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APRESENTACAO

Durante a revolugdo tecnologica 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 Varejao-Silva
que conhecemos ainda como jovem empolgado Professor da "Escolinha da
SUDENE", tao bem estruturada e dirigida por ele na década de 60, para a
formacao de observadores de estagdes meteorologicas.

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

O sucesso do lancamento, 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 Edigao revisada e hoje igualmente esgotada.

Ha 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 distribuigdo on line, para que todos pudessem
ter acesso, inclusive download (texto completo, em formato pdf). Esta edicao
devera ser apresentada e divulgada no XIV Congresso de Agrometeorologia, em
Campinas (SP), de 18 a 22 proximos.

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

Salvador, 12 de Julho de 2005.

Augusto Cesar Vaz de Athayde
Eng® Agrébnomo



INTRODUGAO

A versao digital de Meteorologia e Climatologia inclui algumas alteragoes,
especialmente quanto as ilustragcbes, em relagdo as primeira (2000) e segunda
(2001) edigdes convencionais, ambas ja 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 visa a atender a demanda
potencial de muitos alunos do Brasil e demais nacoes 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 motivagao 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, explicagado para suas duvidas mais simples.

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

Sugestbes para revisbes futuras sdo muito bem vindas, podendo ser
encaminhadas através do endereco eletrénico varejao.silva@uol.com.br.

Esclarecemos que o uso do conteudo, para fins de ensino-aprendizado, é
inteiramente livre. Fica proibida, porém a publicacao ou utilizacido, por qualquer
meio, impresso ou digital e a qualquer titulo ou finalidade, do todo ou parte do
conteudo desta versao digital, sem a citagao explicita da fonte [Varejao-Silva, M.
A.; Meteorologia e Climatologia, Versao Digital, Recife, 2005] e do site onde foi
obtida.

Recife, 15 de julho de 2005

M. A. Varejao-Silva

Eng°®. Agronomo.
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CAPITULO |

CONSEQUENCIAS METEOROLOGICAS DOS MOVIMENTOS DA TERRA.

1. Forma da Terra.

A Terra tem uma forma geométrica muito complexa, condicionada pela topo-
grafia bastante irregular de sua superficie, a qual ndo pode ser rigorosamente descri-
ta por uma expressdo matematica simples. Caso se desejasse levar em conta a for-
ma exata da Terra, tanto a representacdo de sua superficie, como a resolugcado de
medicbes efetuadas sobre ela, passariam a ser bastante complicadas. Para facilitar
o estudo e a representagao da Terra é necessario, entdo, assumir certas hipoteses
simplificadoras quanto a sua forma, substituindo-a pela de uma figura geométrica
cuja equagao matematica seja facil de resolver. Tais hipoteses nao devem introduzir
erros grosseiros nos calculos e sua adocgao vai depender do rigor desejado, ou re-
querido, ao estudo especifico que se pretenda realizar.

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

- 0 planeta estaria totalmente recoberto de agua em equilibrio dinamico (isto é: a
Terra teria movimentos, mas nao ocorreriam marés, ventos, variagdes de pres-
sdo etc., capazes de perturbar o equilibrio da superficie hidrica);

- sobre a superficie liquida atuaria apenas a forca de gravidade (resultante da
forga de atragdo gravitacional e da forga centrifuga, esta decorrente do movi-
mento de rotagao).

Nessas circunstancias seria obtida uma figura geométrica denominada geoi-
de que, intuitivamente, seria um corpo de revolugao, ligeiramente achatado nos po6-
los, apresentando uma superficie lisa e perpendicular a direcdo da forca de gravida-
de em todos os pontos. Uma reflexao mais profunda, porém, iria mostrar que essa
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figura geométrica néo teria uma forma tdo simples como poderia parecer a primeira
vista, ja que a forga gravitacional ndo teria as mesmas caracteristicas em todos os
pontos de sua superficie. De fato, mesmo que fossem levados em conta pontos e-
quidistantes do eixo de rotagcdo (onde a forga centrifuga teria 0 mesmo médulo), a
forca de atragdo gravitacional poderia variar, pois a massa nao & uniformemente
distribuida no interior da Terra. Como conseqiiéncia, o médulo da for¢a de gravidade
mudaria de ponto para ponto e sua dire¢ao nao seria necessariamente radial, o que
efetivamente ocorre (existem protuberancias e reentrancias na superficie definida
pelo nivel médio dos oceanos). Entao, o gedide nao constitui uma figura geométrica
tdo simples como inicialmente poderia parecer e isso dificulta sua adogdo como for-
ma fundamental para a Terra.

Tendo em vista nao ser facil exprimir matematicamente a forma real da Terra,
procurou-se interpolar um solido que melhor se aproximasse dela. Em 1924, a Uniao
Internacional de Geodésia e Geofisica concluiu que a Terra poderia ser convenien-
temente representada por um certo elipsoide de revolugao, que passou a ser desig-
nado como Elipsoide Internacional de Referéncia (EIR). Caracteristicas geométricas
do EIR e algumas constantes fisicas da Terra constam da Tabela 1.1. As diferencas
entre a Terra e o Elipséide Internacional de Referéncia sao insignificantes. Sua ado-
¢ao é recomendada sempre que se queira obter resultados com grande preciséo.

O achatamento (f) de um elipsoéide de revolucao € definido como a razao:
f=(a-b)a (1.1.1)

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

O pequeno valor do achatamento da Terra permite, em primeira aproximacao,
admitir sua esfericidade para muitas aplicagbes, sem que isso conduza a erros apre-
ciaveis. Por outro lado, verifica-se que a diferenga de nivel entre o cume da mais alta
cordilheira (Monte Evereste, com cerca de 8,8 km) e o fundo do mais acentuado a-
bismo oceénico (Fossa Challenger, com cerca de 11 km) representa, apenas, 0,32%
do raio médio da Terra. Por isso, em muitas questdes de ordem pratica, despreza-
se, ndo apenas o achatamento polar do planeta, mas, igualmente, a rugosidade na-
tural de sua superficie, considerando-o uma perfeita esfera, com 6371 km de raio.
Por essa mesma razdo ¢ comum o emprego da expressao "globo terrestre", para
designar a forma da Terra. Também em primeira aproximacéo, a dire¢cao da forga da
gravidade é considerada radial. Essas hipoteses simplificadoras serdo adotadas nes-
te texto.
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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?

volume total 1,083328x10%' m®
2. Terra

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 translagao

velocidade angular de rotagao (Q2)
velocidade tangencial média no equador

posicao aproximada dos polos magnéticos:

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 s~

Polo Norte 71°N 96° W
Pdlo Sul 73°S 156° 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).
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2. Pontos, linhas e planos de referéncia.

A Terra possui um eixo de rotacao (Fig. I1.1), cujas extremidades constituem
os polos verdadeiros ou geograficos, Norte (N) e Sul (S). O plano perpendicular a-
quele eixo, que passa pelo seu centro, divide a Terra em dois hemisférios: o Hemis-
fério Norte ou Boreal e o Hemisfério Sul ou Austral, contendo os respectivos pélos.
Esse plano é denominado plano equatorial e sua interse¢cdo com a superficie do glo-
bo terrestre constitui uma circunferéncia: o equador (Fig. I.1).

N

Fig. 1.1 - Pdlos Norte (N) e Sul (S), eixo terrestre (NS), plano do equador (E), e-

quador (e), plano de paralelo (P), paralelo (p), plano de meridiano (M) e
meridiano (m).

Planos paralelos ao do equador, que interceptem a superficie do globo terres-
tre, determinam circunferéncias de menor raio, chamadas paralelos. Finalmente,
semiplanos perpendiculares ao plano do equador e que tenham como limite o eixo
terrestre, sao ditos planos de meridiano. As intersecdes destes com a superficie do
globo formam semicircunferéncias conhecidas como meridianos. Cada meridiano se
inicia em um polo e termina no outro (Fig. I.1).

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 os polos, os paralelos, os meridianos
etc., originando os respectivos pontos, linhas e planos da esfera celeste. Assim, é
correto falar em equador celeste, em meridianos celestes etc.
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A vertical a superficie da Terra, num dado ponto (P), no ambito das simplifi-
cacdes adotadas, é definida como a dire¢ao local da forga de gravidade (dire¢cao do
fio de prumo). O prolongamento dessa dire¢ao, 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'),
daquela mesma esfera, referido como nadir de P.

Tanto o zénite, como o nadir, de um dado observador mudam de posicéo
com o tempo, em virtude dos movimentos da Terra, notadamente o de rotacéo.

Denomina-se plano do horizonte de um dado ponto (P) da superficie terres-
tre, aquele plano que contém o ponto e é perpendicular a vertical local (Fig. 1.2). Fisi-
camente pode ser interpretado como o plano formado por uma superficie de agua
em repouso, ali colocada.

I

vZ

Fig. 1.2 - Linha zénite-nadir (ﬁ) e plano do horizonte (H) de um ponto (o) locali-
zado a superficie do globo terrestre.

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

A localizagao de pontos situados a superficie terrestre ou em suas vizinhan-
cas, 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 sao: a latitude (¢) a longitude (1) e a altitude (z).

3.1 - Latitude.

A latitude geocéntrica (¢) de um ponto qualquer (P), localizado a superficie
terrestre, € o menor angulo compreendido entre o plano equatorial e o raio da esfera
que contém o ponto (P) em questao (Fig. 1.3). Convencionou-se que a latitude é posi-
tiva no Hemisfério Norte e negativa no Hemisfério Sul, isto é: —90° < ¢ < +90°. Cos-
tuma-se usar as letras N (norte) e S (sul) para indicar latitudes positivas e negativas,
respectivamente. O equador corresponde a latitude de 0°.

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

A latitude geocéntrica (¢) difere da geografica (¢*), esta definida como o an-
gulo compreendido entre o plano do equador e a perpendicular a superficie do Elip-
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séide Internacional de Referéncia no ponto (P) que se considere. No entanto, a dife-
renca entre elas, dada por

¢* — ¢ = 69,6"sen(2¢ ), (1.3.1)

€ muito pequena (pouco mais que um minuto de arco), podendo ser negligenciada
na maior parte das aplicagdes de rotina. Neste texto sera adotada a latitude geocén-
trica, referida simplesmente 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 glo-
bo 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 tragara um paralelo.

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

Costuma-se chamar de Regido Tropical a zona da superficie da Terra com-
preendida entre os trépicos de Cancer e Capricérnio. Alguns autores consideram que
os limites da Regido 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 préximas dos pélos chamam-se regides
de latitudes elevadas. Tais limites, porém, s&o arbitrarios, servindo somente como
referéncias gerais.

3.2 - Longitude.

Para conceituar longitude () faz-se necessaério fixar um meridiano de refe-
réncia, 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 Green-
wich (proximo a Londres).

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

Os meridianos sé&o linhas de longitude constante (Fig. 1.3) ou seja: todos os
locais situados em um dado meridiano possuem a mesma longitude.
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3.3 - Altitude.

A latitude e a longitude sao coordenadas que possibilitam estabelecer, univo-
camente, a posigao de pontos situados sobre a superficie lisa do globo terrestre.
Uma vez que a superficie real da Terra ndo é lisa e que também se faz necessario
determinar a posigcéo exata de pontos localizados acima ou abaixo dela, devera exis-
tir uma terceira coordenada.

Podia ser adotada, como terceira coordenada, o médulo do vetor posicao do
ponto selecionado, tomado a partir do centro da Terra. Esse critério ndo seria conve-
niente, por envolver valores muito altos (o raio médio do planeta é de 6371 km) e
mesmo porque o centro da Terra n&o constitui uma referéncia "natural" para o Ho-
mem, como acontece com a superficie terrestre. Nesse sentido, revelou-se conveni-
ente adotar, como superficie de referéncia, o nivel médio do mar (NMM) isto é: o
conjunto de pontos que definem a posicao média temporal assumida pela superficie
do oceano, entre a preamar e a baixa-mar. Tal posicdo média é obtida observando-
se sistematicamente, a intervalos regulares e durante muito tempo, a oscilagado da
superficie oceanica em pontos selecionados da costa.

Denomina-se altitude (z) a distancia vertical de um ponto ao nivel médio do
mar. A altitude é considerada positiva quando o ponto esta acima do nivel médio do
mar. Assim, um aviao 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
nao 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 n&o ser uniforme. Assim, dois
pontos da superficie do oceano, situados a mesma latitude, podem estar a distintas
distancias do centro da Terra e é muito dificil estabelecer essa diferenca. Rigorosa-
mente 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 (1) e a altitude (z) constituem um sistema de coor-
denadas que possibilita determinar a posi¢do de qualquer ponto geografico situado a
superficie terrestre ou em suas vizinhangas. A determinacao da latitude e da longitu-
de pode ser facilmente realizada com auxilio de satélites, através de equipamentos
GPS (Global Positioning System).

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 10m
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
Floriandpolis 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
Niteraoi 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°38'W 731 m
Teresina 5°05'S 42°49'W 72m
Vitéria 20°19'S  40°19'W 2m

Recomenda-se cuidado para ndo confundir altitude com "altura" e tampouco
com "cota". A altura de um ponto € 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 empregado com o mesmo significado; apenas o plano de
referéncia, para a execugao de levantamentos altimétricos, & escolhido sob o plano
do horizonte, podendo ou n&o coincidir com o nivel médio do mar.
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4. O referencial local.

Para muitos estudos meteoroldgicos, astrondmicos, geodésicos etc., é preci-
so estabelecer referenciais, em determinadas posi¢cdes da superficie da Terra, que
constituam os locais de observagao. Sado chamados referenciais locais e a cada um
deles se pode associar o sistema de coordenadas mais apropriado ao estudo espe-
cifico que se quer realizar. Referenciais assim sdo usados para estabelecer a posi-
cao de astros na abobada celeste, estudar propriedades e movimentos da atmosfera
e do oceano, acompanhar a trajetéria de corpos nao solidarios 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 seguinte modo:

- 0 eixo Px é tangente ao paralelo que passa em P, com o sentido positivo orien-
tado para leste (versor T);

- 0 eixo Py é tangente ao meridiano que passa em P, com o sentido positivo ori-
entado 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 E).

Os eixos Px e Py estao contidos no plano do horizonte local. As componentes

de um vetor na diregdo dos versores i, j e k recebem, nesse sistema, os nomes

de zonal, meridional e vertical, respectivamente. O sistema, assim definido, é particu-
larmente util em algumas aplicagbes especificas, como no estudo da dindmica da
atmosfera (em que se deseja saber a componente da velocidade do ar em cada di-
recao).

