equação precedente, possib
	uZ = \(1/k\) \(1/\(\)1/2 ln{\(z – �
	(VII.6.8)
	Analogamente, quando se leva em conta o deslocamento do níve
	uZ = A ln{(z – d)/zo}.
	(VII.6.9)
	Diferenciando-a, vê-se que o gradiente vertical da velocidad
	(u1 – u2)/(u1 – u3) = {ln(z1 – d)–ln(zo –d)}/{ln(z1 –d)–ln(z
	Quando não é possível dispor de valores experimentais dos pa
	ln  zo = 0,997 ln h – 0,883
	(VII.6.10)
	com h e zo em cm, válida para uma densidade de folhagem entr
	ln d = 0,979 ln h – 0,154,
	(VII.6.11)
	(com h e d em cm). Argumenta o último autor, porém, que os v
	d = 0,63 h.
	(VII.6.12)
	Exposição freqüente a ventos de velocidade acentuada geralme
	Sob a ótica dos arquitetos, um quebra-vento pode constituir-
	Em campos cultivados, porém, normalmente são usados renques 
	A eficiência de um renque de vegetação em reduzir a velocida
	Quanto maior for a altura de um anteparo, mais larga será su
	Para fins agrícolas não são recomendados quebra-ventos muito
	Fig. VII.11 -
	Circulação do ar nas vizinhanças de um quebra-vento denso (a
	Os quebra-ventos menos densos são mais eficientes. O ideal é
	Um quebra-vento destinado à agricultura não deve ter extensã
	Os autores normalmente concordam que a presença do quebra-ve
	7. Equação geral do movimento da atmosfera.

	O movimento do ar está condicionado pela resultante de todas
	A equação geral do movimento da atmosfera é a relação funcio
	d /dt = dA/dt - 2   ^  -   ^ (  ^  )
	Como se viu:
	d/dt  representa a aceleração observada a partir de qualquer
	dA/dt traduz a aceleração resultante de todas as forças reai
	C = - 2  ^  constitui a aceleração de Coriolis; e, finalment
	-   ^  ( ^ ) é a aceleração centrífuga, que atua no sentido 
	Evidentemente, o primeiro termo da direit�
	d/dt = p = – \(1/\(\)\(p –* +A +V – 
	(VII.7.1)
	Esta é a equação geral do movimento da atmosfera, cuja integ
	O primeiro problema que surge, ao se tent�
	Introduzindo essas hipóteses restritivas, o movimento do ar 
	d/dt = – \(1/\(\)\(p –* – 2  ^  –   
	Observando  essa  expressão  verifica-se  que  a  resultante
	d/dt = –\(1/\(\)\(p –  – 2   ^ .
	(VII.7.2)
	Levando-se em conta as equações III.6.4, III.6.5, III.6.6 e 
	du/dt = – \(1/\(\)\(\( p/\( x\)  
	(VII.7.3)
	dv/dt  = – \(1/\(\)\(\( p/\( y\) 
	(VII.7.4)
	dw/dt = – g – \(1/\(\)\(\( p/\( z�
	(VII.7.5)
	em que f = 2\( sen\( é o parâmetro de 
	Como já mencionado, a ordem de grandeza da componente vertic
	dZ /dt = – \(1/\(\) \(Z p + f \(v –�
	(VII.7.6)
	ou
	dZ /dt = – \(1/\(\) \(Z p –  ^ f z.
	(VII.7.7)
	O símbolo Z designa o vento na atmosfera 
	A análise da equação que descreve o movimento horizontal (bi
	8. Equação do movimento bidimensional em coordenadas naturai

	Sejam  e , respectivamente, os versores tangente e normal à 
	Fig. VII.12 -
	Componentes tangencial () e normal () do movimento horizonta
	Adiante, cada termo da equação VII.7.7 será colocado em coor
	Primeiro termo (dZ /dt ).
	Como  é tangente a Z (Z = VZ ), a aceleração será:
	dZ /dt = d(V Z )/dt = (dVz/dt)  + VZ (d/dt).
	(i)
	Mas, dS = Rdt e
	d/dt = (d/dS)/(dS/dt) = (1/R)  (dS/dt) = (1/R) VZ.
	Utilizando esse resultado em (i), tem-se:
	dZ /dt = (dVZ /dt)  + (VZ2/R)
	(ii)
	onde {d(VZ)/dt} é a componente da aceleração tangente à traj
	Segundo termo \(– \(1/\(\) \(Z p \
	O gradiente horizontal de pressão \(\(�
	– 1/\( \(Z p = – 1/\( [ \(p/\(s + \
	(iii)
	Terceiro termo (– ^ f Z).
	Como a aceleração de Coriolis é sempre perpendicular ao veto
	– ^ f Z = – f VZ
	(iv)
	Substituindo esse resultados (ii, iii e iv) na equação VII.7
	\(dVZ /dt\)  + \(VZ2/R\) = – 1/\( [�
	Em coordenadas naturais, portanto, a equação do movimento (V
	\(VZ2/R\) = – 1/\( \( \( p/\( n \
	(VII.8.1)
	\(dVZ /dt\)  = – 1/\( \( \( p/\( s�
	(VII.8.2)
	9. Movimento horizontal: soluções de diagnóstico.

	As expressões VII.7.7 e VII.8.1 traduzem o movimento horizon
	VZ2/R = – 1/\( \( \( p/\( n \) – f �
	(VII.9.1)
	Não se pode esquecer, porém, que todos estes termos represen
	As possíveis conclusões advindas da análise da última equaçã
	Admitindo um local longe do equador, onde a aceleração de Co
	Imagine-se uma parcela de ar de massa unitária, inicialmente
	O movimento do ar, nessas circunstâncias é dito geostrófico.
	–\(1/\(\)\(Z p = f\(^g\)
	ou,
	Fig. VII.13 -
	Deslocamento de uma parcela de ar de massa unitária, sob a a
	f g = –\(1/\(\) \(Z p ^
	(VII.9.2)
	Face ao produto vetorial verifica-se que,�
	Por outro lado a equação VII.9.1 (fazendo R infinito, o que 
	– 1/\( \( \( p/\( n \) = f Vg
	(VII.9.3)
	mostrando que, efetivamente, o vento geostrófico corresponde
	A aproximação geostrófica não tem aplic
	Vg = ((1/(f()(((p/(n()z
	(VII.9.4)
	onde o índice (z) serve apenas para lembrar que o gradiente 
	Segundo Holton (1979), a aproximação geostrófica, nas zonas 
	As análises sinóticas convencionais rela�
	Para obter tal transformação basta lembrar que
	– \(1/\(\) \(Z p  = – \(1/\(\)\(
	e adotar a condição de equilíbrio hidro
	– \(1/\(\) \(Z p = g {\(\( z/\( x
	(VII.9.5)
	Aqui \(p\( traduz o gradiente do geopot
	f g = g ^ \(pz  = –\(p\( ^ .
	(VII.9.6)
	A expressão anterior revela que, em uma carta isobárica, o v
	ug = –\(1/f\)\(\(\(/\(y\)p
	ug = –\(1/f\)\(\(\(/\(y\)pvg =  �
	(VII.9.7)
	Quando a trajetória da parcela de ar de massa unitária é cur
	A segunda hipótese simples que se pode formular quanto à con
	Fig. VII.14 -
	Raios de curvatura positivo ou anti-horário (esquerda) e neg
	A situação de equilíbrio se verificaria
	(V2gr / R)  + (1/() (Z p + f (^ gr) = 0.
	(VII.9.8)
	Em módulo:
	(V2gr /R) + f Vgr + (1/()((p/(n)Z = 0.
	(VII.9.9)
	Resolvendo essa equação algébrica do segundo grau, encontra-
	Vgr = – \(fR/2\) ± { f2R2/4 – \(R/\(
	(VII.9.10)
	Como f, R e \(\(p/\(n\)Z têm sinais 
	Fazendo f < 0  (Hemisfério Sul) em VII.9.10 resultam duas re
	Vgr = \(f\(R/2 + { f 2 R2/4 – \(R/\(
	e
	Vgr = \(f\(R/2 – { f 2 R2/4 – \(R/\(
	Existem, agora, quatro alternativas a serem discutidas.
	1ª alternativa: R > 0 e \(\(p/\(n\)Z
	Neste caso a pressão aumenta no sentido positivo de R (senti
	A análise da equação \(i\) mostra que�
	Vgr = \(f\(R/2 – { f 2 R2/4 – \(R/\(
	Fig. VII.15 -
	Diversas situações de equilíbrio entre as componentes horizo
	2ª alternativa: R > 0 e \(\(p/\(n\)z
	Neste caso a pressão diminui no sentido positivo de R (senti
	3ª alternativa: R <0 e \(\(p/\(n\)z 
	Sendo R<0 a circulação deve se processar�
	A análise da equação i mostra que \(p/�
	Vgr = –\(f\(R/2 – { f 2 R2/4 + \(R/\�
	4ª alternativa: R < 0 e \(\(p/\(n\)Z
	O valor negativo de R indica tratar-se de�
	Fazendo f > 0 (Hemisfério Norte) em VII.9.10 resultam duas r
	Vgr = –\(f\(R/2 + { f 2 R2/4 – \(R/\�
	e
	Vgr = –\(f\(R/2 – { f 2 R2/4 – \(R/\�
	1ª alternativa: R >0 e \(\(p/\(n\)Z 
	Nessa situação a pressão aumenta no sentido positivo de R (o
	A equação iii estabelece que, quando \(
	2ª alternativa: R > 0 e \(\(p/\(n\)Z
	Neste caso a pressão diminui no sentido positivo de R (senti
	Vgr =  – \(f\(R/2 + { f 2 R2/4 – \(R/
	3ª alternativa: R < 0 e \(\(p/\(n\)Z
	Sendo R<0 a circulação se dá no sentido
	4ª alternativa: R < 0 e \(\(\(p/\(n�
	O valor negativo de R indica tratar-se de�
	Vgr =  \(f\(R/2 – { f 2 R2/4 – \(R/\�
	Diante do que foi discutido, são válidas as seguintes equaçõ
	Centros de Baixa Pressão,
	Vgr =  –fR/2 + { f 2 R2/4 + \(R/\(\)\�
	(VII.9.11)
	Centros de Alta Pressão,
	Vgr =  fR/2 – { f 2 R2/4 – \(R/\(\)\�
	(VII.9.12)
	Sobre essas equações, alguns comentários complementares são 
	1 - Nos anticiclones,  a velocidade do ve�
	(((p/(n)Z (  ( ( f 2 R/4
	Então, a magnitude da componente horizont
	2 - Nos ciclones, no entanto, não há limitação alguma. Vento
	A análise que acaba ser feita confirma teoricamente o que a 
	Outra hipótese passível de adoção com respeito à equação de 
	V2ci/R = – \(1/\(\)\(\(p/\(n\)Z
	Adotando apenas a solução positiva, já que Vci > 0, tem-se:
	Vci = \(–R/\(\)\(\(p/\(n\)Z 1/2
	(VII.9.13)
	As únicas alternativas possíveis de raí
	Aceita-se que o movimento ciclostrófico é igualmente válido 
	Fig. VII.16 -
	A aproximação ciclostrófica (esquerda) resulta do equilíbrio
	A aproximação dita inercial ocorreria nas situações em que s
	Fazendo \(\(p/\(n\)Z = 0, a equação�
	Vin = –f R
	(VII.11.14)
	onde Vin é o chamado vento inercial e R é normalmente referi
	– ( R/ Vin) = 1/f
	De vez que Vin não pode ser negativo, f e R devem ter sinais
	O período de oscilação \(\(\) de uma
	\( = 2\(\(R\(/ Vin  = 2\(/\(f\( =
	O movimento inercial aparentemente não é importante na atmos
	10. Efeito da advecção de calor na atmosfera livre.

	Muito embora o modelo geostrófico não seja útil nos trópicos
	g /T = – [R/\(f Ma\)] \(1/p\)\(Z p �
	(VII.10.1)
	Aqui, T pode representar a temperatura real (se o ar estiver
	\(\(g /T\)/ \(z = – [R/\(f Ma\)] �
	Resolvendo o membro da direita, tendo em �
	\(\(g /T\)/ \(z = – [R/\(f Ma\)] �
	Nas situações não perturbadas, em que p
	\(\(g /T\)/ \(z = – \(g/f\) \(Z\�
	Finalmente, derivando o membro da esquerda, encontra-se:
	– \(g /T2\) \( T/\(z + \(1/T\) \(
	Em primeira aproximação costuma-se despr�
	T = \( g /\( z = – [g/\(fT\)] \(Z\
	(VII.10.2)
	O símbolo T está sendo introduzido para �
	A componente zonal do vento térmico depende da componente me
	uT = – [g/\(fT\)] \( \( T/\( y\)
	uT = – [g/\(fT\)] \( \( T/\( y\)uT�
	(VII.10.3)
	É conveniente exprimir a equação do ven
	\(p = –\( g \(z = –\( \( \( = –Map�
	p\( \(/\(p = \( \(/\( ln p = –RT/M�
	(VII.10.4)
	Por outro lado, o vento térmico traduz a variação do vento g
	\( ug /\(p = –\(1/f\) \( \(\( \(
	( vg /(p =  (1/f) ( (( (/(x)/ (p.
	Como p e x são independentes, as diferenciais parciais podem
	\( ug /\(p = –\(1/f\) \( \(\( \(
	( vg /(p =  (1/f) ( (( (/( p)/ ( x.
	Usando a relação VII.10.4, vem:
	p( ug /(p =  [R/(Maf)] ( ( T/( y)p
	p\( vg /\(p = – [R/\(Maf\)] \( \( �
	ou
	( ug =  [R/(Maf)] ( ( T/( y)p ( ln p
	\( vg = – [R/\(Maf\)] \( \( T/\( x�
	A integração dessas expressões entre duas camadas, limitadas
	ug2 – ug1 =  [R/\(Maf\)] \( \( Tm/\�
	vg2– vg1 = – [R/\(Maf\)] \( \( Tm/\�
	Observe-se que, para possibilitar a integração, tomou-se a t
	– \( \( \(\(/\( y\)p =  \(R/Ma\)
	\( \( \(\(/\( x\)p = – \(R/Ma\) 
	ou, ainda, como Tm é constante (na camada):
	– {\(\(\(\(\) \( y}p = \(RTmMa\)
	{\(\(\(\(\)/ \( x}p = – \(RTm/Ma�
	Vetorialmente, tem-se:
	\(p\(\(\(\) ^  = – \(RTm/Ma\) \(
	e, finalmente, chega-se à equação hipsométrica (IV.10.3) exp
	(( = g(z = (RTm / Ma) ln(p2/p1).
	Colocando-a na forma exponencial:
	exp[((Ma / (RTm)] = exp[g (z Ma/ (RTm)] = p2/p1
	(VII.10.5)
	Através da última relação é fácil compreender que:
	- se p1 e p2 são constantes \(duas cart
	- se p1 e Tm são constantes, um acréscimo em p2 acarreta uma
	- mantendo p1 e \(\( constantes, um acr
	Da primeira conclusão infere-se que, se houver transporte de
	Viu-se que, em uma carta isobárica, o vento geostrófico flui
	g1 =  T + g2.
	Considere-se, para exemplificar, uma cart�
	Segundo o exposto, a partir de uma sondagem de ventos, é pos
	A advecção de ar frio faz com que a temperatura da camada pa
	Fig. VII.17 -
	Efeito da advecção de ar quente sobre a variação do vento co
	Torna-se claro que:
	- havendo adveção de ar quente {frio}, o ângulo entre as dir
	- como o vento geostrófico é uma aproximação do vento real, 
	Fig. VII.18 -
	Projeção da trajetória de um balão sobre o plano do horizont
	11. Circulação geral da atmosfera.

	O movimento (tridimensional) da atmosfera se processa em dif
	A caracterização dos aspectos predominantes do movimento do 
	O objetivo primordial do estudo da circulação da atmosfera e
	O primeiro ensaio quanto à circulação do ar em uma escala es
	O principal problema inerente aos modelos conceituais de cir
	Fig. VII.19 -
	Esquemas de circulação geral de acordo com a concepção de G.
	Apenas por questões didáticas será comentado o modelo propos
	Associadas àquela distribuição de pressão existiriam três cé
	- uma na faixa tropical, cujo ramo ascendente estaria nas pr
	- outra na zona de latitudes médias, conhecida como Célula d
	- uma terceira na Região Polar, dita Célula Polar.
	Essas células atuariam na troposfera (o limite superior de c
	Fig. VII.20 -
	Modelo de circulação meridional da atmosfera mostrando os ve
	As pressões, predominantemente mais baixas, observadas nas v
	Fig. VII.21 -
	Circulação média em ambos os hemisférios (o sinal negativo i
	Para o meio da zona equatorial de baixa pressão à superfície
	A faixa de encontro dos alísios de nordeste (procedentes do 
	A ZCIT se caracteriza por uma acentuada instabilidade atmosf
	O sistema nebuloso associado à ZCIT a torna facilmente ident
	A uma altitude de 8 a 12 km acima da ZCIT ocorre divergência
	Durante muito tempo foi aceita a existência de ventos que de
	Os três grandes centros anticiclônicos semipermanentes que s
	A intensidade e a superfície ocupada pelos anticiclones subt
	Nas áreas oceânicas, próximo aos paralelos de 30o N e 30o S,
	Os anticiclones semipermanentes subtropicais seriam os ramos
	A "frente polar" não é propriamente uma zona contínua de pre
	O modelo de circulação, aqui confrontado com os principais a
	Na realidade, a circulação das células de Hadley é muito mai
	Na Região Tropical, além da circulação meridional decorrente
	A configuração do campo da pressão atmosférica à superfície 
	A atmosfera estimula o oceano de várias maneiras: (1o) inter
	O oceano, por sua vez, cede calor sensível e latente para a 
	A atmosfera, por ser menos densa, reage mais rapidamente às 
	O Oceano Pacífico, devido às suas dimensões, permite maior i
	Analisando-se longas séries de desvios da pressão ao nível m
	Esse fenômeno é caracterizado pelo Índi
	IOS = (p TAHITI - (p DARWIN
	(VII.11.1)
	O IOS é positivo quando a pressão em Tahiti é maior que a mé
	Quando a pressão atmosférica começa a diminuir em Tahiti e a
	Quando o IOS é positivo a PNM no Tahiti é maior que a média 
	A fase oposta da Oscilação Sul, ou fase quente, é caracteriz
	O enfraquecimento dos alísios na área leste e central do Pac
	É interessante mencionar que a configuração das áreas de con
	Na fase quente, a circulação de Walker fica mais fraca e a d
	Philander (1990) chama a atenção para o fato do El Niño e La
	A OS é o modo dominante da variabilidade interanual nos tróp
	A variabilidade interanual da precipitação atinge regiões da
	Kousky et al. (1984) e Kayano et al. (1988), dentre outros p
	Aceituno (1988) e Kousky e Kayano (1994), que também estudar
	O ENOS explica parte da variabilidade interanual observada n
	Embora haja evidências muito fortes que associam a "seca" no
	12. Ventos periódicos.

	Há ventos que mudam de direção com uma certa periodicidade, 
	Durante os dias ensolarados, a superfície do continente, na 
	Durante a noite o continente perde calor muito mais rapidame
	As brisas terrestre e marítima nem sempre são percebidas. No
	Durante a noite, o ar em contacto com o solo arrefecido aume
	O ar frio que desce as encostas e se acumula nos vales pode,
	As brisas do vale e da montanha são também chamadas ventos a
	Em certas regiões da Terra, particularmente ao sul do contin
	Durante o verão, em função do maior aquecimento, desenvolvem
	No inverno a circulação se inverte, já que a superfície do o
	O aquecimento diferencial entre o continente e o oceano não 
	13. Exercícios.

	1 - Determinar as componentes zonal e meridional corresponde
	a\) direção 45o e velocidade 15 kt;
	b\) direção 132o e velocidade de 38 kt.
	c\) direção 280o e velocidade de 25 kt.
	2 - Utilizando os dados da Tabela VII.3, pede-se desenhar:
	a\) - os perfis verticais da direção e 
	b) - os perfis verticais das componentes zonal e meridional da velocidade do vento; e
	c\) - analisar a hodógrafa.
	3 - As seguintes observações simultâneas de velocidade do ve
	z (m)
	0,5
	1,0
	2,0
	5,0
	uz (m/s)
	2,1
	2,4
	2,7
	3,0
	Pede-se determinar:
	a) o valor de zo;
	b) a velocidade do vento a 10m de altura; e
	c) o valor de U*.
	4 - Calcular o módulo da componente horizontal do gradiente 
	5 - Duas isóbaras paralelas estão orientadas de sudoeste par
	TABELA VII.3
	DIREÇÃO E VELOCIDADE DO VENTO OBSERVADO EM
	PARNAÍBA (2o 54'S, 41o 42'W, 22m) EM 10 DE DEZEMBRO DE 1971
	ALTITUDE
	VENTO
	(m)
	Dir (o)
	Vel (m s-1)
	22
	90
	7
	1000
	110
	12
	1500
	127
	10
	2000
	144
	9
	2500
	122
	12
	3000
	102
	10
	4000
	51
	6
	5000
	91
	7
	6000
	104
	8
	7000
	124
	16
	8000
	138
	21
	9000
	149
	21
	10000
	161
	13
	FONTE: DENMET (1973).
	6 - Determinar a aceleração de Coriolis que atua sobre uma p
	a\) à latitude de 10o S;
	b\) à latitude de 30o S.
	7 - Estabelecer a velocidade do vento gradiente, em torno de
	a) em um ponto distante 300 km do centro; e
	b) em um ponto distante 150 km do centro.
	CAPÍTULO VIII
	NUVENS E METEOROS.
	1. Introdução.

	Nuvem é qualquer conjunto visível de gotículas d'água, de pa
	As nuvens estão em constante modificação, assumindo as mais 
	O termo luminância foi introduzido na XI Seção da Comissão I
	A cor de uma nuvem depende da cor da luz incidente. Quando o
	Ao se observar a forma, a luminância e a cor das  nuvens dev
	A descrição de nuvens, contida neste texto, além desses cuid
	A espessura das nuvens é muito variável. Nas mais espessas é
	2. Classificação das nuvens.