Para outros estudos, no entanto, pode nao ser o mais indicado, como seria o
caso da descricdo do movimento aparente de um astro (S) na abébada celeste. Nes-
te caso, um sistema mais interessante seriar, A, Z o qual é definido da seguinte ma-
neira (Fig. 1.4 C):

r € o modulo do versor posi¢ao (1) do astro (S), tomado a partir da origem (P)
do referencial;

A, o azimute do astro observado, é o angulo formado entre o semi-eixo Py (di-
recédo norte do local P) e a projecdo do vetor posicdo r sobre o plano do ho-
rizonte, medido a partir do norte, no sentido do movimento dos ponteiros de
um reldgio convencional (sentido horario), podendo variar entre 0° e 360°, ex-
clusive; e

Z, denominado angulo zenital, esta compreendido entre a diregdo do versor
posigéo (1) do astro e a do zénite local. O angulo zenital pode assumir valo-
res entre 0° (zénite) e 180° (nadir).
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Nesse sistema, ao complemento do angulo zenital chama-se &ngulo de eleva-
¢ao (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 zénite zénite
o8 0S
| 0
z
T,
P _
¢ A
B

Fig. 1.4 - Sistema de coordenadas cartesianas (A), esféricas (B) e esféricas mo-
dificadas (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.

5. Culminacao e declinagdo de um astro.

A abdbada celeste parece girar em torno da Terra, em decorréncia do movi-
mento de rotacdo deste planeta em torno do seu eixo norte-sul. O movimento apa-
rente da abdébada celeste alimentou durante séculos a iluséo cientifica chamada sis-
tema geocéntrico, que preconizava ser a Terra o centro do Universo.

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

O meio-dia solar verdadeiro (ndo necessariamente o indicado pelo reldgio) 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
culminagédo também é chamada de passagem meridiana.

A culminacéo ¢é dita zenital no unico ponto do meridiano em que a posi¢ao do
centro do astro coincide com o zénite local. A culminagao zenital € um caso particu-
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lar de culminagdo. Quando o Sol culmina zenitalmente (o que é relativamente raro),
a sombra de uma haste retilinea, instalada a prumo, confunde-se com sua prépria
projecado. No caso da culminagio nao zenital do Sol, a sombra da citada haste estara
dirigida para o norte ou para o sul, dependendo da posi¢ao do Sol.

Ao angulo compreendido entre o plano do equador e o vetor posi¢gdo de um
astro, tomado desde o centro da Terra, da-se o nome de declinagdo do astro em
questao. A declinacao (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 espago em diregao a um ponto da esfera celeste situa-
do nas proximidades da estrela Vega, resultado do movimento da galaxia (Via Lac-
tea) onde se encontra, arrastando consigo todos os astros que compdem o Sistema
Solar. Observando-se o Sistema Solar de um referencial imdvel, situado fora da ga-
laxia (Fig. 1.5 A), verifica-se que a Terra descreve em torno do Sol uma trajetéria em
hélice eliptica (algo parecida com a impropriamente chamada 'espiral' dos cadernos
escolares).

De um modo geral, porém, em Meteorologia nao se esta interessado nos mo-
vimentos absolutos da Terra, mas naqueles relativos ao Sol. Exatamente por isso,
considera-se o Sol imoével no espago, 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 efetuar em um plano (bidimensional), que se cha-
ma 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 trajetoria suavemen-
te ondulada 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 translacido em redor da Terra, é facil compreender que este satélite
ora se encontra do lado interno, ora do lado externo da 6rbita, ocupando o centro da
Terra posigao oposta. O movimento cambaleante da Terra, no entanto, € muito sua-
ve e passa inteiramente despercebido nas aplicagbes de interesse a Meteorologia.

Outro aspecto que se deve levar em conta é o fato da elipse orbital ter uma
excentricidade (e) da ordem de 0,0167, ou seja, € quase uma circunferéncia. A me-
tade do eixo maior dessa elipse é tem cerca de 149.680.000 km, que é a distancia
média Terra-Sol. Logo, o produto 149.680.000 (1 + e) km equivale a maxima distan-
cia Terra-Sol, que se verifica no inicio de julho (afélio). A menor distancia Terra-Sol
(periélio) que ocorre no inicio de janeiro € 149.680.000 (1 — e) km.
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Em geral, a disténcia (D) Terra-Sol é expressa em termos da distancia média
(Dm) através da relacéo:

R = D/Dy. (.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 galaxia (A) e no Sol (B).

Valores exatos de R, para um dia determinado, podem ser obtidos no Anuario
Astronédmico, publicado pela Universidade de S&o Paulo.

A férmula seguinte, devida a G. W. Robertson e D. A. Russelo (Won, 1977),
embora fornega resultados aproximados, € 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 relagédo, F (em graus) simboliza a fracdo angular do ano correspondente a
data escolhida, 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 janei-
ro, D = 41 em 10 de fevereiro etc.), tomando-se fevereiro sempre com 28 dias. Esti-
mativas de R, obtidas através da equacéo 1.6.2 figuram na Tabela |.3.
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6.1 - Solsticios e equinécios.

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 res-
peito a vertical do plano da ecliptica, o que provoca efeitos extremamente importan-
tes.

230 27"
/N
PLANO DO EQUADOR
PLANO DA ORBITA !
~a
/A230 27" : 230 27"
|

Fig. 1.6 - O plano do equador forma um angulo de 23° 27' com o plano da érbita,
0 que permite 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 varia a declinagao do Sol ao longo do ano. Com esse objetivo, considere-se
um observador hipoteticamente instalado no centro da Terra, girando com ela. Por
causa do movimento de rotacao, esse observador veria o 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 posicdo do Sol, a uma mesma hora, mudaria de um dia para ou-
tro, ou seja: que sua declinagao variaria com o tempo. Caso aquele hipotético obser-
vador marcasse, a cada instante, o ponto de intersecao 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 Trépico de Capricornio ao de Céncer e
retornaria ao de Capricornio. De fato (Fig. 1.7), a declinagdo 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 declinagao do Sol com o tempo esta associada ao movimento
de translacéo da Terra e € causada exclusivamente pela inclinagdo 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 mes-
ma hora (preferencialmente quando da culminagao do Sol).
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TROPICO
DE CANCER/ 3 \\
EQUADOR Mo 23/SET
\ \ / 21/MAR
TROPICO DE
CAPRICORNIO

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

Para exemplificar, imagine-se um habitante da Regido Tropical, vivendo em
local ndo muito afastado do equador, e que, sistematicamente, tivesse o habito de
observar a prépria sombra, no momento da culminagcéo 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 observa-
do em 21 de dezembro, mas ela estaria dirigida para o norte.

Tais observacdes somente podem ser explicadas pelo movimento aparente
anual do Sol na diregao norte-sul. De fato, analisando a Fig. |.7 verifica-se que:

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

nos trépicos de Cancer e Capricornio apenas uma vez; e

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

Devido ao mencionado movimento helicoidal do vetor posi¢cdo do Sol (em
relacdo ao referencial geocéntrico) este astro culmina zenitalmente a cada instante
em paralelos diferentes isto é: a culminagao zenital do Sol, em um dado instante,
acontece em relagdo a um unico ponto de cada paralelo.
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Culminagdes zenitais do Sol em pontos dos trépicos e do equador sao even-
tos denominados solsticios e equinécios, respectivamente. Durante o ano ocorrem
dois solsticios: 22 de junho, no Trépico de Cancer e 21 de dezembro, no de Capri-
cornio. Os equindcios, também em numero de dois, verificam-se em 21 de margo e
em 23 de setembro. Essas datas s&o aproximadas porque acontece um ano bissexto
(fevereiro com 29 dias) a cada quatro anos.

6.2 - Precessao dos equinodcios.

A intersecao do plano da ecliptica com o globo terrestre forma uma linha,
chamada ecliptica, que pode ser projetada na abdbada celeste. A ecliptica represen-
ta a trajetéria aparente do Sol cruzando as constelagdes zodiacais. Em outras pala-
vras, se um observador, ao meio-dia solar, projetasse o centro do disco do Sol na
abdébada celeste, diariamente, ao final de um ano teria obtido uma sucessao de pon-
tos que, unidos, formariam a ecliptica.

Por ocasidao dos equindcios, o centro do Sol situa-se na linha de intersegao
do plano da ecliptica com o do equador, chamada linha dos equinécios (Fig. 1.15).
No momento dos equindcios, portanto, o centro do disco solar esta projetado na a-
bobada celeste em uma das interse¢des do equador celeste com o plano da eclipti-
ca. Ao local da esfera celeste ocupado pelo Sol no instante do equinécio de margo,
chama-se ponto vernal.

A localizagao do ponto vernal na abdbada celeste, tomada em relagdo as
estrelas aparentemente 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 6rbita), uma vez a cada 25.800 anos, aproximadamente, fenbmeno co-
nhecido como precessao dos equinocios. Devido a precessao dos equindécios, o pon-
to vernal (e, portanto, a linha dos equinécios) efetua uma volta completa na ecliptica
a cada 25.800 anos (Mascheroni, 1952).

O deslocamento do ponto vernal, provocado pelo movimento de precessao
do eixo da Terra — semelhante ao que se observa no eixo de um pinhdo em movi-
mento — faz com que a orientagao do eixo da Terra, em um dado ponto da 6rbita,
mude 180° a cada 13.400 anos. Como conseqliéncia disto, no inicio do verdao do
Hemisfério Sul a Terra estara no trecho da érbita mais afastado do Sol daqui a
13.400 anos, enquanto que, atualmente, estd no mais préximo. Isso, no entanto, nao
altera as datas de inicio das estacbes do ano que continuam estabelecidas em fun-
cao dos instantes dos solsticios e equindcios (independentemente da posicdo da
Terra na 6rbita). Havera certamente uma pequena diferenga no fluxo de energia so-
lar que, atualmente, € maior exatamente no verdo do Hemisfério Sul (devido a pro-
ximidade do Sol) e daqui a 13.400 sera no verdao do Hemisfério Norte. A diferenca,
no entanto, ndo é grande haja vista que a orbita terrestre é quase circular (quando se
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considera o Sol imovel).

6.3 - Calculo da declinagao do Sol.

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

Segundo Won (1977), G. W. Robertson e D. A. Russelo recomendam a se-
guinte expressao para o calculo bem aproximado da declinagéo (8) 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)

sendo F dado (em graus) pela equacao 1.6.3. Trata-se de uma férmula util para cal-
culos com microcomputadores.

Quando uma aproximagao um pouco mais grosseira € permitida, pode-se
usar uma féormula bem simples (Klein, 1977), que assume a o6rbita 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 férmulas (1.6.4 e 1.6.5) a declinacdo do Sol é fornecida em
graus e décimos (veja-se que 0,1°=6").

A ultima expressao tem a grande vantagem de facilitar o calculo direto. Em-
bora aproximados, seus resultados encontram-se dentro da faixa de erro normal-
mente aceita nas aplicacbes agrondmicas e meteorologicas rotineiras. Os maiores
desvios entre os valores reais (astronémicos) e aqueles estimados pela formula an-
terior, se verificam nas proximidades das épocas dos equinécios quando, de fato, a
declinagao do Sol varia mais rapidamente com o tempo.

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

ESTIMATIVAS DO MODULO DO VETOR POSICAO (R) DA TERRA E DA DECLI-
NACAO DO SOL (8) EM DATAS SELECIONADAS (EQUACOES 1.6.4 E 1.6.5).

R 5° 5°
D DATA (16.2)  (1.64)  (.6.5)
17 17 JANEIRO 0,9834 —20,90 -20,92
47 16 FEVEREIRO 09881 -1259  -12,95
75 16 MARCO 09945  —2,04 —2,42
105 15 ABRIL 1,0030 9,47 9,41
135 15 MAIO 10111 18,68 18,79
162 11 JUNHO 10152 23,03 23,08
198 17 JULHO 10161 21,33 21,18
228 16 AGOSTO 10129 13,99 13,46
258 15 SETEMBRO 1,0053 3,33 2,22
288 15 OUTUBRO 09968  —8,22 —~ 9,60
318 14 NOVEMBRO 09895 —18,02  -18,91
344 10 DEZEMBRO 09846 -22,83 23,05

D é o numero de ordem do dia, no ano.

7. Estagdes do ano.

Uma translagédo 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 atmosféricas proprias e tipicas.

Os solsticios e 0os equindcios sdo os eventos que estabelecem o inicio das
estacdes do ano em cada hemisfério. Como consequéncia da inclinagao do eixo da
Terra ser praticamente constante, a area iluminada pelo Sol em cada Hemisfério
varia ao longo do ano. Exatamente por isso, 0 Hemisfério Sul recebe mais energia
solar que o Hemisfério Norte entre 23 de setembro e 21 de margo (do ano seguinte),
sendo que o 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 (me-
nor area iluminada) acontece por ocasido do solsticio de junho. Com o Hemisfério
Norte da-se exatamente o oposto, em relacédo as datas desses eventos.

Devido aquela alterndncia de aquecimento, a data do inicio de cada estagao
do ano em um hemisfério é defasada de seis meses em relagdo a do outro. No He-
misfério Sul, o verdao comecga no solsticio de dezembro e o inverno no de junho; a
primavera se inicia no equindcio de setembro e o outono no de margo. No Hemisfério
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Norte, o principio do verdo da-se no solsticio de junho, cerca de seis meses depois
de ter comegado a mesma estagdo no Hemisfério Sul.

21/MARGO
~ EQUINOCIO
- —
- -7 =~ ~
22 /JUN s ™
SOLSTICIO |~

~ 21/DEZ,
> soLsTiclo
~ ~
—
21/SET
EQUINOCIO / -
N
N
N
soL S N SOL «—

S s
22 /JUN 21/DEZ

S

Fig. 1.8 - Inicio das estagdes do ano. Note-se (abaixo) que a inclinagao do eixo da
Terra, em relagao ao plano da 6rbita, mantém-se praticamente constante.
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As mudancas no comportamento médio da atmosfera, causadas por diferen-
¢as no aquecimento da superficie, sdo expressas principalmente em termos de vari-
acdes na temperatura média, tanto mais acentuadas quanto mais afastada da faixa
equatorial estiver a regido que se considere. Alteragdes no aquecimento, porém, nao
afetam apenas a temperatura mas interferem na umidade do ar, nos ventos predo-
minantes, na chuva etc., aspectos que serdo oportunamente comentados neste tex-
to.

Na zona equatorial praticamente ndo se notam diferengas no comportamento
da atmosfera entre as estacdes; em geral, apenas uma pequena queda na tempera-
tura do ar é observada.

Nas demais zonas da Terra, no entanto, as diferencas observadas no com-
portamento médio da atmosfera sdo bem mais acentuadas e aumentam na diregcédo
dos pélos. A vegetacdo nativa costuma responder a essas mudancgas, as quais ajus-
tam suas fases de desenvolvimento. Sabe-se, por exemplo, que muitas das arvores
que vegetam nas latitudes médias perdem suas folhas durante o outono, deixando
um tapete colorido nas calgas. Por outro lado, apés um inverno rigoroso, que em
geral atravessam em hibernagdo (minima atividade biolégica), as plantas daquelas
regides iniciam uma intensa atividade vegetativa com a chegada da primavera, que
é a estacdo das flores. Assim, os frutos vao crescer durante o verao, quando ocor-
rem as maiores temperaturas € a maxima atividade fotossintética. Comportamentos
semelhantes sao 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 periodo compreendido entre maio e julho, como se verifica no litoral
dos estados da Paraiba, Pernambuco, Alagoas etc.