	Dada a impossibilidade de classificar as nuvens levando em c
	O Atlas Internacional de Nuvens, preparado sob os auspícios 
	Cada gênero pode incluir diferentes espécies, levando em con
	Deve ser ressaltado que um gênero pode possuir variedades se
	Os cirros são nuvens isoladas em forma de filamentos brancos
	Os cirros são constituídos de cristais de gelo e, quando o d
	TABELA VIII.1
	CLASSIFICAÇÃO DAS NUVENS.
	Gênero e Símbolo
	Espécie
	Variedade
	Particularidades Complementares
	Nuvem-mãe
	Cirro(Ci)
	fibratus
	intortus
	mamma
	Cc
	uncinus
	radiatus
	Ac
	spissatus
	vertebratus
	Cb
	floccus
	duplicatus
	castellanus
	Cirrocúmulo(Cc)
	stratiformis
	undulatus
	mamma
	Lenticularis
	lacunosus
	floccus
	castellanus
	Cirrostrato(Cs)
	fibratus
	duplicatus
	Cc
	nebulosus
	undulatus
	Cb
	Altocúmulo(Ac)
	stratiformis
	translucidus
	mamma
	Cu
	lenticularis
	perlucidus
	virga
	Cb
	castellanus
	duplicatus
	floccus
	undulatus
	radiatus
	lacunosus
	Altostrato(As)
	-
	traslucidus
	virga
	Ac
	opacus
	praecipitatio
	Cb
	duplicatus
	pannus
	undulatus
	mamma
	radiatus
	Nimbostrato (Ns)
	praecipitatio
	Cu
	virga
	Cb
	pannus
	Estratocúmulo (Sc)
	stratiformis
	translucidus
	mamma
	As
	lenticularis
	perlucidus
	virga
	Ns
	castellanus
	opacus
	praecipitatio
	Cu
	duplicatus
	Cb
	undulatus
	radiatus
	lacunosus
	Estrato (St)
	nebulosus
	opacus
	praecipitatio
	Ns
	fractus
	translucidus
	Cu
	undulatus
	Cb
	nebulosus
	opacus
	praecipitatio
	Ns
	fractus
	translucidus
	Cu
	undulatus
	Cb
	(continua)
	TABELA VIII.1
	CLASSIFICAÇÃO DAS NUVENS.
	(conclusão)
	Gênero e Símbolo
	Espécie
	Variedade
	Particularidades Complementares
	Nuvem-mãe
	Cúmulo (Cu)
	humilis
	radiatus
	pileum
	Ac
	mediocris
	velum
	Sc
	congestus
	pannus
	fractus
	virga
	praecipitatio
	arcus
	tuba
	Cumulonimbo (Cb)
	calvus
	praecipitatio
	virga
	As
	pannus
	Ns
	incus
	Sc
	mamma
	Cu
	pileus
	velum
	arcus
	tuba
	FONTE: O.M.M. (1956).
	TABELA VIII.2
	ETIMOLOGIA DOS NOMES USADOS PARA A
	CLASSIFICAÇÃO DAS NUVENS.
	Termo
	Significado
	Termo
	Significado
	altum
	elevado
	mamma
	mama, teta
	arcus
	arcada, abóbada
	mediocris
	médio, medíocre
	calvus
	calvo, desnudo
	nebulosus
	neblina, nevoeiro
	capillatus
	cabeludo
	nimbus
	nuvem que chove
	cirrus
	mecha de cabelo
	opacus
	opaco, sombrio
	congestus
	amontoado, empilhado
	pannus
	pano, farrapo
	cummulus
	pilha, acúmulo
	perlucidus
	translúcido
	duplicatus
	duplo, duplicado
	pileus
	barrete, gorro
	fibratus
	fibroso,  filamentoso
	præcipitatio
	precipitação, queda
	floccus
	floco, tufo de lã
	radiatus
	raiado, ter raios
	humilis
	baixo, pequeno
	spissatus
	espesso, grosso
	fractus
	fraturado, rasgado
	stratus
	estendido, coberto
	Incus
	bigorna
	tuba
	tubo, trombeta
	Intortus
	torcido, torto
	uncinus
	gancho, garra, unha
	lacunosus
	lacunoso
	velum
	vela de navio
	lenticularis
	lente, lentícula
	virga
	vara, pau, ramo
	FONTE: O.M.M. (1956).
	Fig. VIII.1 -
	Cirros.
	Véu nebuloso, transparente e esbranquiçado, com aspecto liso
	Formam-se devido ao lento movimento ascendente de camadas de
	Lençol, banco ou camada delgada de nuvens brancas, sem sombr
	Os cirrocúmulos podem surgir em ar limpo ou resultarem da mo
	Fig. VIII.2 -
	Cirrostratos.
	Fig. VIII.3 -
	Cirrocúmulos
	Banco, lençol ou camada branca, ou cinzenta, ou parcialmente
	Essas nuvens são compostas por gotas d'água e só raramente (
	Fig. VIII.4 -
	Altocúmulos
	Nuvem, em lençol ou camada, de cor acinzentada ou azulada e 
	Os altostratos são constituídos por gotículas d'água e crist
	Fig. VIII.5 -
	Altostratos sobre cumulus humilis.
	Camada baixa, extensa e cinzenta de nuvens, de aspecto geral
	O nimbostrato é formado por gotículas de água e por gotas de
	Quase sempre provoca redução da visibilidade, devido à chuva
	Camada ou lençol, de cor cinzenta, esbranquiçada ou ambas, p
	Fig. VIII.6 -
	Nimbostrato com precipitação contínua.
	Os estratocúmulos são, quase sempre, compostos por gotículas
	Fig. VIII.7 -
	Estratocumulos
	Nuvem em geral cinzenta, de base uniforme, suficientemente e
	É normalmente formado por gotículas de água e, sob temperatu
	Os cúmulos são nuvens isoladas, quase sempre densas e de con
	Fig. VIII.8 -
	Cúmulos humulis
	Fig. VIII.9 -
	Cúmulos congestus.
	Os cúmulos são nuvens formadas por gotículas de água, embora
	Nuvem volumosa, muito densa, de grande desenvolvimento verti
	Essas nuvens costumam produzir aguaceiros violentos, acompan
	Quase sempre se originam do desenvolvimento de cúmulos. Ora 
	Fig. VIII.10 -
	Cumulonimbus acompanhado de cúmulos congestus
	As espécies foram definidas para discriminar formas diferent
	Cumulonimbo em cujo topo já existe gelo, mas sem qualquer pa
	Cumulonimbo que possui em sua parte superior uma nítida estr
	Nuvens cuja porção superior possui protuberâncias verticais 
	Cirro ou cirrostrato com elementos em forma de filamentos, r
	Nuvens que possuem pelo menos um elemento em forma de pequen
	Nuvens com aspecto de um tecido dilacerado, apresentando-se 
	Nuvens em forma de lente, ou amêndoa, muitas vezes com os bo
	Cúmulo com um pequeno desenvolvimento vertical e cuja largur
	Cúmulo com desenvolvimento vertical moderado e com os topos 
	Nuvens com aspecto nebuloso, semelhante a um véu sem nenhum 
	Cirro muito espesso, com brilho sedoso mas não necessaria-me
	Nuvem que se apresenta como um lençol, constituindo uma cama
	Cirro com uma das extremidades terminando por um gancho, ou 
	As variedades foram definidas levando em conta o grau de tra
	Nuvens que aparecem em camadas, véus ou bancos estratificado
	Cirro cujos filamentos estão dispostos muito irregularmente,
	A nuvem apresenta-se em banco, não muito espesso, dispondo d
	Extenso véu, banco ou camada nebulosa cuja espessura é sufic
	Camada, véu ou banco constituído de elementos que deixam ent
	Nuvem composta por faixas retilíneas paralelas que, por efei
	Camada, véu ou banco cuja espessura, em sua maior parte, é s
	Nuvem composta por elementos alongados e paralelos, fundidos
	Nuvem cujos elementos, ou  filamentos estão dispostos como e
	As particularidades suplementares referem-se a característic
	Rolo horizontal de bordos mais ou menos desfiados, situado n
	Precipitação (chuva, chuvisco, neve, granizo etc.) provenien
	Protuberâncias pendentes da base da nuvem, à semelhança de t
	Aplica-se a cumulonimbo cuja porção superior é espraiada em 
	Fig. VIII.11 -
	Præcipitatio na base de um cumulos.
	Fig. VIII.12 -
	Tuba de um tornado.
	Fig. VIII.13 -
	Virgas.
	Funil, coluna ou tubo que parte da base de um cumulonimbo, m
	Rastros verticais ou inclinados de precipitação que partem d
	Nuvem acessória fragmentada ou esfarrapada que aparece por b
	Nuvem acessória que aparece no topo de cúmulo ou cumulonimbo
	Nuvem acessória constituindo um véu de grande extensão horiz
	Chama-se nuvem-mãe àquela que, modificando sua forma e seu a
	3. Distribuição vertical das nuvens.

	Determinados gêneros de nuvens têm tendência a ocorrer em ce
	Além do que consta da Tabela VIII.3, deve-se mencionar o seg
	- os altostratos são encontrados também na camada superior;
	- os nimbostratos podem se desenvolver verticalmente atingin
	- os cúmulos e os cumulonimbos têm suas bases normalmente si
	TABELA VIII.3
	DISTRIBUIÇÃO VERTICAL MAIS FREQÜENTE DAS NUVENS
	Regiões
	Regiões
	Região
	Nuvens de ocorrência
	Camada
	Polares
	Temperadas
	Tropical
	mais freqüente
	Superior
	3 a 8 km
	5 a 13 km
	6 a 18 km
	Média
	2 a 4 km
	2 a  7 km
	2 a  8 km
	Ac, As, Ns
	Inferior
	até 2 km
	até  2 km
	até  2 km
	Sc, St
	FONTE: O.M.M. (1956).
	4. Nebulosidade.

	Denomina-se nebulosidade à fração da abóbada celeste que, em
	Durante as noites enluaradas uma estimativa razoável da nebu
	A nebulosidade é indicada em oitavos ou em décimos de céu en
	5. Pressão de saturação do vapor sobre gotas.

	No Capítulo IV foi introduzido o conceito de pressão de satu
	As moléculas integrantes da camada superficial de um líquido
	O aumento da superfície livre de um líquido não se faz por a
	Ao trabalho \(W\) requerido para aument
	(VIII.5.1)
	Observe-se que trabalho por unidade de área tem as mesmas di
	Fig. VII.14 -
	Forças de coesão em moléculas localizadas a diferentes profu
	A tensão superficial gera um aumento da pressão interna (pI)
	Considere-se uma gota de água pura, esfé�
	(VIII.5.2)
	Esta relação mostra que a diferença entre as pressões intern
	TABELA VIII.4
	VARIAÇÃO DA TENSÃO SUPERFICIAL
	DA ÁGUA COM A TEMPERATURA.
	Temperatura
	Temperatura (oC)
	Tensão superficial
	Tensão superficial (dyn cm-2)
	– 5
	76,4
	0
	75,6
	10
	74,2
	20
	72,7
	30
	71,9
	40
	69,5
	50
	67,9
	100
	51,0
	FONTE: Reichardt (1985)
	Fig. VII.15 -
	Esquema de uma gota esférica seccionada. As setas indicam as
	É preciso analisar, ainda, o que acontece
	d( = ( d(4 ( r2) = 8( ( rdr
	Mantida constante a temperatura, a altera�
	dm = (w dV = (w d(4( r3/3) = 4( (w r2dr
	Dividindo, membro a membro, as duas últimas expressões, obté
	(VIII.5.3)
	Torna-se ilustrativo analisar a gota d'ág
	Utilizando a equação que exprime o Primeiro Princípio da Ter
	(VIII.5.4)
	onde eg designa a pressão de equilíbrio �
	Em primeira aproximação assume-se que a mudança de fase da á
	(VIII.5.5)
	em que T (K) é a temperatura ambiente e s designa a entropia
	As expressões VIII.5.4 e VIII.5.5 podem ser combinadas, enco
	T\(s2 – s1\) = u2 – u1 + eg \(vV – vw
	ou
	(VIII.5.6)
	Admita-se, agora, que o raio da gota varie (por evaporação o
	Os volumes específicos vw e vV não se alteram, vez que a tem
	vv d eg = vw d eg + 2 ( vw dr/r2.
	Então:
	\(vV – vw\) d eg =  2\( va dr/r2.
	Considerando que o volume específico do vapor (vV) é muito m
	(VIII.5.7)
	O volume específico do vapor d'água \(v
	(VIII.5.8)
	Integrando-a entre a superfície de uma gotinha (com raio de 
	Note-se que eS é o limite de eg quando r tende ao infinito (
	(VIII.5.9)
	ou
	(VIII.5.10)
	Estas são formas alternativas da equação desenvolvida por Ke
	Esta conclusão é importantíssima porque conduz a alguns resu
	1 - o ar saturado no sentido convencional não está saturado 
	2 - quando coexistem gotinhas de água pura de diferentes tam
	TABELA VIII.5
	PRESSÃO DE SATURAÇÃO DO VAPOR D'ÁGUA (mb) EM FUNÇÃO
	DO RAIO DE CURVATURA DE GOTAS ESFÉRICAS DE ÁGUA PURA.
	RAIO DE CURVATURA DA GOTA (cm)
	0,001
	0,0005
	0,0001
	0,00005
	0,00001
	6,10796
	6,10813
	6,10943
	6,11107
	6,12415
	6,56700
	6,56715
	6,56836
	6,56987
	6,58195
	7,05627
	7,05643
	7,05763
	7,05914
	7,07120
	7,57747
	7,57762
	7,57882
	7,58033
	7,59237
	8,13235
	8,13250
	8,13365
	8,13509
	8,14660
	8,72279
	8,72294
	8,72414
	8,72564
	8,73763
	9,35071
	9,35086
	9,35205
	9,35355
	9,36552
	10,01810
	10,01830
	10,01950
	10,02100
	10,03290
	10,72710
	10,72730
	10,72850
	10,73000
	10,74190
	11,48000
	11,48010
	11,48130
	11,48280
	11,49470
	* - Valores para superfície plana, calculados pela equação d
	Na atmosfera as gotículas d'água, em geral, surgem a partir 
	Sabe-se que a pressão de saturação é ta
	6. Formação de gotas d'água e de cristais de gelo na atmosfe

	Se o ar fosse completamente isento de impurezas, a formação 
	Levando-se em conta a baixa concentração do vapor d'água em 
	Outro aspecto que torna improvável a nucleação homogênea em 
	Segundo Byers \(1965\), mesmo sob uma s
	Diz-se que há nucleação heterogênea quando a condensação (ou
	Na atmosfera existem inúmeros tipos de partículas em suspens
	Algumas das partículas encontradas na atm
	Ressalta-se que as gotículas só conseguem se manter em equil
	A formação de cristais de gelo por nucleação heterogênea é c
	Há duas teorias clássicas que procuram explicar o desenvolvi
	A explicação da origem dos produtos de precipitação em nuven
	Admite-se que no início da sublimação alguns cristais possam
	No caso das nuvens quentes, o tamanho das�
	O processo de crescimento apenas por difusão requer cerca de
	As gotículas possuem um movimento desordenado, o que aumenta
	I. Langmuir desenvolveu uma teoria explicando que, em seu mo
	7. Estimulação artificial de nuvens.

	As nuvens mais propícias à estimulação artificial são precis
	Sob o ponto de vista dinâmico, o requisito básico para que e
	Diversas tentativas têm sido feitas no sentido de provocar a
	A estimulação de uma nuvem com vistas a provocar chuva só te
	A inoculação de uma nuvem com produtos estimulantes, sem que
	O alto investimento e o elevado custo operacional envolvidos
	8. Definição e classificação dos meteoros.