8. Variagao do fotoperiodo.

Por causa da rotagado da Terra, a luz solar ilumina metade da superficie deste
planeta a cada instante, originando a alternancia dos dias e noites. Como o eixo ter-
restre é inclinado, acontece que a porgao iluminada de cada paralelo varia com a
época do ano. Somente por ocasido dos equindcios € que a metade de cada parale-
lo esta iluminada. Portanto, a duragdo 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 sera oportunamente demonstrado.

Define-se fotoperiodo, ou duragao efetiva do dia, como o intervalo de tempo
transcorrido entre o nascimento e o ocaso do Sol, em determinado local e data. O
fotoperiodo néo é o periodo total de iluminagao, o qual inclui os crepusculos matutino
e vespertino, quando o local recebe luz solar indiretamente (o disco solar ndo é se-
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quer parcialmente visivel). Para fins civis o 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 respectivos crepusculos astrond-
micos).

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

Sob o ponto de vista estritamente geométrico, o nascimento e o 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 sao definidos co-
mo os instantes em que o bordo do disco solar parece tangenciar o plano do horizon-
te local, supostamente desobstruido. Nessas ocasides, a verdadeira posicdo do cen-
tro do disco solar é 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 elevagao do Sol, quando préximo a linha do horizonte (List, 1971).
Em outras palavras, o desvio sofrido pela luz solar ao atravessar a atmosfera, torna
o Sol visivel mesmo quando, geometricamente, se encontra sob o plano do horizonte
do observador. Por comodidade de exposicédo, o efeito da refracdo da atmosfera
sera inicialmente ignorado. Quando for abordado o processo de calculo do fotoperio-
do, esse efeito sera retomado.

Ainda sob o ponto de vista geométrico, antes do nascimento do Sol existe
iluminacgao direta, pois uma parte do disco solar ja se encontra acima do plano do
horizonte local. Também, 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 desapareca. Nas regides tropicais a diferenca
entre os conceitos geométrico e ndo 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 pélos, de
fato, como o angulo de elevagdo do Sol é sempre igual a sua declinagcéo, aquela
diferenca torna-se expressiva.

Nao se deve confundir fotoperiodo com insolagéo. Esta representa o nimero
de horas nas quais, durante um dia, o disco solar ¢ visivel para um observador situ-
ado a superficie terrestre, em local com horizonte desobstruido. A insolagao é, pois,
o intervalo total de tempo (entre o nascimento e o ocaso) em que o disco solar ndo
esteve oculto por nuvens ou fenbmenos atmosféricos de qualquer natureza. A inso-
lagdo é sempre menor ou (no maximo) igual ao fotoperiodo, sendo este designado
como insolacdo maxima teoricamente possivel.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



22

8.1 - Andlise do fotoperiodo sob o ponto de vista geométrico.

Na analise que se segue, trés simplificacdes serdo adotadas:

- arefracdo da atmosfera ndo sera levada em conta;

- sera utilizado o conceito geométrico de nascimento e de ocaso do Sol; e

- avariagdo da declinacdo do Sol entre o nascimento e o ocaso nao sera
considerada.

As duas primeiras hipéteses certamente causam erros grosseiros no calculo
do fotoperiodo para locais situados nas vizinhangas dos poélos, como se viu, mas nao
acarretam grandes alteragdes em se tratando de locais situados na zona tropical.
Mesmo assim, sera oportunamente comentado o processo para corrigir 0s erros por
elas introduzidos. A ultima aproximagao € pratica corrente em Meteorologia, ja que o
erro cometido ao assumi-la € pequeno (0 mesmo nao poderia ser dito em Astrono-
mia).

A andlise geométrica da variacao do fotoperiodo com a latitude em cada es-
tacdo do ano sera feita com base na Fig. 1.9, elaborada a partir do fato de que os
raios solares sao praticamente paralelos a linha que une o centro da Terra ao do Sol.
Note-se que, por razdes puramente didaticas, manteve-se a Terra numa posigao
fixa, com eixo indicado (Fig. 1.9), enquanto que a direcao do Sol é alteradaem A, B e
C, tal como seria percebida por um observador situado 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 Trépico de Capricornio (Fig. 1.7), iluminando mais da metade do Hemisfério
Sul e menos da metade do outro (Fig. 1.9-A). Naquela ocasido, o Sol se encontra a
23° 27" abaixo do plano do horizonte do Pélo 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 nao iluminada (noite) de cada pa-
ralelo (Fig. 1.9-A), verificam-se os fatos relatados adiante.

a) Na regido compreendida entre o Pélo Norte e o Circulo Polar Artico (66° 33'N), os
paralelos nao estao iluminados, revelando que o Sol ndo esta acima do plano do
horizonte, em nenhum momento do dia. Isso significa que, em 21 de dezembro, o
fotoperiodo é nulo em toda aquela regido. De fato, levando em conta o nasci-
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mento 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, somente sera rigorosa-
mente nulo para latitudes situadas um pouco mais ao norte do paralelo de 66°
33'N.

SOL
F

S

A C

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

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

- é de 12 horas no equador;

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

- € maior que 12 horas no Hemisfério Sul (alcangando o maximo valor anual
em cada latitude sul).

¢) Finalmente, ao sul do Circulo Polar Antartico (até o Pélo Sul), os paralelos apre-
sentam-se totalmente iluminados (Fig. 1.9-A), indicando que o Sol ndo se pde
nesse dia (apenas parece descrever uma volta completa em torno do observa-
dor). 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.
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8.1.2 - Equinécio de marc¢o.

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

O equindcio de 21 de margo 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 posi¢cao orbital
correspondente ao solsticio de junho (Fig. 1.8), quando o Sol culmina no zénite de
um ponto do Trépico de Céancer (Fig. 1.7). Naquela ocasido, sua declinagéo é de +23°
27' e, portanto, o centro do Sol se encontra a 23° 27' abaixo do plano do horizonte,
no Pdlo Sul e a igual dngulo acima desse plano, no Pdlo Norte. Atualmente, isto se
da em 22 de junho e marca o inicio do inverno no Hemisfério Sul e o do verdo no
Hemisfério Norte.

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

- Entre o Pdlo Norte e o Circulo Polar Artico (66° 33'N), todos os paralelos es-
tao inteiramente iluminados e, portanto, o Sol é visivel, durante todo o dia. Is-
to corresponde a um fotoperiodo de 24 horas.

- Partindo do Circulo Polar Artico até o Antartico, a parte iluminada de cada pa-
ralelo diminui, progressivamente de 1 para 0, assumindo o valor 0,5 exata-
mente no equador. Nessa situacdo, portanto, o fotoperiodo passa de 24 ho-
ras (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 latitude 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), indicando que o Sol nao é visivel em nenhum momento do dia,
o que implica fotoperiodo nulo. Também neste caso, rigorosamente fa-
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lando, o Sol ainda é parcialmente visto, mesmo um pouco ao sul do
Circulo Polar Antartico.

8.1.4 - Equindécio de setembro.

Enfim, a Terra atinge a posicédo da érbita em que ocorre o equindcio de se-
tembro (Fig. 1.8), quando a declinagéo do Sol volta a ser nula. Nessa ocasido, meta-
de de cada paralelo acha-se iluminada, de onde se conclui que o fotoperiodo é de 12
horas em todas as latitudes. Nos pdlos porém, o centro do disco solar cruza o plano
do horizonte no momento do equindcio, anunciando o inicio do periodo anual de ilu-
minagao no Pdlo Sul (e o fim desse periodo no Pdlo 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 - Conclusoes gerais da analise geométrica.

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

1 - Nos pélos ha apenas um dia e uma noite durante o ano, com duragao de
cerca de 6 meses cada. O nascimento (ponto de vista geométrico) do Sol, co-
incide com o equinécio da primavera e o ocaso com o0 do outono, do corres-
pondente hemisfério. Portanto, o dia polar transcorre durante a primavera e o
verao; a noite no outono e no inverno.

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

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

4 - Em qualquer latitude de um dado hemisfério, o fotoperiodo aumenta do inicio
do inverno 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 verao do hemisfério correspondente; o valor minimo se verifica na
data em que se inicia o inverno desse mesmo hemisfério.
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8.2 - Calculo do angulo zenital do Sol.

Tal como definido, quando se tratou do referencial local, ao angulo compre-
endido entre o vetor posi¢cao 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 clinbmetro, 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). Torna-se muito mais pratico,
porém, calcula-lo em fungdo de variaveis conhecidas. Para tanto, considere-se um
referencial geocéntrico e heliossincrono (Fig. 1.10), ao qual esta associado o seguin-
te sistema de coordenadas:

- 0 eixo o0z coincide com o eixo da Terra, tendo o sentido positivo orientado pa-
ra o zénite do Pdlo Norte;

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

- 0 eixo ox €& perpendicular aos outros dois.

Ja que o eixo oy depende da posi¢cao do Sol (heliossincronismo), os eixos ox € 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.

SOL

Plano do meridiano de P Zénite

Fig. 1.10 - Referencial geocéntrico heliossincrono (x, y, z), para determinar o an-
gulo zenital (Z) do Sol, em fungéo da latitude (¢) do local (P), do &ngu-
lo horario (h) e da declinagao (3) do Sol. No detalhe, vista lateral dos
versores dirigidos para o Norte (N) e o zénite (P) de P.
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Admitindo, como de habito em Meteorologia, que a vertical local de um ponto
(P) qualquer da superficie da Terra, confunde-se com o prolongamento do raio ter-
restre nesse mesmo ponto, seja:

o versor vertical local do ponto genérico P;
0 versor posig¢ao do centro do disco solar;

P,
61
N, o versor norte, tangente ao meridiano em P; e
h,

o angulo horério, compreendido entre os planos dos meridianos que con-
tém 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 an-

gulo existente entre as proje¢des dos versores P e Csobre o plano do equador. Es-
ta ultima projecao define o préprio eixo oy do referencial geocéntrico heliossincrono.

— — —

Os componentes dos versores P, C e N sdo (Varejao-Silva e Ceballos,
1982):
=cos<|>senh§ +cos pcosh j +sen¢E
=01i+cosd ] +sendk (1.8.1)

=—sen¢senh§—sen¢coshj +cos¢E

zZy Qo

Os sinais negativos que figuram na ultima expressdo decorrem da necessi-
dade de compensar o sinal da latitude (¢) e sédo validos para ambos os hemisférios.

Conhecidas as componentes dos versores P e C e lembrando que o angulo

zenital (Z) estd compreendido entre esses mesmos versores, pode-se empregar o
conceito de produto escalar e concluir imediatamente que:

P.C =cos Z,

jé 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 & + cos ¢ cos 6 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
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velocidade 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 culminagao
do Sol, h = 15°% duas horas antes, h = 30° e, assim, sucessivamente. Apds a passa-
gem do Sol pelo meridiano local, h torna-se negativo.

Na aplicagdo da equacgéo 1.8.2 ndo se pode esquecer que, tanto a latitude
quanto a declinagao do Sol, sdo negativas no Hemisfério Sul e positivas no Hemisfé-
rio Norte.

8.2.1 - Aplicagao ao caso dos pélos.

Para o caso particular dos polos (¢ = 90° e ¢ = —90°), a equacgéo 1.8.2 se re-
duz a:

cosZ=senE=send, no Pdélo Norte; e
cosZ=senE=-sen$, no Pélo Sul;

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

- no Pdlo Norte, o Sol permanece acima do plano do horizonte (E > 0°) apenas
enquanto sua declinagao for positiva (isto €, entre 21 de margo e 23 de se-
tembro), parecendo girar continuamente em torno do observador (movimento
diario aparente) e assumindo, a cada momento, um angulo de elevagao dife-
rente, cujo valor maximo (E = 23°27) ocorre em 22 de junho;

- no Polo Sul, o Sol s6 permanece acima do plano do horizonte (E > 0°) en-
quanto sua declinagcao for negativa (isto €, 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 elevagao diferente, que atinge
o maximo valor (E = 23°27) em 21 de dezembro.

Nos polos, enfim, ha um periodo de iluminagcédo continuo (fotoperiodo de 24
horas) que dura cerca de 6 meses consecutivos, ocorrendo fato analogo em relagao
a noite.

Quando se leva em conta o efeito da refragao da atmosfera e a definicao nao
geométrica de nascimento e ocaso do Sol, nota—se que o dia polar dura um pouco
mais que a noite. De fato, por ocasido do nascimento, ja existe iluminagado direta
quando a borda do disco solar aparentemente tangencia o plano do horizonte polar
(embora seu centro esteja abaixo dele). Seis meses depois, ainda havera luz direta
algum tempo ap6és o centro do disco solar ter atingido aquele plano.
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8.2.2 — Aplicagao ao meio—dia solar.

Quando o Sol culmina em relagdo ao observador (meio-dia solar), o angulo
horario (h) é, por definigdo, nulo. Assim, fazendo h = 0° na equagéo 1.8.2, encontra-
se:

cosZ=sen ¢ send+cos ¢ Ccosd. (1.8.3)

A expressao anterior admite as seguintes solugdes (como se pode ver pela
relagdo do co-seno da diferenca de dois angulos):

Z=¢-8 e Z=5-1¢ (1.8.4)

A escolha de uma ou da outra solugao fica determinada apenas pelo resulta-
do de Z que deve ser sempre positivo.

As relagdes 1.8.4 revelam que, para acontecer uma culminacgao zenital (Z =
0°), forcosamente a declinagdo deve ser igual a latitude. Considerando o movimento
anual aparente do Sol no sentido meridional (variagdo de 8), comprova-se que:

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

- a culminacao 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 culminagdes zenitais sucessivas do
Sol é de seis meses;

- exatamente sobre os trépicos ha apenas uma culminacao zenital do Sol por
ano;

- 0 Sol nao pode culminar no zénite de locais situados em latitudes extratropi-
cais.

8.3 - Calculo 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 ma-
ximo do intervalo de iluminagao natural 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 industria,
das instituicbes de ensino etc. de modo a aproveita-lo melhor. Alias, a economia de
energia elétrica € o argumento usado para justificar o "horario brasileiro de verao".
Em atividades agricolas, por seu turno, o fotoperiodo pode ser decisivo, ja que inter-
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fere na fisiologia de muitas espécies vegetais. Para citar apenas um exemplo, consi-
dere-se o caso da cebola (Alium cepa), cujas cultivares podem ser divididas em trés
grupos: as que exigem fotoperiodo de 10 a 12 horas; aquelas que precisam de 12 a
13 horas de iluminagdo durante o ciclo vegetativo; e, ainda, as que necessitam de
mais de 13 horas. Quando cultivada sob condi¢des que nao satisfazem as exigén-
cias minimas quanto ao fotoperiodo, ndo se processa a formagéo do bulbo. Em con-
trapartida, se a cultivar for explorada em condicbes de fotoperiodo bem maior que o
exigido, a bulbificagdo 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
calculo do fotoperiodo na bagagem intelectual de qualquer técnico, desde que suas
atividades tenham relagdo com a Meteorologia e a Climatologia. Inicialmente, se
admitird a aproximagao geométrica 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 o aspecto puramente geométrico, o
centro do disco solar situa-se no plano do horizonte do observador e, assim, o angu-
lo zenital é de 90° (cos Z = 0). O mesmo se verifica por ocasido do por do Sol.
Quando se faz esta substituicdo na equacao 1.8.2 encontra-se:

cos ¢ cos & cos H =—sen ¢ sen 4.

Aqui H traduz o valor assumido pelo angulo horario (h) para representar o angulo
que a Terra deve girar, a partir do instante do nascimento até a culminag&o do Sol. E
evidente que, da culminagdo do Sol até seu ocaso, a Terra também deve girar H
graus. Desse modo, entre o nascimento e o ocaso do Sol o &ngulo horario total sera
2H. Verifica-se que, para uma dada latitude (¢) e data, o angulo horario (H) fica uni-
vocamente 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 o ocaso do Sol, ou seja o tempo necessario

para a Terra efetuar 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 equacao |.8.5, pode-se escrever, portanto:
N = 2H/15 =[ 2/15] arc.cos(-tg ¢ . tg d). (1.8.6)

A andlise dessa expressao revela que, se o termo entre parénteses (-tg ¢ .tg
8) for positivo, H serd menor que 90° e, portanto, N < 12 horas. Caso esse termo seja

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



31

negativo, entdo H > 90°, de onde resulta N > 12h. Finalmente, se —tg ¢ .tg § = 0, en-
tdo H = 90° e N = 12 horas. Diante disso, as seguintes comprovagdes sdo evidentes:

- ha primavera e no verao de cada hemisfério ¢ e 6 tém sinais iguais (em ou-
tras palavras: —tg ¢ .tg 8 < 0 o que implica H maior que 90°) e, assim, o foto-
periodo € superior a 12 horas;

- no outono e no inverno de cada hemisfério os sinais de ¢ e 6 sdo opostos (re-
sultando H < 90°) o que conduz a um fotoperiodo inferior a 12 horas;

- para qualquer latitude tem-se —tg ¢ .tg 6 = 0 quando a declinagéo do Sol & nu-
la, revelando que o fotoperiodo é de 12 horas na data dos equindcios; e

- quando a latitude for 0°, encontra-se, também, —tg ¢ .tg § = 0, independente-
mente do valor da declinagdo do Sol e, portanto, qualquer que seja a época
do ano, o fotoperiodo no equador sera sempre igual a 12 horas.

Essas consideragdes foram feitas a luz da definicao geométrica do nascimento
e ocaso do Sol. Quando se assume que 0 hascimento e 0 ocaso ocorrem quando o
bordo superior do disco solar aparentemente tangencia o plano do horizonte local, a
ultima equacao precisa ser ajustada. Como foi dito, o raio do disco solar subentende
um angulo de 16' e a refracao atmosférica torna o bordo desse disco visivel quando
ainda se encontra 34' abaixo do plano do horizonte (List, 1971). Assim, a correcdo a
ser aplicada é de 50' pela manha e 50' a tarde.

Com o refinamento introduzido no paragrafo anterior, a equagédo 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 8)]. (1.8.7)

Na Tabela 1.4 encontram-se valores do fotoperiodo representativos de cada
més, em fungdo da latitude. A Fig. 1.11 contém curvas que exprimem a variagao a-
nual 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 iluminacao natural e sombreamento, torna-se neces-
sario calcular a posi¢cdo do Sol em um certo instante, ou sua trajetéria na abdébada
celeste em um dado local e data. Para isso, além do angulo zenital (equacao 1.8.3), é
indispensavel obter o azimute (A) do Sol a cada instante.
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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

¢6° 171 16l 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 12,0 12,1 12,3 124 125 125 124 122 120 119 11,8
+4 11,8 11,9 12,1 123 12,5 12,5 125 124 122 120 11,8 11,8
+3 11,7 11,9 12,1 12,3 12,5 12,6 12,6 124 122 12,0 11,8 11,7
+2 11,7 11,9 12,1 12,4 12,6 12,7 12,6 12,5 122 120 11,8 11,6
+1 11,6 11,8 12,1 12,4 12,6 12,7 127 12,5 122 12,0 11,7 11,6
0 121 121 12,1 121 121 121 121 12,1 121 121 121 121
-1 122 12,2 12,2 121 121 121 121 121 121 12,2 12,2 12,2
-2 123 12,2 12,2 121 121 12,0 12,0 121 121 12,2 12,2 123
-3 123 12,2 12,2 121 12,0 12,0 12,0 12,0 121 12,2 12,3 123
-4 124 123 12,2 121 12,0 119 11,9 12,0 121 12,2 12,3 12,4
-5 124 123 122 120 11,9 119 11,9 12,0 121 12,2 124 124
-6 12,5 123 122 120 11,9 11,8 11,8 11,9 121 12,3 124 12,5
-7 12,5 124 12,2 120 11,8 11,7 11,8 11,9 121 12,3 12,5 12,5
-8 12,6 124 12,2 120 11,8 11,7 11,7 11,9 121 12,3 12,5 12,6
-9 126 124 122 11,9 11,7 11,6 117 11,8 121 12,3 12,5 127
-10 12,7 125 122 19 11,7 116 11,6 11,8 121 12,3 12,6 127
-1 12,7 12,5 122 119 116 11,5 11,6 1,8 121 124 12,6 12,8
-12 12,8 12,5 122 119 116 11,5 11,5 1,7 121 12,4 12,7 12,8
-13 12,8 12,5 122 11,9 116 114 115 1,7 12,0 124 12,7 129
-14 12,9 12,6 122 18 115 113 114 11,7 120 124 128 13,0
-15 12,9 12,6 122 18 11,5 11,3 113 1,6 120 124 128 13,0
-16 13,0 12,6 122 1,8 11,4 11,2 113 1,6 12,0 12,5 129 131
-17 13,0 12,7 122 11,8 114 11,2 11,2 11,6 12,0 12,5 129 131
-18 131 12,7 122 11,7 11,3 111 11,2 1,5 12,0 12,5 13,0 13,2
-19 13,2 12,7 122 11,7 11,3 11,0 111 1,5 12,0 12,5 13,0 133
-20 13,2 12,8 122 11,7 11,2 11,0 111 1,5 12,0 126 131 133
-21 13,3 128 123 1,7 11,2 109 11,0 1,4 12,0 126 131 13,4
-22 13,3 128 123 16 111 108 10,9 1,4 120 126 13,2 13,5
-23 134 129 123 16 11,0 108 10,9 1,3 12,0 126 13,2 13,5
-24 13,5 129 12,3 1.6 11,0 10,7 10,8 1,3 12,0 12,6 13,3 13,6
-25 13,5 129 12,3 1.6 109 106 10,7 1,3 11,9 12,7 13,3 13,7
-26 13,6 13,0 12,3 11,5 109 105 10,7 1,2 11,9 12,7 13,4 13,7
-27 13,6 13,0 123 1,5 108 105 10,6 1,2 11,9 12,7 134 13,8
-28 13,7 131 123 11,5 108 104 10,5 11 11,9 127 135 13,9
-29 13,8 131 123 11,4 10,7 103 10,5 11 11,9 128 13,5 14,0
=30 13,9 131 123 14 106 102 104 110 11,9 128 13,6 14,0
=31 13,9 13,2 123 1.4 106 10,2 10,3 1,0 11,9 12,8 13,7 141
-32 14,0 13,2 12,3 1,3 105 101 10,3 1,0 11,9 12,8 13,7 14,2
-33 141 133 12,3 11,3 10,5 10,0 10,2 109 11,9 129 13,8 143
-34 141 133 12,3 11,3 104 9,9 101 10,9 11,8 129 13,8 144
-35 14,2 13,4 12,3 11,3 10,3 9,8 10,0 10,8 11,8 129 139 144

Em determinado local e instante, o azimute do Sol é definido como o angulo
compreendido entre a diregdo norte e a proje¢ao do versor posigao do Sol (C) sobre
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o plano do horizonte local. O versor posi¢cao do Sol pode ser transportado do refe-
rencial geocéntrico heliossincrono (Fig. 1.10) para o local, cuja origem esta no ponto
em que se situa o observador (Fig. .12).
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Fig. .11 - Variacao anual do fotoperiodo com a latitude.

Plano do Horizonte

Fig. 1.12 - O azimute (A) do Sol é o angulo compreendido entre o versor norte
(N) e a projegéo (Cy), sobre o plano do horizonte, do versor posigao
do Sol (C).
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A Fig. 1.12 mostra que Chéa projecao do versor C sobre o plano do horizon-
te local, no qual se encontra o versor N, tangente ao meridiano e apontando para o
norte. O angulo zenital (Z) estd compreendido entre o versor posi¢éo do Sol (C) ea
vertical local (versor f’).

Em decorréncia do exposto, verifica-se (Fig. 1.12) que, em maodulo,
Cy=Ccos(90°-Z)=CsenZ.

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

Por outro lado verifica-se (Fig. 1.12) que:
Cu=(PrC)"P=(P.P)C-(C.P)P.
Como P.P =1 e, por definigao, C. P = cos Z, resulta:
Cyu=C—-PcosZ (ii)

A ultima igualdade possibilita colocar a relagao (i) na seguinte forma:
senZ cosA=N.(C—-PcosZ)=N.C-N.P cos Z
No entanto, como o produto escalar N.P=0 (sdo versores ortogonais),
N.C=senZ cos A
ou, levando em conta as componentes de NeC (relagdes 1.8.1) e reorganizando:
cos A =(send—cosZ send)/ (senZ cosd). (1.8.8)

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

(CuAN).P =senZ senA (iiif)
Entao, lembrando a relagéo (ii), pode-se ver que:
(C4uAN).P=(CAN).P—(PAN).P cos Z.
Obviamente, o segundo termo do membro da direita € nulo (porque o vetor
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PAN € perpendicular a f’) e o primeiro pode ser resolvido segundo as componen-
tes dos versores (1.8.1), ficando:

(Cy AN).P =senh cos .
Considerando a relacgao iii, tem-se, finalmente:

sen A=senh cosd /senZ. (1.8.9)

8.4.1 - Azimute do Sol no nascimento e no ocaso.

As equacgdes 1.8.8 e 1.8.9 sdo usadas para determinar o azimute do Sol no
seu nascimento (quando h = H) e no seu ocaso (quando h = —H). Nessas ocasioes,
como o angulo zenital (Z) do Sol é 90°, tem-se:

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 analise da
primeira dessas equacdes permite extrair algumas conclusdes importantes:

- para que cosA seja nulo (A = 90° no nascimento, ou A = 270° no ocaso
do Sol) é necessario que sen 6 = 0 ou seja, que a declinagdo do Sol seja
nula e isto s6 acontece no instante dos equindcios, precisamente para os
dois meridianos em relagdo aos quais o Sol esta nascendo ou se pondo
(na pratica, porém, assume-se que essa condi¢ao é satisfeita, ndo no ins-
tante, mas na data em que os equindcios ocorrem € em nenhum outro dia
do ano tal fato se repete);

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

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

8.4.2 - Trajetoria aparente do Sol na abébada celeste.
As equacbes 1.8.2, 1.8.8 e 1.8.9, possibilitam o tracado de linhas que descre-
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vem a trajetéria do Sol na abdbada 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
abodbada celeste sobre o plano do horizonte do local que se considera. O centro des-
se diagrama corresponde a projecao da vertical local; as circunferéncias concéntri-
cas equivalem aos angulos zenitais, numerados do centro para a periferia; e os azi-
mutes estdo indicados na periferia. Devem ser incluidas as linhas correspondentes
as horas solares verdadeiras.

K
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© o
%, >

180 ©
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Fig. 1.13 - Variagao 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 aproxima-
das: 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).

Diagramas contendo essas trajetérias podem ser elaborados em computador
e tém grande utilidade, especialmente no estudo de sombras, iluminagao solar direta
e aproveitamento de energia solar.
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9. Tempo sideral, solar e legal.

A previsao do estado da atmosfera requer o processamento de dados meteo-
rologicos coletados simultaneamente em diferentes pontos da superficie da Terra.
Essas observagdes sdo chamadas sinoéticas, porque referem-se a um mesmo mo-
mento isto é: sdo efetuadas nos mesmos horarios em todas as estagcdes meteorolo-
gicas que fornecem dados para tais fins.

Ha, no entanto, muitos fenbmenos que estdo relacionados ao movimento
aparente diario do Sol. Obviamente, a hora indicada pelo relégio nao necessaria-
mente reflete esse movimento. A variagao diaria da temperatura do ar, da atividade
fotossintética das plantas etc., sdo exemplos de oscilagbes que, normalmente, man-
tém uma certa relagdo com o movimento do Sol (ndo necessariamente com o rel6-

gio).

A contagem do tempo para fins civis, porém, em geral, ndo se ajusta ao mo-
vimento aparente do Sol. Para compreender isso & necessario que se discutam as
bases dos diferentes sistemas cronométricos em uso.

Pode-se dizer que o dia sideral é o intervalo de tempo que transcorre entre
duas passagens 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 minutos siderais, subdivididos em 60 segundos siderais.
Durante uma translagdo completa a Terra efetua 366,2422 voltas em torno do seu
eixo, voltas essas contadas em relagdo a uma estrela aparentemente fixa. Um ano,
portanto, equiivale a 366,2422 dias siderais.

Define-se dia solar verdadeiro como o intervalo de tempo interposto entre
duas culminacbes sucessivas do Sol em um determinado meridiano. Para qualquer
local da superficie da Terra, o dia solar verdadeiro comega quando o Sol culmina no
meridiano oposto aquele que contém o local selecionado.

O dia solar verdadeiro tem duragao variavel durante o ano. De fato, se a Ter-
ra ndo possuisse movimento de translagdo, teria que girar 360° para que o Sol, ou
uma estrela aparentemente fixa, culminasse duas vezes consecutivas em um meri-
diano selecionado. Devido ao movimento de translagdo, porém, isso s6 é exato em
relacdo a estrela (Fig. 1.14-A). Com relagdo ao Sol, enquanto a Terra completa uma
volta em torno do seu proprio eixo, desloca-se também na o6rbita (Fig. 1.14-B). Como
consequéncia, o Sol parece mover-se de leste para oeste, em relacéo a estrela apa-
rentemente 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 translagéo, cor-
responde a 360° (uma volta completa). O incremento médio diario é, dessa maneira,
de:

360° /365,2422 = 59'.
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Esse valor, porém, ndo é constante, ja que a velocidade de translagdo da Terra é
maior em janeiro (quando esta mais proxima do Sol) que em julho. Daqui se depre-
ende que o ano tem somente 365,2422 dias solares (pois uma rotagao completa
deixa de ser computada quando se toma o Sol como referéncia) e que a duragéo dos
dias solares verdadeiros varia com a velocidade de translagcédo da Terra, tornando-os
inconvenientes para a contagem do tempo civil.

EY% Ev%

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

No sentido de estabelecer um processo cronométrico mais comodo, foi ideali-
zado um sol ficticio, denominado sol médio, com as seguintes propriedades (Touri-
nho, 1959):

- acada dia desloca-se 360° /365,2422 no equador celeste;
- percorre o0 equador celeste com velocidade angular constante e no mesmo
intervalo de tempo (um ano) que o Sol gasta para percorrer, aparentemen-
te, a ecliptica; e
- 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 duragdo, mantendo-se sempre
no plano do equador celeste.
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Além dos anos sideral e solar médio, costuma-se definir, ainda, o ano trépico,
entendido como o intervalo de tempo necessario para que o Sol (em sua trajetéria
anual aparente na abdbada celeste) passe duas vezes consecutivas pelo ponto ver-
nal. O ponto vernal, como se viu, corresponde a posi¢ao ocupada pelo centro do
disco solar, na abdbada celeste, no instante do equinécio de margo (Fig. I. 15). Face
a precessao dos equinécios, a duragédo do ano trépico € inferior a do ano sideral.