	Em Meteorologia o termo meteoro é aplicado à qualquer fenôme
	Considerando a constituição e as condições em que se formam,
	Um hidrometeoro é um conjunto de partículas de constituição 
	Chuva é a precipitação de gotas de água com diâmetro superio
	Precipitação bastante uniforme de gotas de água pequenas (di
	Depósito de gelo cristalino, sobre superfícies expostas ao a
	Precipitação de grãos de gelo transparentes ou translúcidos,
	Precipitação de cristais de gelo, em geral ramificados ou es
	Precipitação de grãos de gelo achatados e alongados, brancos
	Precipitação de grãos de gelo, aproximadamente esféricos, br
	Suspensão de gotículas de água na camada atmosférica justapo
	Suspensão de gotículas de água na camada atmosférica contígu
	Depósito de gotas, de tamanho variado, nas superfícies expos
	Depósito branco de gotas de orvalho que congelaram. Difere d
	Coluna nebulosa em forma de funil que emerge da base de um c
	Precipitação de glóbulos ou de fragmentos de gelo, isolados 
	Conjunto de gotículas de água retiradas da superfície da águ
	Conjunto de partículas de neve retiradas da superfície terre
	Um litometeororo é um conjunto visível de partículas geralme
	Suspensão, na atmosfera, de partículas microscópicas de natu
	Conjunto de partículas oriundas da combustão, em suspensão n
	Conjunto de partículas de poeira ou de areia, retiradas da s
	Conjunto de partículas de poeira ou de areia, quase sempre c
	Os fotometeoros são fenômenos luminosos cuja gênese está na 
	Fenômeno ótico em forma de colunas, anéis, arcos ou manchas 
	- o pequeno halo, constituindo um anel luminoso, cujo raio c
	- o grande halo, muito mais raro e de cores menos intensas, 
	Fig. VII.16 -
	Halo solar
	Arco ou arcos concêntricos produzidos pela refração da luz s
	O arco-íris primário representa uma faixa com raio subentend
	Um ou mais anéis coloridos vistos por um observador em torno
	A sombra de um objeto, quando projetada sobre uma nuvem ou e
	Um ou mais arcos concêntricos, coloridos, relativamente pequ
	Manchas coloridas, geralmente verdes ou róseas, em tons suav
	Chama-se eletrometeoro à uma manifestação visível ou audível
	Fenômeno luminoso, freqüentemente colorido, em forma de cort
	Uma ou mais descargas elétricas muito fortes e bruscas, cara
	Quando a descarga elétrica atinge o solo, pode causar a fusã
	Descarga elétrica fraca, mais ou menos contínua, de coloraçã
	9. Formação de nevoeiros.

	Os nevoeiros sempre caracterizam uma condição de risco em re
	Os nevoeiros de radiação, os mais comuns, são assim chamados
	Nevoeiros desse tipo se formam em noites sem nuvens, ou com 
	Nas áreas com acentuada poluição atmosférica, a presença de 
	Em regiões de acentuada topografia, o ar que se resfria em c
	Esse tipo de nevoeiro não se forma sobre o oceano, já que a 
	Os nevoeiros de adveção surgem quando ar úmido escoa sobre u
	Um nevoeiro pode surgir quando ar úmido e estável se eleva a
	10. Formação de orvalho e de geada.

	Quase sempre a formação de orvalho se dá devido ao arrefecim
	É possível ocorrer inicialmente a formação de orvalho, segui
	11. Desenvolvimento de uma trovoada.

	Uma trovoada é constituída por um conjunto de "células conve
	O ciclo evolutivo de uma célula convectiva de trovoada é div
	No estágio inicial a célula convectiva trata-se de um simple
	Fig. VII.17 -
	Estágios de desenvolvimento de uma célula de trovoada (as se
	O início do estágio de maturidade é considerado ocorrer quan
	Durante a fase de dissipação a intensidade da precipitação d
	Não estão totalmente esclarecidos os processos físicos respo
	Imediatamente antes de uma descarga (relâmpago) o gradiente 
	12. Pluviometria

	Chama-se pluviometria (do latim pluvia, que signifia chuva) 
	A quantidade de precipitação é normalmente expressa em termo
	1 litro/m2 = 1 dcm3/100dcm2 = 0,1cm = 1 mm.
	Uma precipitação de 60 mm equivale à queda de 60 litros de á
	A precipitação é ainda caracterizada por sua duração (difere
	Os instrumentos de leitura direta, usados para quantificar a
	Um pluviômetro é basicamente constituído por um cilindro com
	Dependendo do intervalo de tempo recomendado para as leitura
	Os pluviômetros ordinários, como os modelos de Helmann (Fig.
	Fig. VII.18 -
	Detalhe do coletor de um pluviômetro.
	Fig. VIII.19 -
	Pluviômetro Ville de Paris
	�
	Fig. VIII.20 -
	Pluviômetro de Hemann
	É conveniente que os pluviômetros ordinários sejam confeccio
	Os pluviômetros totalizadores são semelhantes aos ordinários
	Alguns modelos possuem reservatório com capacidade para acum
	Fig. VIII.21 -
	Esquemas de pluviômetros totalizadores com coletor intercamb
	Existem basicamente três processos para quantificar a água a
	Uma proveta capaz de indicar a quantidade de água acumulada 
	Sendo R o raio da secção reta do bordo do coletor, o espaçam
	Fig. VIII.22 – Proveta pluviométrica.
	Para efetuar a determinação da chuva, a água acumulada no re
	Uma régua pluviométrica é uma escala que se mergulha vertica
	Na graduação da escala de uma régua  pl
	h  =  \(R2/\(\(r2–s\)
	(VIII.12.1)
	O terceiro método de se de terminar a precipitação é por pes
	Os registradores de precipitação também estão dotados de um 
	representativa da evolução da chuva com o tempo, sobre um di
	Fig. VIII.23 -
	Parte de pluviograma usado. A linha A-B corresponde a uma si
	Fig. VIII.24 -
	Pluviógrafo de bóia e respectivo esquema de registro e acumu
	Os modelos comentados a seguir, diferindo quanto ao princípi
	Nos pluviógrafos de bóia (Fig. VIII.24) a água que procede d
	A unidade sensível dos instrumentos desse tipo consiste em u
	Fig. VIII.25 -
	Detalhe da unidade sensível do pluviógrafo de balança.
	O mesmo erro instrumental mencionado no pluviógrafo de bóia 
	No caso do pluviógrafo basculante a água oriunda do coletor 
	O movimento em báscula do recipiente alterna o enchimento do
	Na parte inferior do recipiente há uma haste que sustenta um
	Fig. VIII.26 -
	Unidade sensível do pluviógrafo basculante. Quando o recipie
	13. A média temporal de totais pluviométricos.

	Uma das técnicas mais comuns para se visualizar a distribuiç
	Estatisticamente, a média constitui um bom estimador do valo
	Quando se analisa a distribuição temporal de totais mensais 
	Uma análise estatística mais profunda permite verificar, ain
	Quando os totais pluviométricos se distribuem assimetricamen
	Nas áreas semi-áridas em geral e no Nordeste do Brasil em pa
	A distribuição gama incompleta (assim chamada porque somente
	TABELA VIII.6
	NÚMERO DE ANOS COMPLETOS (N), MÉDIA (X), MODA (Y), QUOCIENTE
	N
	Média
	Moda
	Quoc.
	Max.
	Min.
	d. p.
	Município (Posto Pluviométrico)
	X
	X (mm)
	Y
	Y (mm)
	X/Y
	(mm)
	(mm)
	(mm)
	A. da Ingazeira (A. da Ingazeira)
	69
	409,8
	316,9
	1,29
	931,4
	95,6
	188,8
	Águas Belas (Águas Belas)
	63
	329,9
	278,0
	1,19
	700,0
	80,5
	121,0
	B. S. Francisco (B. S. Francisco)
	76
	289,6
	221,9
	1,31
	710,6
	41,0
	133,9
	Betânia (Betânia)
	54
	327,7
	274,5
	1,19
	716,6
	120,6
	132,0
	Buíque (Buíque)
	54
	553,3
	453,5
	1,22
	1196,8
	181,7
	237,2
	Cabrobó (Cabrobó)
	69
	312,4
	230,6
	1,35
	858,9
	18,5
	157,3
	Carpina (Carpina)
	34
	528,7
	454,3
	1,16
	1054,1
	165,2
	193,1
	Caruaru (Caruaru)
	53
	289,8
	190,3
	1,52
	1160,2
	33,4
	200,5
	Escada (Escada)
	61
	816,8
	715,7
	1,14
	1940,2
	297,1
	293,4
	Petrolina (Petrolina)
	69
	292,6
	227,0
	1,29
	629,7
	30,8
	134,6
	Rio Formoso (Rio Formoso)
	39
	1155,6
	1083,5
	1,07
	1893,0
	579,9
	284,0
	Serra Talhada (Serra Talhada)
	63
	392,7
	320,0
	1,23
	806,5
	87,0
	166,4
	FONTE: VAREJÃO-SILVA e BARROS (2001)
	A função de densidade de probabilidade da distribuição gama 
	g\(x; \(, \(\) =  [1/\(\(\(\)].[
	(VIII.13.1)
	em que \( e \( são parâmetros a serem 
	\(\(z\)  = tz–1 exp\(–t\) dt
	(VIII.13.2)
	Caso o argumento \(z\) seja inteiro, \�
	\(\(z\)  = \(z –1\) \(\(z –1\)
	Para 1< z < 2 uma aproximação polinomial�
	\(\(z\) = 1 – 0,577191652\(z –1\) +�
	+ 0,918206857(z –1)4 – 0,756704078(z –1)5 + 0,482199394(z –1
	– 0,193527818(z –1)7 + 0,035868343(z –1)8
	No emprego da distribuição gama costuma-se definir a relação
	(  = (/(
	(VIII.13.3)
	em que \( é designado como parâmetro de
	A função de distribuição associada à equação VIII.13.1 é:
	G\(x; \(, v\) = [1/\(\(\(\)] v\(
	(VIII.13.4)
	onde v = \( x/\( = \( x, com G\(x; \
	e–v = 1 – v/1! + v2/2! – v3/3! + ...   (i)
	Por conseguinte,
	G\(x; \(, v\) = [ 1/\(\(\(\) ] v�
	Integrando as parcelas vem:
	G\(x; \(, v\) =  [ 1/\(\(\(\) ] v
	Agora, multiplicando esta expressão por ev = 1 + v/1! + v2/2
	G(x; (, v) =   [ 1/(((+1) ] [v({1+v/((+1) + v2/[((+1)((+2)] +
	G(x; (, v) =   [ 1/(((+1) ] [v({1+v/((+1) + v2/[((+1)((+2)] +  v3/[((+1)((+2)((+3)]...}/ ev.
	(VIII.13.5)
	Esta equação pode ser facilmente usada p�
	An = An-1 [ v/\(\( + n –1\)].
	Normalmente consideram-se todos os termos da série superiore
	Para estimar os valores dos parâmetros \�
	\( =  xm    é a média da amostra
	ln xm – \(ln xi\)m = A = ln \( – d{ln 
	(VIII.13.6)
	onde o índice \(m\) denota o valor méd
	\(q = C – A +1+ ln{\(\(p + s + 0,5\)
	(VIII.13.7)
	em que p = q –1e C = 0,577215665 é a cons
	O exame da adequação do ajustamento da d�
	[P(x) – da(N)] < P*(x) < [P(x) + da(N)]
	(VIII.13.8)
	em que N é o número de elementos da amostra (número de obser
	TABELA VIII.7
	LIMITES DE ACEITAÇÃO PARA O TESTE DE ADERÊNCIA DE
	KOLMOGOROV-SMIRNOV.
	Elementos da
	NÍVEL DE SIGNIFICÂNCIA
	Amostra (N)
	0,20
	0,10
	0,05
	0,01
	10
	0,322
	0,368
	0,400
	0,486
	11
	0,307
	0,352
	0,391
	0,468
	12
	0,295
	0,338
	0,375
	0,450
	13
	0,284
	0,325
	0,361
	0,433
	14
	0,274
	0,314
	0,349
	0,418
	15
	0,266
	0,304
	0,338
	0,404
	16
	0,258
	0,295
	0,328
	0,391
	17
	0,250
	0,286
	0,318
	0,380
	18
	0,244
	0,278
	0,309
	0,370
	19
	0,237
	0,272
	0,301
	0,361
	20
	0,231
	0,264
	0,294
	0,352
	25
	0,21
	0,24
	0,264
	0,32
	30
	0,19
	0,22
	0,242
	0,29
	35
	0,18
	0,19
	0,23
	0,27
	Fórmula
	Fórmula Assintótica
	1,22/N1/2
	1,36/N1/2
	1,63/N1/2
	Fonte: Massey (1980).
	Devido ao termo ln xi que figura na equaç
	P\(x \( \(\) = P\(0\) + [1–P\(0\�
	(VIII.13.9)
	onde P\(x \( \(\) representa a proba
	Sendo N o número total de elementos da amostra, então,
	P(0) = No/N
	(VIII.13.10)
	onde No o número de elementos nulos nela existentes.
	Para ilustrar a aplicação do método exposto será utilizada a
	4,2
	7,0
	13,0
	2,0
	23,1
	19,6
	16,9
	11,0
	0,2
	73,3
	36,5
	6,8
	0,0
	0,0
	0,0
	0,0
	2,1
	5,9
	30,2
	21,3
	27,0
	5,4
	11,3
	25,9
	3,9
	0,0
	16,4
	1,8
	18,9
	28,1
	21,4
	34,5
	105,0
	8,6
	6,4
	35,3
	24,4
	30,7
	4,1
	29,7
	36,4
	9,9
	12,4
	19,0
	52,1
	10,4
	13,0
	7,5
	1,8
	12,1
	5,0
	16,8
	94,6
	13,7
	37,8
	7,7
	45,2
	20,6
	0,0
	Como se observa, existem 53 valores não nulos e 6 nulos, res
	A = ln Xm – (ln xi)m = 4,65396 – 2,57564  =  2,07832.
	Do processo interativo  \(VIII.13.7\) r
	Nc = INT (5 log10 N) + 1
	em que N traduz o número de dados não nulos da amostra e INT
	Os intervalos de classe e respectivas freqüências constam da
	De posse dos valores de \( e \(, empreg
	TABELA VIII.8
	FREQÜÊNCIAS OBSERVADAS E CALCULADAS REFERENTES AOS TOTAIS PL
	0,01  a
	21
	0,0014
	11,71  a
	15
	0,0170
	23,41  a
	8
	0,0151
	35,11  a
	5
	0,0234
	46,81  a
	1
	0,0016
	58,51  a
	0
	0,0244
	70,21  a
	1
	0,0197
	81,91  a
	0
	0,0263
	93,61  a
	2
	0,0040
	Fig. VIII.27 -
	Curvas de probabilidade (%) do total mensal de precipitação 
	A figura VIII.27 contém as curvas de distribuição da probabi
	14. Exercícios.