™\, 21/ DEZ

Ponto vernal

Fig. 1.15 - Movimento aparente do Sol (de leste para oeste) ao longo da eclipti-
ca. 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 translacdo, a Terra ndo executa um numero exato de rotagdes em
torno do eixo. Por conseguinte, o ano n&o corresponde a um numero exato de dias
nem siderais, nem solares (verdadeiros ou médios). Caso se desejasse considerar
cada ano como uma translacao completa da Terra, o Ano Novo deveria ser festejado
365 dias, 5 horas, 46 minutos e 46 segundos apds o inicio do anterior. Em contrapar-
tida, desprezando-se a fragdo de dia (0,2422 por ano), haveria uma defasagem de
24,22 dias por século.

Para minimizar o inconveniente provocado pela fracdo de dia anual, conven-
cionou-se que o ano teria 365 dias mas que, a cada quatro anos, seria acrescido
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mais um dia (29 de fevereiro) ao calendario. Assim, todos os anos divisiveis por qua-
tro possuem fevereiro com 29 dias e sdo denominados bissextos. O problema ainda
nao fica satisfatoriamente solucionado porque 4 x 0,2422 nado é um inteiro e sim
0,9688. Entao, 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 inclu-
indo 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 divi-
siveis 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 distor¢cao de 7 dias por milé-
nio, restando, ainda, 0,8 dias, o que é praticamente desprezivel.

9.2 - Fusos horarios.

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 alte-
rasse significativamente sua longitude. Como o sol médio executa uma volta em tor-
no da Terra a cada 24 horas, 15° de longitude correspondem a diferenga de 1 hora,
ou 15' de longitude implica a alteragdo de 1 minuto no reldgio.

Evitando que diferentes cidades adotassem horarios proprios, gerando sérios
problemas, optou-se por aceitar que:

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

- em qualquer ponto de um dado fuso horario se adotaria a hora solar média
correspondente 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 relacdo ao meridiano de referéncia é conhecido
como Tempo 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°, 3°, ... 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 localizados a leste do de Greenwich, o tempo
corresponde a TMG+1 h, TMG+2 h, TMG+3 h,...
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Qualquer fuso horario possui dois meridianos limitrofes, que o separa dos
fusos vizinhos. Haja vista a necessidade de ajustar o relogio 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 territérios. Definem, dessa manei-
ra, uma sistematica prépria de cronometrar o tempo para atividades civis, que se
denomina Hora Legal, ou Oficial (especifica para o pais considerado).

No Brasil, que se estende do 2° ao 5° fuso a oeste do de Greenwich, adotam-
se normalmente 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 correspon-
de a TMG-2 h ou, a Hora Oficial 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 situa-
¢ao, no entanto, é alterada durante a vigéncia do Horario Brasileiro de Verao.
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Fig. 1.16 - Hora Legal no Brasil em relacdo ao Tempo Médio de Greenwich
(TMG). Nao esta incluida a configuragdo adotada durante a vigéncia
do Horério Brasileiro de Verao.
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9.3 - Linha Internacional de Mudan¢a de Data.

O meridiano de 180 ° (oposto ao de Greenwich) é denominado Meridiano In-
ternacional de Mudancga 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 seguida, percorrendo
os fusos no sentido horario (o que equivale a um deslocamento para oeste, em rela-
¢ao ao meridiano de Greenwich), vai-se anotando em cada um deles a correspon-
dente data e hora, até alcangar 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 apro-
priadas. 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 leste.

Para exemplificar, suponha-se que no fuso de Greenwich sdo 10h do dia 3.
Assim, no 1°, 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 nova-
mente 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, ago-
ra, 22 horas do dia 3.

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

9.4 - Equagao do tempo.

Denomina-se de equagao do tempo ( At ) a diferenga (positiva, negativa ou

nula) entre a hora solar verdadeira (h*) e a hora solar média (h ), numa data particu-
lar. Para o meridiano central de qualquer fuso:

At=h*-h. (1.9.1)
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A equacédo do tempo tem valor variavel ao longo do ano (Fig. 1.17), conse-
guéncia da velocidade de translacao da Terra nao ser constante (conforme estatui a
Segunda Lei de Keppler). Como ja mencionado, o tempo solar médio € uma aproxi-
macéo, resultante da adogao do sol médio, ficticio, que "gira" em torno da Terra a
uma velocidade angular constante. Analisando-a, depreende-se que At € a corre¢ao
a ser aplicada a hora solar média para que se obtenha a hora solar verdadeira, no
meridiano central de qualquer fuso horario, no instante desejado. Isso é facil de
compreender colocando 1.9.1 sob a forma:

h*= h+At (1.9.2)
24
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Fig. 1.17 - Variacao anual da declinagado do Sol e da equacgéo do tempo.

Won (1977) menciona a férmula seguinte, adotada por G. W. Robertson e D.
A. Russelo, como perfeitamente satisfatéria para propositos praticos (At em minu-
tos):

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) — 0,1245c0s(4F) (19.3)

onde F = 360 D/365 é a fragdo angular do ano, obtida em fungao do numero de or-
dem (D) do dia do ano, contado, como ja se viu, a partir de primeiro de janeiro (D =
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1). Essa expressao € muito util quando se deseja estimar A t usando microcomputa-
dores.

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 equa-
céo 1.9.2. De fato: conhece-se h (a hora solar média) e At (1.9.3), restando determi-
nar h*.

Quando o local em questdao nao se acha sobre o meridiano central do seu
fuso, deve-se incluir uma correg¢ao de longitude (AX), na equacgao 1.9.2 que passa a
ser:

h*= h+ At + AA. (1.9.4)

A corregao 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 meridi-
ano), ou negativa se estiver a leste (o meio-dia solar verdadeiro local vai ocorrer
mais cedo). Também é claro que A\ devera ser expresso como um intervalo de tem-
po, levando-se em consideragdo a velocidade angular de rotacdo da Terra
(15°hora). Assim, para uma diferenga de longitude de 5° a correcédo sera de —20 ou
+20 minutos, conforme o local esteja a leste ou a oeste do meridiano central do seu
fuso, respectivamente.

10. Gravidade e geopotencial.

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

F=ma=m(d®7 /dt?) (1.10.1)

Nessa expressao os simbolos tém o seguinte significado: F é a resultante de
todas as forgas intervenientes; a indica a aceleracdo observada; T designa o vetor
posicao do corpo sob anadlise. 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 . O estudo do movimento e das for-
¢as envolvidas é feito em relagdo aquele referencial fixo. No entanto, nao é facil se-
lecionar um referencial inercial.
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10.1 - Forgas inerciais.

Quando se interpretam movimentos de corpos nas vizinhangas da Terra, por
exemplo, exceto sob determinadas hipéteses, um ponto fixo em relacdo a Terra nao
pode ser tomado como origem de um referencial inercial. Como ilustragao, conside-
re-se um observador parado no espago e que olha para uma estrela virtualmente
imoével. 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 es-
trela tinha uma aceleragao centripeta, conseqliéncia do movimento virtual de rotagao
dessa estrela com respeito a Terra. O primeiro observador ndao poderia justificar a
existéncia dessa forga.

Um referencial inercial, absoluto ou universal, em relagao ao qual seja possi-
vel estudar o movimento de qualquer corpo, ndo € apenas dificil de definir; &€ impos-
sivel! Veja-se que um corpo fixo em relagao a superficie da Terra (referencial local),
gira em torno do centro deste planeta (referencial geocéntrico), que se move em tor-
no do Sol (referencial heliocéntrico), o qual se desloca com respeito as estrelas apa-
rentemente fixas, movimentando-se com relagédo ao referencial galatico...

Os movimentos da Terra em relagdo ao Sol, de fato, introduzem efeitos di-
namicos muito pequenos quando s&do considerados fendbmenos atmosféricos com
duragdo muito menor que um ano. Assim, o estudo da dindmica da atmosfera ( uma
delgada camada fluida justaposta a superficie aspera de uma esfera em rotagao)
poderia ser feito a partir de um referencial geocéntrico nao rotacional. A esse refe-
rencial seria associado um sistema de coordenadas cartesianas, cujo eixo zz' coinci-
disse com o eixo de rotagcdo da Terra e os demais, situados no plano do equador,
apontassem para dire¢des fixas da esfera celeste.

Nao obstante as suas limitagdes, esse referencial (quase inercial para feno-
menos de curta duragcido) permitiria usar as equagbes 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 rotagdo da Terra. Por esse motivo, ndo & possivel
aplicar diretamente as equagdes da mecanica newtoniana ao estudar a dinamica da
atmosfera; é indispensavel que sejam introduzidos, naquelas equagdes, termos que
compensem a rotagao do referencial local.

A aceleracao da gravidade, que se observa a superficie terrestre ou em pon-
tos proximos a ela, serve para ilustrar a influéncia que a rotacdo da Terra exerce
sobre a avaliagao das forgas medidas a partir de referenciais locais. Considerando a

Terra esférica e com massa uniformemente distribuida, seja G a forga gravitacional
por ela exercida sobre um corpo de massa m, localizado a superficie. Conforme a
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Lei da Gravitagdo Universal de Newton, a for¢a gravitacional é 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 gravitagdo, M e T simbolizam,
respectivamente a massa e o raio da Terra e I, é o versor radial. A forca G é, cla-
ramente, o peso do corpo de massa m e tem dire¢cdo oposta a do versor radial. Inici-
almente em repouso (em relagao ao referencial geocéntrico, por exemplo), o corpo

ganhara, quando abandonado a influéncia da forga gravitacional terrestre (despre-
zando as atragdes gravitacionais dos demais astros), uma aceleracdo g*, dada por:

g*=G/m=—(YM/r?) I, (1.10.3)

Suponha-se agora que esse mesmo corpo se encontre sobre uma balanga de
mola, localizada 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 versbées de sua dinami-
ca, como sera visto a seguir.

10.1.1 - Usando o referencial geocéntrico, considerado inercial.

Neste caso (Fig. 1.18) duas forgas estariam atuando sobre o corpo: seu pro-

prio peso gravitacional (G) e a reacdo da balanca (FL), indicada no visor. Seria
constatado que a reagdo da balanga (precisamente a grandeza que se considera
como o peso do corpo aquela latitude) seria menor que o peso real (gravitacional) do
corpo, ou |FL| < |G |. O peso efetivo (|FL|) de cada quilograma, no equador, é cerca
de 3,4 gramas-forga menor que o peso real ou gravitico (|G [). Como a reacgdo da
balanga compensa apenas uma parte do peso gravitatério, deve existir uma resultan-
te (Fcp) dirigida para o centro da Terra, agindo como uma forga centripeta. De fato,
como o corpo descreve um trajetéria circular, possui uma aceleracgao:

dT/dt? = Feem=dce= QAN (QAT)=-Q%r I,

onde Q indica o vetor velocidade angular de rotagdo da Terra (que aponta para o
zénite do Pdlo Norte) e T traduz o vetor posi¢cao do corpo, tomado a partir da origem
do referencial geocéntrico. A aceleragéo (a cp) € claramente centripeta (atua na dire-

cao—1I).
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Fig. 1.18 - Diferentes versdes da dindmica 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 dindmica do corpo teria uma verséo inteiramente diferente neste caso (Fig.
1.18), ja que, estando em repouso em relagdo a esse referencial, a resultante das
forcas que agem sobre ele deveria ser nula. No entanto, verifica-se que o médulo da

atracao gravitacional (|G|) nao é igual ao da reagao da balanca (|FL|) e... ndo existem
outras forgas além dessas! A segunda Lei de Newton parece violada... Tal versao

somente pode ser descrita de maneira coerente quando se aceita que F representa
a reacao que equilibra a resultante de todas as forgas intervenientes. Isso requer,
necessariamente, a presenca de uma forga (ficticia) centrifuga, ou seja:

Fer=mQ?rI,=—mQAr QA7 T).

No caso do equador, FCF age radialmente, neutralizando parte da atracao

gravitica (G). Essa forga centrifuga surge exclusivamente por causa do movimento
de rotagao da Terra, para que seja possivel equilibrar o sistema. De fato, fazendo

—~FL=G+mQ?ri,
de tal modo que
FL=G +FCF=O,

pode-se continuar usando a mecanica newtoniana ! Outra abordagem consistiria em
dizer que as forgas G e F, tém uma resultante centripeta (Fcp), inteiramente neutra-
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lizada pela forga centrifuga (F ).

Deve-se notar que a forga centrifuga esta dirigida ao longo do raio do parale-
lo. Assim, sua dire¢do s6 coincide com a do raio da Terra (definida por 1) no caso

particular do equador. Em qualquer outro paralelo as direcbes de EL, Fcre G nao
sao coincidentes.

A conceituacgao de forgas inerciais, como a centrifuga, torna possivel o equili-
brio de forgas, proposto pela Segunda Lei de Newton, no caso de sistemas que gi-
ram. Tais forcas, puramente conceituais sob o ponto de vista da Fisica, sdo de gran-
de utilidade para resolver as equag¢des do movimento dos corpos a partir de obser-
vacoes feitas em referenciais rotativos.

10.2 - Aceleragao da gravidade.

Em Geofisica, as observacbes sao feitas usando referenciais locais. Para que
se evite a sistematica e continua redug¢ao desses dados a um referencial praticamen-
te inercial, prefere-se aceitar a existéncia de forcas inerciais. Tanto € assim, que a

aceleragéo da gravidade (g) € considerada provir do peso efetivo do corpo (F.), o
qual é a resultante da forga gravitacional (G ) e da centrifuga (Fcr), esta dada por:

Fer=—-mQAQAT)=mQ?r I, (1.10.4)

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

g=Fum=—(YM/ )T, -QrQ"T) (110.5)

onde g* representa a aceleracao gravitacional. Essa expresséo é valida quando se

aceita que a Terra é esférica e com massa uniforme (ou distribuida em camadas
concéntricas uniformes). Sua interpretagao revela que:

- em qualquer ponto, nas imediacdes da superficie terrestre, a aceleragao da
gravidade n&o esta dirigida para o centro da Terra (pois a for¢a centrifuga é
perpendicular ao eixo terrestre, enquanto a atragcao gravitica é radial), exceto
no equador e nos polos;

- a aceleragéo da gravidade diminui com a altitude (exatamente porque a forga
centrifuga aumenta com a distancia ao eixo de rotagdo da Terra);
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- para uma mesma altitude, a aceleragdo da gravidade é menor no equador
(onde se verifica a maxima aceleragao centrifuga).

Em harmonia com as equac¢des da mecénica classica, adaptadas a referenci-
ais locais, um corpo inicialmente em repouso e que € liberado a agdo do proprio pe-
so, tendera, no inicio, a cair na direcdo de g. Essa tendéncia € apenas inicial ja que,
imediatamente depois, outra forga inercial podera surgir (forca de Coriolis, que sera
abordada no préximo tépico). A forma mais simples de verificar essa tendéncia inicial
€ dependurar um fio de prumo. Como foi dito, sua direcao define a vertical local que,
rigorosamente falando, nao é radial, exceto em duas situagoes:

- no equador, porque as componentes gravitatdria e centrifuga da aceleragao
da gravidade estdo na mesma diregao (radial) com sentidos opostos;
- nos polos, porque ndo ha a componente centrifuga.

Para outras latitudes, portanto, existem duas componentes da aceleracdo da
gravidade: uma radial (g,), cuja diregéo coincide com a da vertical local (a Terra esta

sendo considerada esférica); outra horizontal (g,), contida no plano do meridiano
local. Essas componentes sao facilmente obtidas pelas seguintes equagdes:

g, =8*+Q%rcos?¢ I, (1.10.6)
e
8o=—Q2rcosdseno Io. (1.10.7)

O moédulo de g serd, entao:

9(6,0)={g:’+go°}""” (1.10.8)

onde a notagao g(¢, 0) esta sendo introduzida para representar a aceleragao da gra-
vidade a uma dada latitude e ao nivel médio do mar. A Tabela |.5 contém valores de
a(¢, 0) e de suas componentes para latitudes selecionadas.

Medicbes da aceleragao da gravidade, realizadas ao nivel médio do mar, se-
gundo Perucca (1953), revelaram que:

g (0°, Om) = 978,0 cm s
g (45°, 0m) = 980,6 cm s> (1.110.9)
g (90°, Om) = 983,2 cm s~
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TABELA 1.5

COMPONENTES RADIAL (g,) E HORIZONTAL (g,) DA ACELERAGCAO DA

GRAVIDADE (cm s™2) AO NIVEL MEDIO DO MAR, EM LATITUDES
SELECIONADAS.

Latitude = 0° 30° 45° 60° 90°
8% 984,0 9840 9840 9840 9840
IQrcos? ¢ | 3,4 2,5 1,7 0,8 0,0
18 980,6 981,55 9823 9832  984,0
8ol 0,0 1,5 1,7 1,5 0,0

Esses valores, quando comparados com os que figuram na Tabela 1.5, mos-
tram diferengas pequenas, que devem se comportar aproximadamente do mesmo
modo para as altitudes de maior interesse meteorolégico (até 30 km, ja que r << z).
Ressalta-se que, no caso do estudo de sistemas atmosféricos com varios dias de
duracdo, a aceleracdo centrifuga torna-se importante, pois o efeito cumulativo de
pequenas aceleragdes ndo € desprezivel. Exatamente por isso € conveniente des-
crever a distribuicdo da aceleragdo da gravidade do modo mais preciso possivel,
tanto a superficie do globo como em suas vizinhangas.

10.2.1 - Variagao da acelerag¢ao da gravidade com a latitude.

As observagbes da aceleragdo da gravidade (relagdo 1.10.9) n&o coincidem
com os valores estimados através da equacgao 1.10.6 (Tabela 1.5) em virtude das hi-
poteses assumidas para sua dedugao, no que concerne a forma e a distribuicao da
massa na Terra. A diferengca maxima, porém, nao ultrapassa 0,3% e é causada prin-
cipalmente pelo fato de se ter desprezado o achatamento da Terra.

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

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

A constante 980,616 cm s constitui a melhor aproximacdo para g(45°,0),
segundo List (1971). Em virtude de medigbes realizadas em 1901, porém, aceita-se
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como valor padrao da aceleracao da gravidade (Perucca, 1953), ou gravidade nor-
mal,

g = 980,665 cm s (1.10.11)

usado em Fisica para a relagdo entre massa e peso (1 kg-peso deveria imprimir a 1

kg-massa a aceleracédo de 980,665 cm s™?) e também em Meteorologia para a cali-
bragem de bardmetros (OMM, 1971), embora nao represente a aceleragido da gravi-
dade real ao nivel médio do mar e a latitude de 45°. Em geofisica adota-se g (45°,0)

= 980,629 cm s, valor este deduzido a partir de observagdes realizadas em Pots-
dam (52° 25' N, 13° 15' E), localidade proxima de Berlim, em 1906 (o valor experi-

mental havia sido 981.274 cm s ). Daqui se infere que, ao se assumir g(¢, 0) =
980,6 cm s~2, esta sendo cometido um erro menor que 0,01%.

Para fins meteorolégicos, pode-se empregar a equacgao 1.10.8, tomando-se

B=Q?r/g*=0,0034eg* = |g*,
ou seja:
9(¢,0)=g*{1-B(2-B)cos’¢ }'.

O desenvolvimento em série da ultima 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?rcos? ¢ + (1/2) Q?r B cos? ¢ {1—(1-B/2)2cos? ¢ — B(1-B/2)* cos* ¢...}.

O termo (1/2) O?r B cos? ¢ é igual ou menor que 0,5x3,4x0,0034 ou 0,006 cm s™2. Por
conseguinte, o médulo da aceleragao da gravidade tem, essencialmente, o valor dos
dois primeiros, isto é:

a(4, 0) = g* — O?r cos? ¢. (1.10.12)

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

g(¢ ,0) = g(45°,0) — (1/2) O*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)
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E necessario mencionar que os valores da aceleragdo da gravidade citados
na bibliografia sdo, em geral, tedricos (obtidos pela equacgéo 1.10.14). Raramente sao
esclarecidos os desvios desses valores em relagdo as medigdes feitas. Resultados
tedricos, derivados das equacdes 1.10.10 e 1.10.14, constam da Tabela I.6.

TABELA 1.6

VALORES TEORICOS DA ACELERACAO DA GRAVIDADE
(cm s2) AO NIVEL MEDIO DO MAR, EM FUNGAO DA LATITUDE.

) Equacao Equacao ) Equacao Equacao
) 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 equagdo com as observa-
¢Oes realizadas (1.10.8) encontra-se um erro da ordem de 0,1%, o que constitui uma
excelente aproximacao, a luz das hipéteses assumidas em sua deducéo.

10.2.2 - Variagao da aceleracao da gravidade com a altitude.

Mantendo-se as hipoteses anteriormente aceitas quanto a forma e a distribui-
¢cado de massa da Terra, é razoavel aceitar que a expresséao 1.10.5 admite generaliza-
cOes para o caso de altitudes nao muito afastadas da superficie do globo, ja que r <<
z. Seguindo esse raciocinio,

g, z)=YM/(r+2z)2—Q2(r+z)cos?¢ (1.10.15)
ou seja:
g(9,z)=g*(1—z/r)"2—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? .
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No entanto, 2z / r é da ordem de 0,01; 3z%/ r* é ainda menor (0,00015). Isso permite
elimina-los, restando:

g(d,z)=g*(1-2zIr)—Q?r (1 +2z/r)cos?¢ .

Agora, somando e subtraindo 2z/r ao fator (1 + z/r), resulta:
g, z)=g*(1-22/r)—Q?r (1+3z/r—2z/r)cos®¢, ou
g(d, z)=(g*-Q?%rcos?) (1-2zIr)-3zQ?%cos?.

A ordem de grandeza de 3z Q 2 é de 0,05 cm s, tornando insignificante o ul-
timo termo da expressdo anterior. Por outro lado, se C(¢, z) for usado para designar
a corregao g(¢, 0)( 1 —2z/r), entao:

g (¢, z) = 9(¢, 0) - C(¢, 2) (1.10.16)

com C(¢ , z) = 3,08x10* z (para z dado em metros). Na pratica essa equivaléncia é
vélida quando sdo aceitos erros de estimativa de aproximadamente 0,1 cm s™2.

A ultima equacgao revela que a aceleragdo da gravidade diminui quase line-
armente com a altitude e, nos primeiros 30 km da atmosfera, a corre¢cao nao ultra-

passa a 1% de g(¢, 0), ou cerca de 10 cm s2. Fica claro, ainda, que, dentro dos limi-
tes do erro mencionado, a correcédo de altitude, na pratica, independe da latitude.
Isto porque a influéncia da latitude reside na contribuigdo centrifuga que, como se viu

( Tabela 1.5), é de 1,7 cm s™% no maximo.

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

TABELA 1.7

VALORES APROXIMADOS DA CORREGAO C(¢, z) DA ACELERACAO DA
GRAVIDADE (cm s ) EM FUNCAO DA ALTITUDE (z)

Altitude z (km) 1 5 10 15 20
C6, 2) (cm s2) 0,31 1,54 3,08 461 6,15

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



54

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 infinitesimal do corpo (di) formar um angulo (®) com a direcao da
aceleracgao da gravidade (g), o trabalho infinitesimal (dw) realizado sera:

dw = g.dL =gcos ® dL = g dz

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°, nao ha-
vendo alteragao da altitude (z), o trabalho sera nulo. O trabalho realizado correspon-
de a variagao da energia potencial (d®) do corpo, isto € (Holmboe et al, 1948):

do=gdz (1.110.17)

Chama-se geopotencial a fungao ®. Fisicamente, ® representa a energia
potencial da unidade de massa do corpo (possuindo dimensdes de energia especifi-
ca) e, tal como revela a expressao precedente, depende apenas da aceleragédo da
gravidade e da alteracao de sua altitude. As diferenciais usadas sao totais porque a
variacdo da energia potencial independe do percurso efetuado pelo corpo, sendo
estabelecida apenas em funcao das altitudes inicial e final por ele assumidas.

Z,

@,

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

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

A unidade escolhida foi o metro geopotencial (mgp):

1 mgp =980 cm s~ x 100 cm = 9,8x10* cm? s = 9,8 m? s~

O metro geopotencial exprime o trabalho (ou a variagao da energia potencial)
da unidade de massa, devido a acado da aceleragdo da gravidade, decorrente de
uma variagao de 1m em sua altitude. Da equivaléncia anterior se depreende que a
funcao geopotencial, expressa em metros geopotenciais, sera:

1 (-
- 1.10.18
D 9,8'[0 gdz ( )

ou, para uma camada em que a aceleragdo da gravidade possa ser considerada
constante,

AD =(g/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 geopoten-
ciais, sdo numericamente semelhantes aos da altitude expressa em metros (pois a
aceleragao da gravidade varia pouco em torno de 980 cm s?). O erro cometido nesta
aproximacao ¢ inferior a 1%, sendo comum, em Meteorologia, usar-se o geopotenci-
al (em mgp) para traduzir a altitude (em metros).

11. Aceleracao de Coriolis.

11.1 - Conceito.

No tépico anterior analisou-se a existéncia de uma forgca centrifuga, atuando
sobre os corpos em repouso em um referencial local, que possui um movimento de
rotagdo 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 situacdes localmente observadas como estaticas. Quando o corpo em estudo
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nao se encontra em repouso em relagao ao referencial local, porém, essa analise ja
nao e 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 cor-
pos), surge uma questao de fundamental importancia: que conseqiiéncias advém do
fato de se analisar o movimento de corpos a partir de referenciais nao inerciais ? Em
outras palavras, deseja-se saber quais modificagcbes devem ser introduzidas nas
equagdes da mecanica classica para compensar o fato das observagbes estarem
sendo processadas a partir de referenciais dotados de movimento.

Um referencial local € sempre utilizado para medidas relacionadas com o
movimento da atmosfera e dos oceanos, com a navegacao de longo curso, com a
balistica etc.. Na analise comparativa dessas medi¢cdes ndo se pode ignorar o fato
daquele referencial se mover em torno do eixo terrestre, descrevendo uma circunfe-
réncia a cada dia sideral. No caso especifico dos pélos, o referencial local apenas
gira sobre si mesmo, ja que o eixo vertical a ele associado coincide com o préprio
eixo da Terra.

Para que se faga uma idéia inicial do efeito causado pelo emprego de refe-
renciais ndo inerciais em estudos do movimento dos corpos, imagine-se que um pro-
jétil vai ser disparado de um local B, visando a atingir um alvo A. Tanto A como B
estao localizados no Hemisfério Sul, no mesmo plano de meridiano, estando A exa-
tamente ao norte de B (Fig. 1.20). Neste exemplo os possiveis efeitos decorrentes da
presenca da atmosfera sobre o projétil serdo ignorados. Serdo analisados trés ins-
tantes distintos:

1 - antes de ser langado, o projétil esta animado de uma velocidade tangencial

V 1, dirigida para leste e causada pelo préprio movimento de rotacao da Ter-

ra (mas imperceptivel para um observador localizado a superficie terrestre);

analogamente, o alvo A também possui uma velocidade tangencial Voa, que
€ maior que Vs (pelo simples fato do raio do paralelo que contém A ser mai-

or que o de B);

2 - por ocasido do langamento o projétil possui uma velocidade inicial \70 e, a-

inda, a velocidade tangencial \7TB, conservada por inércia; e

3 - algum tempo apds o langamento, o projétil atingira o ponto C, localizado a
oeste do alvo A, sofrendo um virtual desvio para a esquerda da trajetéria ini-
cialmente prevista.

Evidentemente, um outro observador localizado fora da Terra (em um refe-
rencial imével) nao teria constatado desvio algum, veria apenas a Terra girando sob
um projétil que se movia na diregdo correspondente a resultante dos vetores Vo e
Vs. O desvio teria sido percebido apenas por observadores solidarios a Terra. No-
te-se que, se a Terra ndo girasse, o projétil teria atingido o alvo. Para explicar o des-
vio introduz-se uma forca defletora, atuando sobre qualquer corpo em movimento
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livre com respeito a um referencial local. Essa for¢ca € puramente inercial (ndo existi-
ria se a Terra nao girasse) e se chama forca de Coriolis em homenagem ao enge-
nheiro francés G. G. Coriolis que a deduziu, pela primeira vez, em 1844 (Blair e Fite,
1964).

N N

t=to t=to + At

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

Na pratica a existéncia da forca de Coriolis pode ser facilmente demonstrada
utilizando-se um disco de cartolina (com cerca de 20 cm de didmetro). A partir do
centro do disco (S) deve-se desenhar uma linha interrompida até um ponto qualquer
(A) préximo da borda. Em seguida o centro (S) € 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
figue exatamente sob a régua. A seguir, enquanto outra pessoa faz girar o disco no
sentido horario (sentido de rotagdo da Terra para quem a observa do zénite do Pdlo
Sul), desenha-se um segmento de reta do centro para a periferia.

Para um observador situado no referencial (A), considerado inercial, a trajeto-
ria 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 jus-
tificar a curvatura do traco). Colocando-se a régua com diferentes orientagdes, seri-
am conseguidos resultados semelhantes.

A simulacao para o caso do Hemisfério Norte seria obtida fazendo-se girar o
disco no sentido anti-horario.
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Fig. .21 - Simulagéo da for¢a de Coriolis. Um observador imével em A diria que
o lapis efetuou um movimento retilineo. Para o observador situado no
referencial rotativo (A'), 0 mesmo movimento parecera curvo (desviado
para a esquerda da trajetéria esperada).

11.2 - Velocidade absoluta e relativa.