	1 - Calcular o valor da pressão de saturação do vapor em rel
	2 - Demonstrar que a distância entre dois traços consecutivo
	3 - Os dados a seguir referem-se aos totais pluviométricos r
	1,5
	29,6
	2,7
	2,7
	1,8
	35,7
	4,6
	0,0
	3,3
	2,0
	14,3
	57,5
	4,7
	0,0
	1,4
	13,4
	0,0
	3,4
	13,3
	41,8
	5,7
	4,0
	3,9
	17,4
	0,6
	8,9
	14,4
	28,4
	0,8
	18,6
	3,3
	19,9
	17,7
	4,5
	0,1
	69,2
	37,4
	96,4
	16,4
	19,4
	2,6
	85,7
	92,1
	2,8
	0,9
	1,7
	1,4
	8,2
	0,0
	0,8
	1,3
	14,3
	5,8
	4,2
	48,0
	0,0
	0,6
	9,0
	Pede-se:
	ajustar o modelo de probabilidades gama incompleto a essa sé
	b - determinar qual a probabilidade de que o total de precip
	c - estabelecer a probabilidade associada ao total de precip
	d - desenhar a curva correspondente à distribuição de probab
	CAPÍTULO  IX
	PERTURBAÇÕES ATMOSFÉRICAS.
	1. Massas de ar e frentes.

	Em Meteorologia, a expressão massa de ar é usada especificam
	Uma massa de ar se forma quando uma considerável porção da a
	Para que o contato do ar com a superfície seja efetivamente 
	Os oceanos, os desertos, as grandes áreas cobertas de gelo e
	De um modo geral, as áreas mais favoráveis à formação de mas
	Fig. IX.1 -
	Esquema da distribuição vertical da temperatura (T) e da umi
	De conformidade com a região da Terra em que se originam, as
	- polares (P), que surgem nas proximidades dos pólos (em amb
	- tropicais (T), quando se formam nas zonas tropicais de alt
	É comum subclassificar as massas de ar em continentais (c) e
	Sob o ponto de vista termodinâmico, as massas de ar são disc
	Em relação à temperatura, o critério discriminante mais impo
	No que se refere à umidade, as massas de ar são subdivididas
	Por questões relacionadas à circulação geral da atmosfera, a
	TABELA IX.1
	CONDIÇÕES DE TEMPO PROVOCADAS POR INVASÃO DE MASSAS DE AR.
	Massa
	Massa de ar
	Condição de
	Condição deEquilíbrio
	Gêneros de
	Gêneros de Nuvens
	Caráter
	Caráterda Chuva
	Condição
	Condiçãodo Vento
	Quente
	Estável
	St, Sc
	Contínua
	Constante
	Má
	Má Nevoeiro
	Quando uma massa de ar se desloca sobre uma região mais quen
	A espessura da camada atingida pela convecção depende da dis
	O resfriamento causado pela expansão do ar em movimento asce
	Sob o ponto de vista de um observador situado na região inva
	Uma massa de ar é dita quente quando se desloca sobre uma ár
	Quando o ar quente invasor é úmido, o resfriamento basal fav
	O continente sulamericano é influenciado principalmente por 
	Massas de ar tropicais, de origem continental ou marítima, m
	O deslocamento das massas de ar na América do Sul e em suas 
	Quando duas massas de ar de densidades diferentes tornam-se 
	Fig. IX.2 -
	Modelos de superfícies frontais (SF), regiões de transição e
	A interseção da superfície frontal com qualquer outra superf
	Para efeito de modelagem, a superfície frontal é tratada com
	As frentes basicamente se classificam, de acordo com as cara
	As frentes frias tendem a se deslocar no sentido pólo-equado
	Uma frente é dita fria quando sua passagem por um determinad
	Nas cartas meteorológicas as frentes frias são indicadas por
	Fig. IX.3 -
	Modelo de uma superfície frontal fria, com o conjunto típico
	A passagem de uma frente quente, por um determinado local da
	A superfície frontal quente se estende, na mesma direção do 
	A inclinação das superfícies frontais quentes é da ordem de 
	Nas cartas meteorológicas uma frente quente é indicada por u
	Fig. IX.4 -
	Modelo de uma superfície frontal quente, com o conjunto típi
	Uma propriedade é dita ter descontinuidade de ordem zero qua
	Rigorosamente falando, não existem propriedades descontínuas
	- uma cinemática, que impede e existência de bolsões de alta
	- outra dinâmica, exigindo que a pressão atmosférica, em doi
	A condição cinemática é conseqüência da continuidade de mass
	Inicialmente, será assumido que a pressão atmosférica nesses
	pq ( pf
	onde p designa a pressão e os índices (q e f) denotam, respe
	Fp = (1/()(( p/( x)
	ou, para incrementos infinitesimais,
	Fp = \(1/\(\)\(\(pq – pf \(\)/\(
	É evidente que, sendo finita a diferença�
	Considere-se um modelo de frente fria como uma linha (AB), o
	De vez que a pressão atmosférica nos pontos F e Q é a mesma 
	Por outro lado, analiticamente:
	d pq = {(( p/( x)dx + (( p/( y)dy + (( p/( z)dz}q;
	e
	d pf = {(( p/( x)dx + (( p/( y)dy + (( p/( z)dz } f.
	Multiplicando a segunda dessas expressões por -1 e somando-a
	{ \(\( p/\( x\)q – \(\( p/\( x\)
	Fig. IX.5 -
	Modelo de uma superfície frontal exibindo dois pontos próxim
	Essa expressão pode ser simplificada, bastando lembrar que, 
	Fisicamente isso significa que a variação zonal da pressão o
	{ \(\( p/\( y\)q – \(\( p/\( y\)
	Dessa igualdade resulta, imediatamente:
	dz/dy = { \(\( p/\( y\)f  – \(\( p�
	Considerando-se a hipótese do equilíbrio�
	A equação anterior relaciona a inclinaç
	Acontece que as componentes meridionais do gradiente de pres
	A partir das condições impostas às comp
	Para confirmar isto  traçam-se as compone
	Fig. IX.6 -
	No interior das massas de ar quente \(Q�
	A densidade do ar frio \(procedente do p�
	Fig. IX.7 -
	De cima para baixo, seqüência temporal esquemática da oclusã
	Há dois tipos de oclusão. Para distinguí-las é suficiente co
	A frente que desaparece da superfície é dita oclusa. As fren
	Quando o ar pós-frontal da frente fria é mais frio que o ar 
	No outro caso, o ar pós-frontal da frente fria é mais quente
	Fig. IX.8 -
	Modelo de uma frente oclusa do tipo frio.
	2. Ciclones extra-tropicais.

	No estudo da circulação geral da atmosfera foram mencionados
	Para que se possa compreender mais facilmente a circulação d
	Fig. IX.9 -
	Esquema de um ciclone extra-tropical mostrando  as isóbaras 
	Inicialmente, pode-se admitir que a Zona de Convergência do 
	Na Zona de Convergência Extra-tropical, em ambos os hemisfér
	Tais centros migratórios de baixa pressão, que se formam em 
	O sistema nebuloso associado ao ciclone extra-tropical é mui
	Os ciclones extra-tropicais típicos apresentam quatro estági
	Fig. IX 11 -
	Esquema da evolução de um ciclone extra-tropical (B), indica
	- estágio de onda, quando as nuvens constituem um conglomera
	- estágio de oclusão, em que o sistema nebuloso assume o asp
	- estágio de maturação, quando se verifica a maior intensida
	- estágio de dissipação, caracterizado pelo progressivo desa
	3. Ciclones tropicais.

	Os ciclones tropicais, também chamados furacões ou tufões, s
	Em uma carta meteorológica de superfície, são caracterizados
	Basicamente há dois diferentes tipos de ciclones tropicais: 
	A região perturbada pela atividade de um ciclone tropical ma
	Coincidindo com o centro do sistema nebuloso (e, portanto, c
	Fig. IX 13 -
	Distribuição média da pressão atmosférica (mb) e da componen
	A componente tangencial do vento à superfície é muito maior 
	Em torno do "olho" elevam-se verdadeiras muralhas de nuvens 
	Fig. IX 14 -
	Sistema nebuloso associado ao Furacão Frances, em 05 /09/200
	Os ciclones tropicais duram cerca de uma semana, em média. O
	A classificação dos ciclones tropicais segue os critérios de
	Categoria 1, velocidade do vento de 119 a 153 km/h (64 a 82 
	Categoria 2, velocidade do vento de 154 a 177 km/h (83 a 95 
	Categoria 3, velocidade do vento de 178 a 209 km/h (96 a113 
	Categoria 4, velocidade do vento de 210 a 249 km/h (114 a 13
	Categoria 5, velocidade do vento maior que  249 Km/h (135 kt
	4. Ondas de leste.

	As perturbações atmosféricas que se verificam nos trópicos n
	O cavado normalmente se inclina para leste com a altitude (S
	Em algumas ocasiões, quando a onda de leste se intensifica u
	Fig. IX.15 -
	Esboço das linhas de corrente (acima) e do perfil vertical d
	Fig. IX.16 -
	Onda de leste (Atlântico Norte) com indicação das isóbaras (
	5. Depressões monsônicas.

	Durante as monções de verão ao norte do Oceano Índico, o ven
	Fig. IX.17 -
	Circulação típica das monções de verão (junho a setembro) na
	Nessas circunstâncias formam-se vórtices ciclônicos com diâm
	Fig. IX.18 -
	Típica depressão monçônica na Bahia de Bengala. As linhas in
	6. Vórtices ciclônicos de altos níveis.

	Os vórtices ciclônicos de altos níveis, são também chamados 
	Os vórtices ciclônicos da altos níveis surgem na alta tropos
	Kousky e Gan (1981) apresentam uma proposta para o mecanismo
	O sistema nebuloso é intenso, revelando forte convecção adia
	Fig. IX.19 -
	Formação de um vórtice ciclônico (B) em altos níveis sobre o
	Originam-se nos meses de primavera, verão e outono sobre o A
	Vórtices ciclônicos de altos níveis, oriundos no leste do Pa
	7. “Furacões polares”.

	Baixas polares são vórtices ciclônicos de escala sub-sinótic
	Fig. IX.20 -
	Baixa polar sobre o mar da Noruega (Nordeng e Rasmussen, 199
	8. Exercícios.

	1 - Justificar porque a presença de um centro ciclônico em u
	2 - Relacionar a seqüência de modificações no estado da atmo
	3 - Considere-se que o ciclone extra-tropical representado n
	CAPÍTULO  X
	EVAPORAÇÃO E EVAPOTRANSPIRAÇÃO.
	1. Fatores intervenientes.

	Em Meteorologia o termo evaporação é usado para designar a t
	Segundo a teoria cinética dos gases, a passagem da água à fa
	Em se tratando de superfícies de água, a evaporação é ainda 
	A evaporação e a evapotranspiração são indicadas nas mesmas 
	2. Importância.

	Em um planeta em que a água potável está se tornando cada ve
	Em regiões áridas e semi-áridas, onde a disponibilidade hídr
	O estudo da evaporação e da evapotranspiração reveste-se tam
	3. Medida direta da evaporação.