Para que observacgdes locais do movimento de corpos, da atmosfera ou do
oceano possam ser comparadas, € necessario obter a equagao geral do movimento,
levando-se em consideracao as forgas inerciais envolvidas. Necessita-se, portanto,
estabelecer a distingdo entre 0 movimento absoluto e o relativo, este registrado por
um observador solidario a Terra. E claro que o movimento absoluto decorre da acéo
conjunta das forgas reais que agem sobre o corpo (ou um elemento do fluido que se
considere, ar ou agua), 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 espago, encontra-se na posi¢cao correspondente ao eixo
do disco e langa um objeto com trajetéria retilinea. Admita-se, por facilidade de ex-
posicdo, que esse objeto ird passar pelo observador movel, quando este ultimo ocu-
par a posicdo Mo, em um dado instante (to).
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Fig. 1.22 - Diferentes interpretacées do deslocamento de um corpo, visto por um
observador situado em um disco que gira (M P ) e por outro, supos-

tamente imével (M,P ).

No instante seguinte (1), o objeto atinge uma outra posigcao (P) mais afastada
de A, enquanto M se move de Mo para M;. Existem, duas versdes, para o desloca-
mento do movel, dependendo do observador que se considere:

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

M, P={d F/dt}aAt (i)

sendo T o vetor posigdo do movel que, no instante tg, coincidia com o do ob-
servador M (situado em Mo); e

- para o observador (M) solidario ao disco, o deslocamento do mével, no mes-
mo intervalo, é claramente definido por

M,P={d T/dthyAt. ... (i)

Por outro lado, o observador solidario ao disco deslocou-se, nesse mesmo
intervalo de tempo (embora ndo o tenha percebido). Ja que T é também o vetor po-
sicdo do observador mével M, no instante inicial, esse deslocamento & descrito por:

—

MM, = (Q ~ T) At ... (iii)

Aolui Q denota o vetor velocidade angular de rotagdo do disco. Ao produto
vetorial (€2 * T) chama-se velocidade de transporte do referencial rotativo. Esse ve-
tor é perpendicular a diregcao de 2 e a de T, ficando sempre tangente a periferia do
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disco. No caso particular do disco ser um plano de paralelo, Q esta dirigido para o
zénite do Pélo Norte e seu médulo vale 7,292x107 radianos por segundo.

Como o observador e o movel se deslocam simultaneamente, aquele tem a
impressao de ser este ultimo que descreve uma trajetdria curvilinea. Para que o es-
pectador solidario ao disco obtivesse o deslocamento real do movel, teria que "des-

contar" o vetor M M, , fruto do seu proprio movimento rotativo. De fato, € preciso
respeitar a seguinte relagéo vetorial:

_—  —

M—O)P =M,M, + M,P.
Entao, tendo em conta as relagoes (i a iii) anteriores,
d T/dt}y = {d T/dthy + (QA T). (1.11.1)
e, como T também representa o vetor posi¢cdo do mével,
Va=Vu+ QAT (1.11.2)

Va e Vy traduzem, respectivamente, as velocidades observadas a partir dos refe-
renciais absoluto (A) e relativo (M).

11.3 - Aceleragao absoluta e relativa.

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

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

encontrado na equacgao (1.11.1), é valido para qualquer vetor (Petterssen, 1956) e
pode ser aplicado inclusive a velocidade absoluta (V ») ficando:

{dVadtia={d(Vu+ QAT )dtlu+ QA (Vu+ QA T).

Daqui se depreende que:
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{dVAldta={dV y/dt}y+ QA {d T/dt}y+ QA V yu+ QA (QAT)
mas, tendo em conta que {d T / dt}y = VM,
{dVAldt}a={dV u/dty+2 QA Vy+ QA QAT ).

Considerando que as medigdes sao invariavelmente realizadas em referenci-
ais nao inerciais (espalhados em diferentes pontos da Terra), pode-se, escrever:

dV /dt=dVadt—2 QA V - QA QAT ) (1.11.3)

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

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

dV/dt representa a aceleragido observada a partir de qualquer referencial soli-
dario a Terra;

dV u/dt traduz a aceleragao resultante de todas as forgas reais, que agem so-
bre a unidade de massa do corpo e sao independentes do referencial
usado;

dc=—2 Q7 V constitui a aceleragdo de Coriolis; e

—QA (2 A T) é a aceleragao centrifuga, que age no sentido radial (equagao

11.4 - Interpretacao da aceleragao de Coriolis.

O produto vetorial
ac=—-2QrV (1.11.4)

indica que a aceleragao de Coriolis € sempre perpendicular a diregdo do movimento
(V)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 agao consiste
apenas em alterar a direcdo do deslocamento. Além disso, € diretamente proporcio-
nal a velocidade.
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Com o intuito de esclarecer melhor o efeito da aceleragdo de Coriolis, € ne-
cessarlo efetuar a analise de suas componentes. Para fazé-lo, deve-se lembrar que

,je k s@0 os versores referentes aos eixos do sistema de coordenadas cartesia-

nas, associado ao referencial local, cujas sentidos positivos apontam para leste, nor-
te e zénite do observador, respectivamente. Observe-se que, para qualquer referen-
cial local,

Q=01i+Qcosp j +Qsend k. (1.11.5)

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

V=ui+vj+wk (111.6)
> A .
= Q
4y oy
¢ Z

Fig. 1.23 - Componentes do vetor velocidade angular de rotagio da Terra (Q),
segundo os eixos y e z do referencial local.

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

dc=-2(01+Qcosp j +Qsend k)A(ui +vj +w k)

ou, ainda,
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i k
dc= |0 Qcosp Qsend (1.11.7)
u \ W
Resolvendo esta matriz, encontra-se a equagao em componentes:
dc=—2Q{(wcosp—vsenp) 1 +usend j —ucosp k} (1.11.8)

Para interpretar o efeito da aceleracdo de Coriolis sobre o0 movimento do ar
(atmosfera) e da agua (oceano), serdo tratadas, separadamente, as componentes
zonal, meridional e vertical do movimento.

11.4.1 - Movimento zonal puro.

Quando o movimento é rigorosamente zonal tem-se v = 0 e w = 0, restando

apenas V =u i (movimento direcionado para leste) ou V=-ui (movimento diri-
gido para oeste). Nesse caso, a equacao 1.11.8 se reduz a:

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

Para o Hemisfério Sul (¢ < 0), a primeira equagao revela que a componente
zonal, quando dirigida para leste (+ui), € desviada para norte (+j) e para cima
(+E). Quando dirigida para oeste (— ui ), esse desvio se efetua para sul (—]) e para

baixo (—k), conforme deixa transparecer a segunda expressao. Em ambas as alter-
nativas, o desvio horizontal se processa sempre para a esquerda da dire¢cdo do mo-
vimento.

No Hemisfério Norte, a primeira equacdo mostra que a componente zonal,
quando dirigida para leste (+ui) é desviada para sul (- j) e para cima (+k). Analo-
gamente, quando dirigida para oeste (—uf ), esse desvio se efetua para norte (+]) e

para baixo (—f(). Nas duas situagdes o desvio horizontal acontece para a direita da
direcdo do movimento.
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11.4.2 - Movimento meridional puro.

No movimento meridional puro, tem-se u =0 e w = 0, restando V = v] (mo-
vimento para norte) ou V= —vj (movimento para sul). Nessas circunstancias a e-
quacao 1.11.8 se transforma em:

dc=2Qvsend 1, para V =V
ou
dc=-2Qvsend 1, para V =-v]j.

No Hemisfério Sul (¢ < 0 ), essas equacgdes revelam que a componente meri-
dional do movimento sera sempre desviada para a esquerda (considerando o obser-
vador seguindo o deslocamento do corpo que se move); no Hemisfério Norte (¢ > 0
), porém, o desvio sera para a direita.

Face as conclusdes anteriores, depreende-se que a aceleracdo de Coriolis
desvia invariavelmente a componente horizontal (ui+ vj) do movimento, para a

esquerda no Hemisfério Sul e para a direita no Hemisfério Norte. Assim, as trajeto-
rias dos barcos, avides etc. em movimento horizontal sdo afetadas.

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

11.4.3 - Movimento vertical puro.

Quando o movimento & puramente vertical, teEn-se u= Oev=0. Nessqs cir-
cunstancias o movimento € vertical e corresponde a V=w k (ascendente)ou V =-—
w k (subsidente). Assim, a equacdo 1.11.8 fica reduzida a:

ac=-2Qwcosd i quando V=wk (ascendente)
ou
ac= 2Qwcosd i quando V=-wk (subsidente)
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mostrando que, nos dois hemisféfios (cosd > 0), a componenteﬁascendente do mo-
vimento é desviada para oeste (—1 ) e a subsidente para leste (+1).

11.5 - Analise 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 diregdo de E. De vez que a forga
corresponde ao produto da massa (m) pela aceleracdo e que o deslocamento equi-

vale ao produto da velocidade (\7) pela variagdo do tempo (dt), pode-se escrever,
para o caso particular da aceleragao de Coriolis:

dW/dt=midc. V.
Usando as equacdes 1.11.6 e 1.11.8 verifica-se que:
dW/dt=-2mQ{(wcoshp—vsend) i +usend j —ucosdk h{ui +vj +w k}.
Resolvendo o produto escalar, os termos se cancelam, resultando:

(1/m) dW/dt = 0. (1.111.9)

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
comportamento do vento (componente horizontal do movimento do ar) em diferentes
niveis. Por isso mesmo é freqliente analisar apenas a componente horizontal (vento)
e estudar o efeito da aceleragao de Coriolis (a cy) sobre ela. Intuitivamente, isso cor-
responde a fazer w = 0 na equacéo 1.11.8, que passa a ser escrita sob a forma:

dcn=—-2Q{vsenp i +usend j —ucosp k}.

A condicao imposta pela nao realizagido de trabalho (equagao 1.11.9), porém,
exige que o termo 2 Q u cos¢p k também seja anulado. Por conseguinte,
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dcn=2Qsendp{vj-ui} (1.11.10)
Tomando f como parametro de Coriolis (Hess, 1959), isto é:
f=2Qsend (1.11.11)

Daqui se infere que o parametro de Coriolis (f) € nulo no equador e aumenta
com o valor absoluto da latitude. O sinal de f, que depende do sinal de ¢, apenas
interfere na diregcdo em que dcy atua. Por outro lado, notando que vj -ui=k*

\72, onde \72 =ui+ vj representa o vetor velocidade do vento (z constante), pode-
se concluir que:

dcn=f (k" Vy) (1.11.12)
e, em modulo, tem-se:
ldcn|=2Q V,senlol=fV,. (1.11.13)

com Q = 7,292x10-° 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 expresséo: r = R
cos ¢. A partir desse resultado, calcular:

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 rotacdo de um observador, localizado no equador
e a latitude 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 representa-
do por uma bola com 6,96 cm de raio. Mantidas as mesmas proporcoes, 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.
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3 - Usando papel milimetrado, desenhar a curva que representa a variagao da decli-
nacado do Sol ao longo do ano e determinar, graficamente, para o caso da cidade
onde reside, quais as datas aproximadas em que a culminacéo deste astro & zenital.

4 - Desenhar as curvas que representam a variagao 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 6nibus que parte as 11 horas, ocupando uma cadeira junto a
janela (para apreciar a paisagem). Considerando que a rodovia se estende pratica-
mente de leste para oeste, de que lado do énibus 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 culminacdo do Sol (meio-dia solar verdadei-
ro), 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 relégio (supostamente correta).

7 - Calcular o valor teérico da aceleragdo 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 aceleragao da gravidade torna-se nula,
para um satélite geoestacionario.

9 - Mostrar que, se R e T representam os raios da Terra e de um paralelo, respecti-
vamente, entao:

QA QAR)=QMNQAT)
10 - Estabelecer o médulo e a direcao da aceleragao de Coriolis quando o vento pro-

cede de sul, a uma velocidade de 10 ms™,

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,
desenvolve uma circulacdo horaria no Hemisfério Sul e anti-horaria no Hemisfério
Norte.
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CAPITULO I

TEMPERATURA.

1. Observagoes da temperatura.

1.1 - Temperatura do ar a superficie.

As expressdes temperatura do ar a superficie e temperatura do ar a sombra
sdo usadas em meteorologia, de modo equivalente, para traduzir a temperatura rei-
nante em um ponto da atmosfera proximo a superficie da Terra.

Para os propdsitos da analise sindtica do estado da atmosfera, as observa-
¢Oes da temperatura do ar a superficie devem ser efetuadas a uma altura de 1,25 a
2,00 m acima do terreno. Sao observagdes simultaneamente realizadas em todas as
estacdes integrantes da rede sinética mundial, de conformidade com horarios esta-
belecidos por acordo entre os paises participes.

Para fins climatoldgicos, seria interessante que as observagoes da tempera-
tura do ar fossem feitas de acordo com a hora solar média local, ja& que pode haver
uma grande defasagem entre esta e a hora legal (tépico 1.9.4 - Equagéo do tempo).
Esta recomendacao 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
nao deve introduzir erros apreciaveis.

No Brasil, a maioria das estagdes meteoroldgicas realiza uma rotina de ob-
servacdes orientada a previsdo do tempo (aplicacéo sinética) e ndo a Climatologia.
Desse modo, as médias dos valores da temperatura do ar, obtidos simultaneamente
(durante uma mesma observagao sinética) na estagdo do Recife (8°11'S, 34°55'W) e
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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 diferenca de longitude entre eles corresponde a
um intervalo de tempo de mais de duas horas. Mesmo levando em conta duas locali-
dades situadas em um dado fuso horario legal, a diferenga entre a hora solar em
ambas pode ultrapassar 60 minutos.

O horario adotado para a realizagdo de observagdes agrometeoroldgicas e
micrometeorolégicas depende das imposi¢cdes da pesquisa a ser conduzida. A tem-
peratura do ar, nesses casos, € normalmente tomada, simultaneamente, a diversas
distancias do solo, procedimento indispensavel quando se deseja conhecer sua vari-
acao com a altura (perfil de temperatura do ar). Tal conhecimento € necessario
quando se pretende estudar o fluxo turbulento de calor na camada atmosférica jus-
taposta a superficie.

A expressao temperatura do ar a superficie aplica-se, ainda, a temperatura
do ar adjacente a superficie do oceano ou de lagos, determinada através de instru-
mentos instalados em bdias, em plataformas flutuantes, ou em navios. Nestes, o
local de observagao (quase sempre o tombadilho) dificilmente permite que as deter-
minagdes sejam feitas entre 1,25 e 2,00 m acima da superficie liquida. Na pratica
nao é facil fixar precisamente essa altura, dada a presenga de ondas.

A temperatura a superficie terrestre propriamente dita também pode ser obti-
da através de sensores instalados em satélites meteorolégicos, desde que néo ha-
jam nuvens presentes no céu.

1.2 - Temperatura do ar afastado da superficie.