	Medidas diretas da evaporação, obtidas por diferença de níve
	Teoricamente é possível avaliar a evaporação em um reservató
	A alternativa que surge é conceber instrumentos destinados a
	Tanques evaporimétricos são recipientes, contendo água, usad
	Diferentes países têm adotado seus próprios modelos de tanqu
	TABELA X.1
	CARACTERÍSTICAS DE ALGUNS MODELOS DE TANQUE EVAPORIMÉTRICO C
	NOME E
	NOME E ORIGEM
	DIMENSÕES
	MATERIAL
	MATERIALUTILIZADO
	REQUISITOS
	REQUISITOS DE EXPOSIÇÃO
	Classe A
	Classe AU. S. Weather Bureau
	diâmetro: 120,7 cm
	diâmetro: 120,7 cmprofundidade: 25,5 cm
	Ferro
	Ferrogalvanizado
	Acima do solo, sobre estrado de madeira. enchido até 5cm da 
	BPI
	BPIU. S. Bureau of Plant Industry
	diâmetro: 182,9 cm
	diâmetro: 182,9 cmprofundidade: 61,0 cm
	Ferro
	Ferrogalvanizado
	Enterrado. Sua borda é mantida a 10 cm a cima do solo. O nív
	Colorado
	ColoradoEUA
	diâmetro: 59,6 cm
	diâmetro: 59,6 cmprofundidade: 46,0 a 91,0 cm
	Ferro
	Ferrogalvanizado
	Enterrado até 5cm da borda.  O nível da água é mantido um po
	GGI - 3000
	GGI - 3000Rússia
	Com fundo cônico diâmetro: 59,8 cm; profundidade central: 68
	Ferro
	Ferrogalvanizado
	Enterrado.  A borda é mantida a 7,5 cm acima da superfície d
	Tanque de 20m2
	Tanque de 20m2Rússia
	diâmetro: 500 cm
	diâmetro: 500 cmprofundidade: 200 cm
	Ferro
	Enterrado. A borda é mantida a 7,5 cm acima da superfície do
	Tanque telado (Young)
	Tanque telado (Young) EUA
	diâmetro: 61,0 cm
	diâmetro: 61,0 cmprofundidade: 92,0 cm
	Ferro
	Ferrogalvanizado
	Enterrado.  A borda fica 5 cm acima do solo.  Uma tela de fe
	Quando tanques de modelos diferentes são colocados em funcio
	Um tanque evaporimétrico de grandes proporções, como o model
	Os tanques evaporimétricos enterrados parecem simular melhor
	Fig. X.1 -
	Esboço do tanque russo com superfície evaporante de 20 m2.
	Os tanques não enterrados (Fig. X.3), embora tenham limitaçõ
	Os tanques telados possuem o atrativo de acumular menos detr
	Fig. X.2 -
	Tanque enterrado com 3000 cm2 de superfície evaporante.
	Fig. X.3 -
	Tanque evaporimétrico "Classe A" instalado, vendo-se, em seu
	Um dos modelos de tanque evaporimétrico mais difundidos no o
	O poço tranqüilizador é instalado dentro do tanque, a cerca 
	Fig. X.4 -
	Poço tranqüilizador do tanque “Classe A”.
	Fig. X.5 -
	Micrômetro para leitura do tanque evaporimétrico "Classe A".
	O micrômetro (Fig. X.5) é usado para medir a variação do nív
	É evidente que uma aproximação de 0,02mm em medidas da evapo
	Antes de se iniciar uma leitura deve-se girar um pouco a esc
	Em um certo intervalo de tempo, a evaporação é obtida pela d
	Na parede interna do tanque evaporimétrico "Classe A" existe
	A título ilustrativo reproduziram-se adiante alguns dados ob
	TABELA X.2
	VALORES MÉDIOS DO QUOCIENTE ENTRE A EVAPORAÇÃO DE AÇUDES (EA
	DO TANQUE "Classe A" (ETAN).
	Açude
	Volume
	Volumex106 m3
	EAÇU / ETAN
	EAÇU / ETANmédia
	EAÇU / ETAN
	EAÇU / ETANdesvio-padrão
	Conceição (Riacho do Navio, PE)
	1,78
	0,86
	0,10
	Jatobá (Sumé, PB)
	–
	0,87
	0,13
	João Fragoso (Tauá, CE)
	1,30
	0,97
	0,12
	Juá (Tauá, CE)
	1,50
	0,95
	0,13
	Moquem (Tauá, CE)
	0,89
	0,85
	0,12
	Uruçu  (Sumé, PB)
	–
	0,94
	0,14
	FONTE: Molle (1989)
	Os atmômetros, como mencionado, medem a evaporação que se ve
	Trata-se de um tubo de vidro transparente, com cerca de 30 c
	Na parede do tubo há uma escala gravada, cuja graduação depe
	�
	Fig. X.6 - Atmômetro de Piche.
	O atmômetro de Piche é normalmente instalado no interior do 
	As condições de exposição do atmômetro de Piche diferem bast
	Acredita-se o atmômetro de Piche responda melhor ao chamado 
	Acredita-se o atmômetro de Piche responda melhor ao chamado 
	Esse instrumento ainda é encontrado em estações meteorológic
	4. Medida direta da evapotranspiração.

	A evapotranspiração que se verifica em uma dada parcela de s
	Com o objetivo de estabelecer um parâmetro comparativo, C. W
	Um outro aspecto a considerar é que a evapotranspiração pote
	Em que pesem todas as ambigüidades, as definições anteriores
	No conceito de evapotranspiração potencial encontram-se impl
	- mantendo-se o solo plenamente abastecido (mais precisament
	- somente variações no coeficiente de reflexão da superfície
	Com base nessas hipóteses, Penman teria sido levado a acredi
	Evidentemente, a taxa evapotranspiratória (dE/dt) máxima par
	A determinação da evapotranspiração de referência é importan
	Para a medida direta da evapotranspiração são utilizados tan
	As plantas situadas dentro do evapotranspirômetro devem ser 
	A profundidade do tanque evapotranspirométrico deve possibil
	A utilização de evapotranspirômetros, ante o exposto, normal
	Todas essas exigências têm o objetivo de assegurar a represe
	É verdade que equipamentos evapotranspirométricos sofisticad
	Os evapotranspirômetros de drenagem possibilitam determinar 
	Fig. X.7 -
	Esquema de um evapotranspirômetro de drenagem.
	Quando do início da operação, o solo do interior do evapotra
	E = Ac – Ap + P
	Evapotranspirômetros de drenagem prestam-se melhor à determi
	O evapotranspirômetro de lençol freático regulável é idêntic
	Quando ocorre precipitação, o nível do lençol freático torna
	O evapotranspirômetro de lençol freático regulável presta-se
	Fig. X.8 -
	Esquema de um evapotranspirômetro de lençol freático reguláv
	O princípio de funcionamento dos evapotranspirômetros de pes
	O peso do tanque evapotranspirométrico é obtido com uma bala
	Nesse equipamento o tanque evapotranspirométrico, geralmente
	Fig. X.9 -
	Esquema de um evapotranspirômetro de flutuação.
	É recomendado que, entre a parede do cilindro e a do tanque 
	A drenagem da água, que se acumula no fundo do tanque evapot
	5. Estimativa da evaporação e da evapotranspiração.

	Considerando as dificuldades envolvidas na observação direta
	Os processos indiretos podem ser classificados do seguinte m
	- o método aerodinâmico, baseado na hipótese de que a transf
	- o método do balanço energético, que se fundamenta na aplic
	- métodos combinados, envolvendo considerações teóricas deco
	- método das flutuações, fundamentado na oscilação de parâme
	Além desses, há os processos empíricos (baseados apenas em o
	Não se pretende efetuar uma exaustiva revisão da investigaçã
	A difusão vertical de massa, calor e quan
	E  = KV{– \( \(\(q\) / \(z };
	(X.5.1)
	H  = KH cp{- ( ((T) / (z };
	(X.5.2)
	(  = KM{ ( ((u) / (z }.
	(X.5.3)
	As equações anteriores assumem que são 
	Note-se que, em primeira aproximação, o calor específico do 
	As grandezas KV, KH e KM (cm2 s-1) são os coeficientes de di
	Em micrometeorologia, o estado de equilíbrio da atmosfera na
	Ri = g( ((/(z )/{ T ((u/(z)2 },
	(X.5.4)
	em que g é a aceleração da gravidade, \
	z = (z1 z2)1/2.
	Fisicamente, o número de Richardson repre
	Introduzindo o número de Richardson, a dependência dos coefi
	Instabilidade
	KH /KM  \(  KV /KM = \(1 – 16 Ri\) 0,2
	KV /KM = 1,13 (1 – 60 Ri) 0,074 ;
	Estabilidade
	KH /KM  ( KV /KM  (  1;
	KV /KM = 1,13 (1 – 95 Ri) – 0,11.
	As equações X.5.1 a X.5.3 são muito difíceis de aplicar, já 
	Uma aplicação clássica do processo aero
	E/\( = – \(KV/KM\) \(\(q/\(u\) = 
	(X.5.5)
	em que as diferenciais foram substituídas pelas respectivas 
	Em 1939, C. W. Thornthwaite e B. Holzman �
	E/\(  = – \(\(q/\(u\)  = \(q1 – q2�
	(X.5.6)
	Para o caso de superfícies sem vegetaçã
	u1 = (1/k) ((1/()1/2 ln (z1 / zo);
	e
	u2 = (1/k) ((2/()1/2 ln (z1 / zo).
	Em geral, assume-se que \(1 e \(2 não �
	u2 – u1 = \(1/k\) \(\(/\(\)1/2  ln�
	sendo k a constante de von Kármán, cujo �
	E = {\(k2 \(q1 – q2\) \(u2 – u1\)}/�
	(X.5.7)
	que é a clássica equação de Thornthwaite e Holzman.
	F. Pasquill, em 1950, aperfeiçoou a equação proposta por Tho
	u1 = \(1/k\) \(\(1 /\(\)1/2  ln {�
	u2 = \(1/k\) \(\(2 /\(\)1/2  ln {�
	Assumindo, também, que, sendo os níveis �
	E = {\(k2 \(q1 – q2\) \(u2 – u1\)}/�
	(X.5.8)
	em que d indica a altura, acima da superfície do terreno, at
	Um aperfeiçoamento da equação \(X.5.8\
	E = {1+ a Ri}b {\(k2 \(q1 – q2\) \(u
	(X.5.9)
	onde a e b são parâmetros. Testes realizados por Pruit e Lau
	a = – 50 e b = 0,5  se a atmosfera está instável;
	e
	a =  50 e b= – 0,5  se a atmosfera está estável.
	Pelo fato de ter sua origem na teoria clássica da dinâmica d
	O método do balanço de energia, para a determinação indireta
	Imagine-se um certo volume de controle (Fig. X.10) cuja base
	Rn + QS + Q H + Q E + Q' H + Q' E + (Q F + (Q V = 0.
	(X.5.10)
	Os fluxos dirigidos para o interior do volume de controle sã
	Rn - saldo de radiação, isto é, o fluxo de energia radiante 
	QS - fluxo de calor sensível, decorrente das trocas com o so
	QH - fluxo de calor sensível transportado, por turbulência, 
	QE - fluxo de calor latente devido à transferência vertical 
	Fig. X.10 - Diferentes fluxos energéticos (esquemático) em u
	Q'H - fluxo de calor sensível associado à advecção de massa 
	Q'H =  cp{((  / ( x + (  /( y) ( u T} dz
	(X.5.11)
	em que, como habitual, cp é o calor espec
	Q'E - fluxo de calor latente associado à advecção de vapor d
	Q'E = (0,622 LE/R){ ((  / ( x + (  /( y) u e/T} dz
	(X.5.12)
	sendo LE o calor latente de evaporação, que depende da tempe
	\(Q F - variação no armazenamento de en
	\(Q V - variação no armazenamento de ca
	QV = { (c'(' + cp() (( T / ( t) + (0,622 LE / RT)( ( e /( t) dz
	(X.5.13)
	onde os símbolos c' e \(' estão sendo i
	A equação X.5.10 permite determinar, por diferença, o valor 
	Na prática, mediante a introdução de al
	Rn = QE + QH  =  QE (1 + QH / QE).
	(X.5.14)
	Agora as variáveis referem-se aos valores médios para um int
	O emprego da equação X.5.14 não é simples pois as determinaç
	B = QH  / QE = QH /E LE
	(X.5.15)
	sendo E o fluxo vertical turbulento de vapor d'água para a a
	B = (KH / KV) (cp ( T / ( q)/LE.
	Agora, assumindo mais uma vez a condição�
	B = (cp /LE) ( ( T / ( q).
	(X.5.16)
	Mas, como a umidade específica (q) pode ser calculada com su
	B = p cp / (0,622LE) {(T / (e} = (*((T / (e).
	(X.5.17)
	Face ao exposto, a equação X.5.14 passa à forma:
	Rn = E LE {1 + (*((T / (e)}.
	(X.5.18)
	Arranjando os termos, encontra-se:
	E = Rn/LE{1 + \(*\(T2 – T1\) / \(e2  
	ou, ainda,
	E = 10 Rn/LE{1 + \(*\(T2 – T1\) / \(
	(X.5.19)
	Essa relação foi utilizada por M. I. Bud�
	A equação proposta por H. L. Penman, em 1948 (Penman, 1956),
	Rn = E LE – KH \( cp \(\( T/ \( z\)�
	Mas, assumindo novamente a hipótese da at
	Rn = E LE – KV \( cp \(\( T/ \( z\)�
	Essa expressão pode ser escrita também da seguinte forma:
	Rn = E LE – KV \( cp \(\( T/ \( qs\�
	onde qs indica a umidade específica satur
	Rn = E LE – [KV \( cp p / 0,622]\(\( T
	Por outro lado, tendo em conta a equação�
	Rn/LE = E + \(*\(\( T / \( es\)\(E�
	(X.5.20)
	onde Ea é o poder evaporante do ar à sombra, dado por:
	Ea = KV \({ \( \(qs – q \)/ \(z }.
	(X.5.21)
	Penman usou o símbolo \( para represent
	E = {( ( / (*)(Rn/LE) + Ea} / {1+ ( /(* }
	ou, ainda,
	E = { ( /((*+ ( )} {10 Rn/LE} + { (*/((*+ ( )} Ea.
	(X.5.22)
	O primeiro termo do membro da direita é chamado termo energé
	Penman (1956) pondera que a forma exata da função Ea não é m
	( /((*+ ( ) = 2,435/3,102 = 0,785,
	enquanto o do termo aerodinâmico
	(*/((*+ ( ) = 0,667/3,102 = 0,215.
	Nas condições indicadas, o termo energé
	O poder evaporante do ar, tal como descrito pela equação X.5
	TABELA X.3
	TANGENTE À CURVA DE SATURAÇÃO DO VAPOR D'ÁGUA des/dT (mb oC-
	t
	décimos de grau
	(oC)
	0,0
	0,2
	0,4
	0,6
	0,8
	6
	0,647
	0,655
	0,663
	0,671
	0,679
	7
	0,687
	0,696
	0,704
	0,713
	0,721
	8
	0,730
	0,739
	0,748
	0,757
	0,766
	9
	0,775
	0,784
	0,794
	0,803
	0,813
	10
	0,822
	0,832
	0,842
	0,852
	0,862
	11
	0,872
	0,882
	0,893
	0,903
	0,914
	12
	0,924
	0,935
	0,946
	0,957
	0,968
	13
	0,979
	0,991
	1,002
	1,014
	1,025
	14
	1,037
	1,049
	1,061
	1,073
	1,085
	15
	1,098
	1,110
	1,123
	1,135
	1,148
	16
	1,161
	1,174
	1,187
	1,201
	1,214
	17
	1,228
	1,242
	1,255
	1,269
	1,284
	18
	1,298
	1,312
	1,327
	1,341
	1,356
	19
	1,371
	1,386
	1,401
	1,417
	1,432
	20
	1,448
	1,463
	1,479
	1,495
	1,512
	21
	1,528
	1,545
	1,561
	1,578
	1,595
	22
	1,612
	1,629
	1,647
	1,664
	1,682
	23
	1,700
	1,718
	1,736
	1,755
	1,773
	24
	1,792
	1,811
	1,830
	1,849
	1,868
	25
	1,888
	1,908
	1,927
	1,948
	1,968
	26
	1,988
	2,009
	2,030
	2,050
	2,072
	27
	2,093
	2,114
	2,136
	2,158
	2,180
	28
	2,202
	2,225
	2,247
	2,270
	2,293
	29
	2,316
	2,340
	2,363
	2,387
	2,411
	30
	2,435
	2,460
	2,484
	2,509
	2,534
	31
	2,560
	2,585
	2,611
	2,636
	2,663
	32
	2,689
	2,715
	2,742
	2,769
	2,796
	33
	2,824
	2,851
	2,879
	2,907
	2,935
	34
	2,964
	2,993
	3,022
	3,051
	3,080
	35
	3,110
	3,140
	3,170
	3,200
	3,231
	36
	3,262
	3,293
	3,324
	3,356
	3,388
	37
	3,420
	3,452
	3,485
	3,518
	3,551
	38
	3,585
	3,618
	3,652
	3,686
	3,721
	39
	3,755
	3,790
	3,826
	3,861
	3,897
	40
	3,933
	3,969
	4,006
	4,043
	4,080
	41
	4,118
	4,155
	4,193
	4,232
	4,270
	42
	4,309
	4,348
	4,388
	4,428
	4,468
	43
	4,508
	4,549
	4,590
	4,631
	4,673
	44
	4,715
	4,757
	4,799
	4,842
	4,885
	TABELA X.4
	PARÂMETRO PSICROMÉTRICO \(* \(mb oC-1
	VALORES DE PRESSÃO ATMOSFÉRICA E TEMPERATURA.
	t
	pressão  atmosférica (mb)
	(oC)
	880
	900
	920
	940
	960
	980
	1000
	1020
	6
	0,572
	0,585
	0,598
	0,612
	0,625
	0,638
	0,651
	0,664
	7
	0,573
	0,586
	0,599
	0,612
	0,625
	0,638
	0,651
	0,664
	8
	0,574
	0,587
	0,600
	0,613
	0,626
	0,639
	0,652
	0,665
	9
	0,574
	0,587
	0,600
	0,613
	0,626
	0,639
	0,653
	0,666
	10
	0,575
	0,588
	0,601
	0,614
	0,627
	0,640
	0,653
	0,666
	11
	0,575
	0,588
	0,602
	0,615
	0,628
	0,641
	0,654
	0,667
	12
	0,576
	0,589
	0,602
	0,615
	0,628
	0,641
	0,655
	0,668
	13
	0,577
	0,590
	0,603
	0,616
	0,629
	0,642
	0,655
	0,668
	14
	0,577
	0,590
	0,603
	0,617
	0,630
	0,643
	0,656
	0,669
	15
	0,578
	0,591
	0,604
	0,617
	0,630
	0,643
	0,657
	0,670
	16
	0,578
	0,591
	0,605
	0,618
	0,631
	0,644
	0,657
	0,670
	17
	0,579
	0,592
	0,605
	0,618
	0,632
	0,645
	0,658
	0,671
	18
	0,580
	0,593
	0,606
	0,619
	0,632
	0,645
	0,659
	0,672
	19
	0,580
	0,593
	0,606
	0,620
	0,633
	0,646
	0,659
	0,672
	20
	0,581
	0,594
	0,607
	0,620
	0,634
	0,647
	0,660
	0,673
	21
	0,581
	0,595
	0,608
	0,621
	0,634
	0,647
	0,661
	0,674
	22
	0,582
	0,595
	0,608
	0,622
	0,635
	0,648
	0,661
	0,674
	23
	0,583
	0,596
	0,609
	0,622
	0,635
	0,649
	0,662
	0,675
	24
	0,583
	0,596
	0,610
	0,623
	0,636
	0,649
	0,663
	0,676
	25
	0,584
	0,597
	0,610
	0,624
	0,637
	0,650
	0,663
	0,677
	26
	0,584
	0,598
	0,611
	0,624
	0,637
	0,651
	0,664
	0,677
	27
	0,585
	0,598
	0,612
	0,625
	0,638
	0,651
	0,665
	0,678
	28
	0,586
	0,599
	0,612
	0,625
	0,639
	0,652
	0,665
	0,679
	29
	0,586
	0,599
	0,613
	0,626
	0,639
	0,653
	0,666
	0,679
	30
	0,587
	0,600
	0,613
	0,627
	0,640
	0,653
	0,667
	0,680
	31
	0,587
	0,601
	0,614
	0,627
	0,641
	0,654
	0,667
	0,681
	32
	0,588
	0,601
	0,615
	0,628
	0,641
	0,655
	0,668
	0,682
	33
	0,589
	0,602
	0,615
	0,629
	0,642
	0,655
	0,669
	0,682
	34
	0,589
	0,603
	0,616
	0,629
	0,643
	0,656
	0,670
	0,683
	35
	0,590
	0,603
	0,617
	0,630
	0,643
	0,657
	0,670
	0,684
	36
	0,590
	0,604
	0,617
	0,631
	0,644
	0,658
	0,671
	0,684
	37
	0,591
	0,604
	0,618
	0,631
	0,645
	0,658
	0,672
	0,685
	38
	0,592
	0,605
	0,619
	0,632
	0,645
	0,659
	0,672
	0,686
	39
	0,592
	0,606
	0,619
	0,633
	0,646
	0,660
	0,673
	0,687
	40
	0,593
	0,606
	0,620
	0,633
	0,647
	0,660
	0,674
	0,687
	41
	0,594
	0,607
	0,621
	0,634
	0,647
	0,661
	0,674
	0,688
	42
	0,594
	0,608
	0,621
	0,635
	0,648
	0,662
	0,675
	0,689
	43
	0,595
	0,608
	0,622
	0,635
	0,649
	0,662
	0,676
	0,689
	44
	0,595
	0,609
	0,622
	0,636
	0,650
	0,663
	0,677
	0,690
	Ea = 0,35 (0,5 – 0,01u2) (es – e).
	(X.5.23)
	Aqui u2 é a velocidade média do vento, observada a 2m acima 
	A equação de Penman assume algumas hipóteses simplificadoras
	Em que pesem as limitações apontadas, o método de Penman tem
	Em 1951, W. C. Swinbank propôs um processo para determinar a
	Se \(, w e q designarem, respectivamente�
	E =
	(X.5.24)
	em termos médios para intervalos de tempo relativamente curt
	( =  + (' ;
	w =  + w' ;
	(X.5.25)
	q =  + q' .
	Nessas expressões as barras indicam valores médios temporais
	E =  ,
	ou ainda,
	E =
	Os termos
	= 0,
	pois a soma (e por conseguinte a média) das flutuações em to
	E =
	(X.5.26)
	Assumindo que as flutuações da massa esp�
	E =
	(X.5.27)
	O termo  representa o fluxo devido ao esc�
	E = .
	Mas, sendo q \( 0,622e/p, dentro da tole�
	E = 0,622 () / p.
	(X.5.28)
	O problema da quantificação indireta da �
	H = cp  ;
	(X.5.29)
	e
	( =  .
	(X.5.30)
	Comparando-se as três últimas equações com as expressões X.5
	KV = – /\(\( e/ \( z\);
	(X.5.31)
	KH = – /\(\( T/ \( z\);
	(X.5.32)
	KM = –  /\(\( u/ \( z\).
	(X.5.33)
	o que permite esclarecer a dependência dos coeficientes de d
	Exceto em instituições de pesquisa que disponham de muitos r
	6. Métodos empíricos.

	Existem algumas dezenas de procedimentos empíricos, usados n
	Os métodos empíricos mais usados para estimar a evapotranspi
	H. F. Blaney e W. D. Cridle, em 1950 (Doorenbos e Pruit, 197
	H*= f*(0,46t + 8,13).
	(X.6.1)
	O fator H* é dado em milímetros de lâmina de água para todo 
	TABELA X.6
	MÉDIA DA PORCENTAGEM DIÁRIA (f* %) DO FOTOPERÍODO ANUAL PARA
	LAT.
	Jan.
	Fev.
	Mar.
	Abr.
	Mai.
	Jun.
	Jul.
	Ago.
	Set.
	Out.
	Nov.
	Dez.
	20oN
	,25
	,26
	,27
	,28
	,29
	,30
	,30
	,29
	,28
	,26
	,25
	,25
	15oN
	,26
	,26
	,27
	,28
	,29
	,29
	,29
	,28
	,28
	,27
	,26
	,25
	10oN
	,26
	,27
	,27
	,28
	,28
	,29
	,29
	,28
	,28
	,27
	,26
	,26
	5oN
	,27
	,27
	,27
	,28
	,28
	,28
	,28
	,28
	,28
	,27
	,27
	,27
	0
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	5oS
	,28
	,28
	,28
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,27
	,28
	,28
	,28
	10oS
	,28
	,28
	,28
	,27
	,27
	,27
	,26
	,27
	,27
	,28
	,28
	,29
	15oS
	,29
	,28
	,28
	,27
	,26
	,25
	,26
	,26
	,27
	,28
	,29
	,29
	20oS
	,30
	,29
	,28
	,26
	,25
	,25
	,25
	,26
	,27
	,28
	,29
	,30
	25oS
	,31
	,29
	,28
	,26
	,25
	,24
	,24
	,26
	,27
	,29
	,30
	,31
	30oS
	,31
	,30
	,28
	,26
	,24
	,23
	,24
	,25
	,27
	,29
	,31
	,32
	35oS
	,32
	,30
	,28
	,25
	,23
	,22
	,23
	,25
	,27
	,29
	,31
	,32
	FONTE: Doorenbos e Pruit  (1975).
	O método original previa a aplicação de um coeficiente de cu
	A partir do cômputo de H*, pode-se estimar EPo (mm dia-1), l
	EPo = a + bH*,
	(X.6.2)
	onde a e b são coeficientes empíricos (Tabela X.7). Note-se 
	De acordo ainda com Doorenbos e Pruit (1975), uma boa estima
	EPo = 0,3 + b{ ( /((*+ ( ) }{Q/(0,1 LE)}.
	(X.6.3)
	Nessa relação a evapotranspiração de referência (EPo) é dada
	Q -  é o total médio diário da radiação solar global inciden
	LE -  designa o calor latente de evaporação (cal g-1) e vari
	( e (* -  ver Tabelas X.3 e X.4;
	b -  coeficiente empírico que leva em conta o efeito da umid
	TABELA X.7
	COEFICIENTES (a, b) PARA  ESTIMATIVA DA EVAPOTRANSPIRAÇÃO DE
	UMIDADE  RELATIVA  DO  AR
	VELOCIDADE
	BAIXA
	MÉDIA
	ALTA
	DO VENTO
	U < 20%
	20% < U < 50%
	U > 50%
	(u2)
	a= –2,00
	a= –2,00b=1,15
	a= –2,00
	a= –2,00 b=1,05
	a= –1,45  b=0,80
	u 2 > 5 m s -1
	a= –1,80
	a= –1,80b=1,26
	a= –1,85
	a= –1,85 b=1,15
	a= –1,55  b=0,88
	2 m s -1 ( u 2 ( 5 m s -1
	a= –1,60
	a= –1,60b=1,40
	a= –1,70
	a= –1,70 b=1,25
	a= –1,65  b=0,98
	2 m s -1 < u 2
	a= –2,30
	a= –2,30b=1,35
	a= –2,20
	a= –2,20 b=1,20
	a= –1,80  b=0,97
	U 2 > 5 m s -1
	a= –2,05
	a= –2,05 b=1,55
	a= –2,15
	a= –2,15 b=1,38
	a= –1,75  b=1,06
	2 m s -1 ( u 2 ( 5 m s -1
	a= –1,80  b=1,73
	a= –2,10
	a= –2,10b=1,52
	a= –1,65  b=1,16
	2 m s -1 < u 2
	a= –2,60  b=1,55
	a= –2,40
	a= –2,40b=1,37
	a= –2,15  b=1,14
	u2 > 5 m s -1
	a= –2,30  b=1,82
	a= –2,50
	a= –2,50b=1,61
	a= –1,95  b=1,22
	2 m s -1 ( u2 ( 5 m s -1
	a= –2,00  b=2,06
	a= –2,53
	a= –2,53b=1,37
	a= –1,70  b=1,31
	2 m s -1 <u 2
	FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).
	TABELA X.8
	VALORES DO COEFICIENTE b DA EQUAÇÃO X.6.3, USADA PARA
	A ESTIMATIVA DA EVAPOTRANSPIRAÇÃO DE REFERÊNCIA.
	u 2 (*)
	UMIDADE RELATIVA MÉDIA (%)
	u 2 > 8
	1,02
	1,11
	1,22
	1,36
	8 > u 2 = 5
	0,92
	1,00
	1,11
	1,24
	5 > u 2 = 2
	0,81
	0,88
	0,98
	1,10
	2 > u 2
	0,69
	0,76
	0,84
	0,96
	(*) Média diária da velocidade (u2) do vento (m s-1) entre 7
	FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).
	Apenas o vento observado ao nível de 2m acima da superfície 
	1/(0,1LE) = 10/LE,
	que figura na equação precedente (X.6.3), serve para transfo
	Com o objetivo de estimar a evapotranspiração de referência 
	EPo= (32+1,8 t).CH.MF (mm mês-1)
	(X.6.4)
	As novas variáveis introduzidas têm o seguinte significado:
	t -  média mensal das temperaturas compensadas diárias do ar
	CH - coeficiente que depende do valor médio mensal da umidad
	CH = 0,158 (100 – U)1/2.
	O valor máximo aceito para CH é 1.
	MF - efeito energético, que depende do valor médio mensal do
	MF = 0.00483 Qo \(0,1LE\)-1 \(N/12\)
	\(\(\(é o valor absoluto da latitude �
	Linacre (1977) estabeleceu a seguinte fórmula empírica para 
	EPo = {500 tm / \(100 –\(\(\(\) + 1�
	(X.6.5)
	em que t é a temperatura média do ar \(
	Segundo, ainda, Doorenbos e Pruit (1975), dados de evaporaçã
	EPo = Kp ETAN  (mm dia-1),
	(X.6.6)
	em que ETAN designa o valor médio da evaporação medida no ta
	No estabelecimento dos coeficientes (Kp) duas situações dist
	Em se tratando de tanques instalados em pontos circundados p
	Os valores constantes das tabelas X.9 e X.10 dizem respeito 
	TABELA X.9
	COEFICIENTES (Kp) PARA CÔMPUTO DA EVAPOTRANSPIRAÇÃO DE REFER
	Situação: a barlavento do tanque há uma área coberta com veg
	UMIDADE  RELATIVADO AR (U%)
	U> 70
	u2<175
	0
	0,55
	0,65
	0,75
	10
	0,65
	0,75
	0,85
	100
	0,70
	0,80
	0,85
	1000
	0,75
	0,85
	0,85
	175 ( u2 < 425
	0
	0,50
	0,60
	0,65
	10
	0,60
	0,70
	0,75
	100
	0,65
	0,75
	0,80
	1000
	0,70
	0,80
	0,80
	425 ( u2 < 700
	0
	0,45
	0,50
	0,60
	10
	0,55
	0,60
	0,65
	100
	0,60
	0,65
	0,70
	1000
	0,65
	0,70
	0,75
	u2 = 700
	0
	0,40
	0,45
	0,50
	10
	0,45
	0,55
	0,60
	100
	0,50
	0,60
	0,65
	1000
	0,55
	0,60
	0,65
	FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).
	TABELA X.10
	COEFICIENTES (Kp) PARA CÔMPUTO DA EVAPOTRANSPIRAÇÃO DE  REFE
	Situação: a barlavento do tanque há uma área sem vegetação c
	UMIDADE  RELATIVA DO AR (U%)
	U> 70
	u2<175
	0
	0,70
	0,80
	0,85
	10
	0,60
	0,70
	0,80
	100
	0,55
	0,65
	0,75
	1000
	0,50
	0,60
	0,70
	175 ( u2 < 425
	0
	0,65
	0,75
	0,80
	10
	0,55
	0,65
	0,70
	100
	0,50
	0,60
	0,65
	1000
	0,45
	0,55
	0,60
	425 ( u2 < 700
	0
	0,60
	0,65
	0,700
	10
	0,50
	0,55
	0,65
	100
	0,45
	0,50
	0,60
	1000
	0,40
	0,45
	0,55
	u2 = 700
	0
	0,50
	0,60
	0,65
	10
	0,45
	0,50
	0,55
	100
	0,40
	0,45
	0,50
	1000
	0,35
	0,40
	0,45
	FONTE: Doorenbos e Pruit (1975).
	Em 1948, C. W. Thornthwaite desenvolveu um método empírico p
	De acordo com Thornthwaite, para um dado mês J ( J = 1, 2, 3
	EPoJ = CJ EJ  (mm mês-1),
	(X.6.7)
	Os símbolos usados na expressão X.6.7 têm o seguinte signifi
	EJ designa a evapotranspiração potencial não ajustada (ao fo
	CJ é um fator de correção que leva em conta o fotoperíodo mé
	Quando o valor médio mensal da temperatura do ar for inferio
	EJ = 0,533{ 10 tJ /I }a  (mm dia-1).
	(X.6.8)
	Nessa expressão, I constitui o índice anual de calor, dado p
	I = (iJ = ({ tJ /5 }1,514.
	(X.6.9)
	Por outro lado, o expoente (a) que figura na equação X.6.8 é
	a = {((0,675 I – 77,1)I + 17920)I +492390} x 10-6
	(X.6.10)
	Quando a temperatura média do mês (tJ) for igual ou maior qu
	A correção CJ é calculada pela relação:
	CJ = DJ.NJ/12,
	(X.6.11)
	em que DJ indica o número de dias do mês�
	NJ = \(2/15\) arc.cos \(–tg \(  tg \
	Note-se que arc.cos \(–tg \(  tg \(J\�
	Levando-se em conta que há inúmeros fatores intervenientes n
	Esse método tem sido largamente usado para estimar a evapotr
	TABELA X.11
	VALORES (mm) DA EVAPOTRANSPIRAÇÃO NÃO CORRIGIDA (EJ), PARA T
	Décimos de tJ
	0,0
	0,1
	0,2
	0,3
	0,4
	0,5
	0,6
	0,7
	0,8
	0,9
	4,5
	4,5
	4,6
	4,6
	4,6
	4,6
	4,7
	4,7
	4,7
	4,8
	4,8
	4,8
	4,8
	4,9
	4,9
	4,9
	5,0
	5,0
	5,0
	5,0
	5,1
	5,1
	5,1
	5,1
	5,2
	5,2
	5,2
	5,2
	5,2
	5,3
	5,3
	5,3
	5,3
	5,4
	5,4
	5,4
	5,4
	5,4
	5,5
	5,5
	5,5
	5,5
	5,5
	5,6
	5,6
	5,6
	5,6
	5,6
	5,7
	5,7
	5,7
	5,7
	5,7
	5,7
	5,8
	5,8
	5,8
	5,8
	5,8
	5,8
	5,8
	5,9
	5,9
	5,9
	5,9
	5,9
	5,9
	5,9
	5,9
	6,0
	6,0
	6,0
	6,0
	6,0
	6,0
	6,0
	6,0
	6,0
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,1
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	6,2
	TABELA X.12
	VALORES DA TANGENTE DA DECLINAÇÃO
	DO SOL NO DIA 15 DE CADA MÊS.
	tg(()
	tg(()
	JAN.
	–0,37110
	JUL.
	0,38030
	FEV.
	–0,23731
	AGO.
	0,24825
	MAR.
	–0,03917
	SET.
	0,05664
	ABR.
	0,17663
	OUT.
	–0,14095
	MAI.
	0,32685
	NOV.
	–0,32042
	JUN.
	0,41660
	DEZ.
	–0,41387
	7. Estimativa do balanço hídrico climático.

	No contexto agronômico, entende-se por balanço hídrico a det
	Na prática, efetuar diretamente a contabilidade hídrica de u
	As dificuldades encontradas, quando se deseja quantificar di
	Na estimativa do balanço hídrico é comum admitir que o solo 
	Já que é difícil determinar o balanço hídrico real, utilizam
	Através desse procedimento comparativo é muitas vezes possív
	Em 1948, C. W. Thornthwaite desenvolveu um método simples pa
	a\) - o solo é considerado como um rese
	b\) - toda a água posta à disposição d
	c\) - sempre que a água posta à disposi
	d\) - que a perda de água pelo solo, pa
	Em 1957, C. W. Thornthwaite e  J. C. Mather publicaram uma v
	Mesmo aperfeiçoado, o modelo de balanço hídrico de Thornthwa
	No caso específico da Região Tropical, deve-se ter em mente 
	A metodologia para elaboração do balanço hídrico pelo método
	A estimativa do balanço hídrico climático pelo método propos
	A capacidade de armazenamento (mm) do solo pode ser estabele
	CA = \(a H \(CC– PM\)/10
	(X.7.1)
	em que \(a é a densidade aparente do so
	O preenchimento das primeiras colunas da planilha é simples,
	t - corresponde à média mensal climatológica da temperatura 
	i - é o índice mensal de calor, calculado através da equação
	De posse do valor do índice anual de calor (I), calcula-se o
	E - evapotranspiração não ajustada, obtida através da equaçã
	C - é o fator de correção, obtido conforme a equação X.6.11;
	EPo - é a evapotranspiração de referência estimada, obtida p
	P - total médio de chuva (mm), também arredondado para intei
	P – EPo é a diferença entre a precipitação (PJ) e a evapotra
	De vez que as médias mensais da temperatura do ar e do total
	Nesse ponto da elaboração do balanço, três situações distint
	Caso I   - aparecem valores positivos e negativos;
	Caso II  - aparecem apenas valores positivos;
	Caso III - aparecem apenas valores negativos.
	BALANÇO HÍDRICO SEGUNDO THORNTHWAITE e MATHER (1957)
	Local:
	Lat.:              Long.:            Alt.:
	Capacidade de Armazenamento do Solo  ( CA ) =        mm
	Período dos dados: Chuva de         a          Temperatura d
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