A determinacdo da temperatura do ar em niveis elevados da atmosfera sera
abordada no Capitulo IV, quando se tratar da prospeccado da atmosfera. Em suas
atividades de acompanhamento e de previsdo do estado prevalecente do tempo, os
meteorologistas usam, também, dados coletados por aeronaves em vbo. 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 observacdes de rotina, executadas por estagcdes meteoroldgicas conven-
cionais, a temperatura do solo deve ser sistematicamente tomada as profundidades
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padréo de 2, 5, 10, 20, 50 e 100 cm (O.M.M., 1971). Estudos agrometeorol6gicos ou
micrometeorolégicos podem requerer a investigagcdo do comportamento térmico do
solo (para a determinagao de fluxos de calor) em outras profundidades.

Observagoes da temperatura da agua a diferentes profundidades sao igual-
mente desejaveis nas estagdes oceanicas e lacustres. Dados dessa natureza séo
relativamente raros, dificultando muitas pesquisas em tais ecossistemas.

Temperaturas da superficie do mar (TSM) sao rotineiramente obtidas a partir
de satélites e utilizadas na previsdao numérica do tempo, em simulacbes do compor-
tamento da atmosfera através de modelos numéricos e em muitos outros estudos
especificos. Dados de TSM sao importantes na previsdo de rotas de tormentas, es-
pecialmente dos furacdes tropicais.

2. Unidades de medida.

A escala Celsius, ou centigrada (°C) é internacionalmente aceita e recomen-
dada para o intercAmbio de dados. A escala absoluta (K) é usada para fins cientifi-
cos. 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 relacoes:

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

em que t designa a temperatura expressa na correspondente escala. Na escala Fa-
hrenheit, o ponto de fusdo da agua corresponde a 32 °F e o de ebulicéo 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 - Termometros convencionais.

Termdmetros sao instrumentos destinados a determinacao direta da tempera-
tura. Fornecem, em geral, o valor instantdneo dessa variavel. Em Meteorologia, os
termdmetros convencionais sédo do tipo liquido-em-vidro, cujo principio de funciona-
mento se baseia na variagao do volume de um liquido apropriado (o elemento sensi-
vel), em resposta a uma mudanca da temperatura do meio em que esta situado o
instrumento (Fig. 11.1).
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Os termdmetros convencionais sédo constituidos por um tubo capilar de vidro
(assim chamado por ter o didmetro interno muito pequeno), hermeticamente fecha-
do, tendo uma das extremidades muito dilatada, formando um depdsito: o bulbo. A
extremidade oposta dispde apenas de uma pequena dilatagdo, denominada camara
de expansdo. O bulbo e uma porgao variavel do tubo capilar contém o liquido usado
como elemento sensivel. A parte do tubo capilar, ocupada pelo liquido, recebe o no-
me de coluna termométrica e seu comprimento varia em fungcdo da temperatura am-
biente (Fig. II.1).
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Fig. Il.1 - Esquema de um termémetro convencional de mercurio em vidro.

Quase sempre 0 mercurio € usado como elemento sensivel dos termémetros
convencionais, pois apresenta uma série de vantagens:

- coeficiente de dilatacao linear elevado;
- temperatura de congelamento baixa (-37,8 °C);
- temperatura de ebuli¢éo alta (360 °C).

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

Alguns modelos, como € o caso dos termdmetros clinicos, possuem a escala
gravada no proprio tubo capilar, cuja parede € mais espessa (sem que haja aumento
do didmetro interno). Em outros, o tubo capilar esta fixado a uma placa de madeira,
metal ou vidro opaco, na qual se encontra gravada a escala (Fig. Il.1). Os melhores
termémetros convencionais, porém, sdo os 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 termdmetros de liquido-em-vidro, equivale a estabelecer, ana-
logicamente, o valor da escala que corresponde a extremidade da coluna termomé-
trica (menisco). Nesses instrumentos, deve-se ter o cuidado de evitar erros de para-
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laxe, pois a escala e a coluna ndo se encontram no mesmo plano (Fig. 11.2). Os ter-
mometros elétricos normalmente estdo acoplados a um visor que permite a leitura
digital, evitando erros desse tipo.

Em geral, a leitura feita num termémetro nao corresponde realmente a tempe-
ratura. Pequenos defeitos podem ser detectados apds a fabricagao, exigindo que se
facam ajustes nos valores lidos, para que se obtenha a temperatura real. Tais ajus-
tes sdo chamados correcdes instrumentais, ndo devem ser superiores a poucos deé-
cimos de grau e constam do certificado de calibragem que acompanha cada instru-

mento.
B T

: 0 22
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A z — A
E = = B
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C : | |
VISTA: LATERAL FRONTAL

Fig. Il.2 - Maneiras correta (A) e incorretas (B e C) de efetuar a leitura de um
termémetro convencional. Nas situacdes B e C ha erro de paralax.

Em Meteorologia, ainda sdo usados diferentes tipos de termémetro de liqui-
do-em-vidro, cuja descricdo sumaria sera abordada a seguir.

3.1.1 - Termoémetros comuns.

Nos termémetros comuns, também chamados termémetros ordinarios (Fig.
I1.1), o liquido empregado é o mercurio (Hg). Também s&o desse tipo os terméme-
tros usados nos psicrometros mais simples e que serdo abordados no Capitulo IV.

3.1.2 - Termometros de solo.

Termbmetros de solo sdo termémetros comuns, que servem para a observa-
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¢ao da temperatura no interior do solo e, por essa razao, referidos na literatura espe-
cializada como geotermémetros.

Os termbmetros de solo para as profundidades de 2, 5, 10, 20, 30 e 50 cm
tém a haste longa e flexionada (Fig. 11.3), permitindo que a porc¢ao enterrada fique na
vertical, enquanto a parte emergente forma com a superficie do solo um angulo de
60° o que facilita a realizagcdo das leituras. O geotermémetro para 100 cm tem a
haste reta, inserida em um suporte cilindrico, que se desloca dentro de um tubo-guia,
mantido no solo. Esse term&metro é retirado do solo por ocasido da leitura. Para
evitar alteragdo da coluna, enquanto permanece fora do solo, o bulbo desse geoter-
mometro esta inserido em um bloco de material apropriado, que retarda as trocas de
calor.

VAR
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Fig. I1.3 - Esquema de um termémetro de solo (acima) e de um termémetro de
imersao (abaixo)

3.1.3 - Termometro de imersao.

E um termémetro comum, destinado & observacdo da temperatura da super-
ficie da agua. Para isso, o bulbo situa-se em um reservatoério cilindrico metalico, do-
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tado de orificios laterais (Fig. 11.3), ficando a haste envolta por um tubo, também me-
talico e de menor didmetro, tendo uma abertura que permite olhar a escala. Para
efetuar a determinacédo da temperatura, o recipiente é parcialmente imerso, de modo
que somente a agua superficial, penetrando pelos orificios laterais, encha o recipien-
te 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 termdémetro & levantado, ainda com
o recipiente cheio, para a leitura. Depois da leitura é esvaziado.

3.1.4 - Termoémetro de maxima.

Os termémetros de maxima utilizam, também, o mercurio como elemento
sensivel. Esses instrumentos se destinam a indicar a mais elevada temperatura que
se verifica em determinado local, durante um dado intervalo de tempo (temperatura
maxima). Exatamente por isso, possuem um estrangulamento no tubo capilar, situa-
do 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 comega a diminuir. Por conseguinte, a extremidade da coluna
termomeétrica estara sempre indicando a temperatura mais elevada a que foi subme-
tido o instrumento, a partir do instante de sua ultima reinstalagao.

O termbmetro de maxima permanece em um suporte especial, que 0 mantém
inclinado cerca de 5° em relagdo ao plano do horizonte local, estando o bulbo em um
nivel mais baixo que o da camara de expansao. Com isso evita-se que o0 mercurio da
coluna, seccionada pelo estrangulamento, desloque-se para a camara.

Fig. 11.4 - Diferentes tipos de estrangulamento (E) do tubo capilar, em termo-
metros de maxima.
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Terminada a leitura, o termdémetro de maxima deve ser retirado de seu supor-
te e novamente preparado para o proximo intervalo. A preparagdo consiste em, se-
gurando-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). Apos a preparagao, o termdmetro de maxima devera ficar indi-
cando uma temperatura igual ou inferior a do ar (obtida a partir do termémetro de
bulbo seco do psicrOmetro). Algumas vezes, para facilitar o retorno do mercurio ao
bulbo, é conveniente molha-lo antes de iniciar essa operag¢ao. Concluida a prepara-
¢ao, 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 termdémetro de maxima foi submetido a pancada
(Varejao-Silva, 1982) e o tornam imprestavel as observacgdes. Para reincorporar as
goticulas a coluna, normalmente 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 pro-
cedimento podera elimina-las.

Fig. I1.5 - Movimento necessario a preparagao de um termdémetro de maxima.

3.1.5 - Termometro de minima.

O termbmetro de minima serve para indicar a menor temperatura ocorrida em
um determinado intervalo de tempo. Possui o bulbo bifurcado (Fig. II.6) para aumen-
tar sua eficiéncia e ttm 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 reducgéo da temperatura ambiente provoca o movimento do menisco em di-
recao ao bulbo. Atingindo a extremidade distal do indice, o menisco adere a ele, des-
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locando-o. O arraste se verifica enquanto a temperatura ambiente estiver diminuindo.
Quando a temperatura ambiente volta a aumentar, o alcool flui livremente entre o
vidro e o indice (o menisco se desprende de sua extremidade distal), deixando-o na
posicao atingida ao se verificar a temperatura mais baixa. A extremidade distal do
indice indica a menor temperatura a que esteve exposto o instrumento, em um dado
intervalo de tempo.

Nos abrigos termoméricos convencionais o termémetro de minima ¢é instalado
no mesmo suporte do de maxima, poréem em posi¢cao horizontal. Apos 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 extremidade distal adira ao menisco do alcool. Essa operacao é
conhecida como preparagdo do termdémetro de minima e, uma vez terminada, o ter-
mometro devera ser reinstalado no suporte préprio, para novo periodo de funciona-
mento.
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Fig. 1.6 - Term&metro de minima.

No manuseio dos termémetros de minima deve-se evitar expb-los a luz solar
direta ou a qualquer outra fonte de calor. O aquecimento geralmente provoca a eva-
poracao do alcool e sua posterior condensagéo ao longo do tubo capilar, formando
diminutas gotas. Tais gotas sao dificeis de reincorporagdo a coluna, exigindo uma
paciente operacdo de aquecimento do termdémetro em banho-maria, como maximo
cuidado para que o alcool 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 polimerizacdo do alcool, o que
aumenta a probabilidade de formacao de fraturas na coluna e termina por inutilizar o
termdémetro. Fraturas eventuais podem ser removidas quase sempre, fazendo-as
atravessar pelo proprio indice e usando-o para conduzi-las em dire¢cdo ao menisco.
Nessa operacao sera necessario aplicar pequenas pancadas com a haste na palma
da mao.

Em condigbes normais de funcionamento, o menisco do alcool deve indicar
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uma leitura que, apds corrigida do erro instrumental, corresponde a temperatura do
ar (fornecida pelo termémetro de bulbo seco do psicrémetro, assunto que sera a-
bordado no Capitulo 1V). Quando isso ndo ocorre e nao houver fraturas na coluna,
provavelmente o termdmetro de minima tornou-se imprestavel, devido a polimeriza-
¢ao do alcool e devera ser substituido.

3.2 - Termégrafos convencionais (mecanicos).

Termoégrafos sio instrumentos destinados a fornecer um registro continuo da
temperatura durante um certo intervalo de tempo (Fig. 1.7). O termo "convencional”
estd sendo empregado para designar aqueles equipamentos puramente mecanicos,
ainda encontrados em muitas estagcdes meteoroldgicas.

De um modo geral s&do constituidos por uma unidade sensora que, sob varia-
¢cbes da temperatura ambiente, aciona um sistema de alavancas. Esse sistema ter-
mina por deslocar uma haste, em cuja extremidade esta a pena registradora. O mo-
vimento 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 termo-
grama), fixado no tambor rotativo que se move sob ela (Fig. I1.7). Em geral, o tambor
efetua uma rotacao a cada 25 horas, permitindo que se obtenha um grafico continuo,
durante 24 horas consecutivas. O termograma, que é substituido diariamente a uma
determinada hora, tem a escala vertical 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
40 40
5N N
M
O O
20 Q_é\ 20 nyx
< X2
N N
10 <& 10 L

Fig. 1.7 - Esquema de um termograma (registro termografico).
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Os termdgrafos mecanicos séo classificados em trés tipos (Fig. 11.8), de acor-
do com o elemento sensivel de que se utilizam, os quais serdo discutidos a seguir.

3.2.1 - Termégrafos bimetalicos.

O elemento sensivel dos termografos bimetalicos (Fig. 11.8) é uma lamina, em
forma de "C", constituida pela unido de duas placas de mesmo tamanho, porém con-
feccionadas com metais de diferentes coeficientes de dilatagdo: 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
variagao na temperatura altera a curvatura da lamina e aciona o sistema.

Fig. 1.8 - Termografos bimetalico (esquerda), de tubo de Bourdon
(centro) e de mercurio-em-ago (direita), todos sem a tam-
pa protetora.

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.
[1.8). Uma das extremidades desse tubo € fixa no chassis do aparelho e a outra esta
presa ao sistema de alavancas. Variacbes da temperatura ambiente alteram o volu-
me do alcool e, portanto, a curvatura do tubo, causando movimento na pena regis-
tradora.

3.2.3 - Termografos de mercurio-em-ago.

Nesses instrumentos ha um tubo espiralado (Fig. 11.8), que se comunica com
um bulbo de ago (ndo mostrado na Fig. 11.8), através de um tubo capilar, também de
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aco. Esse conjunto esta totalmente cheio com mercurio, seu elemento sensivel.
Quando uma alteragcao na temperatura ambiente modifica o volume do mercurio e-
xistente no bulbo (o sensor), ocorre uma deformagéo no tubo espiralado e o sistema
de alavancas é acionado

O capilar de acgo, que pode ter varias dezenas de metros de comprimento, &
confeccionado de modo a compensar, automaticamente, o efeito térmico de dilata-
cao-contracao (do contrario atuaria como sensor também). A compensacgao é conse-
guida colocando-se um tubo de invar, de didmetro apropriado, por dentro do capilar
de aco.

Dos termografos convencionais, estes sao os mais indicados para registrar a
temperatura em pontos distantes do mecanismo de registro (até cerca de 50 m), ca-
racteristica que os tornou muito usados como geotermdgrafos.

3.3 - Termémetros e termégrafos nao convencionais.

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

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

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

- cristais cuja resisténcia a corrente elétrica depende da temperatura a que
estao submetidos, denominados termistores.

A corrente produzida, ou a variagao da resisténcia elétrica causada pelo sen-
sor é analisada por um circuito eletronico e a temperatura correspondente € exibida
em um visor (digitalmente), registrada em papel (grafico) ou gravada em fita magné-
tica (para posterior processamento em computador).

Além desses ha os termdmetros de radiacao infravermelha, que utilizam dio-
dos sensiveis a energia radiante compreendida entre 8 e 14 p© de comprimento de
onda. O principio de funcionamento desses instrumentos reside no fato de haver
uma relacao funcional entre a temperatura de uma superficie e a quantidade de e-
nergia calorifica que emite por unidade de tempo e de area (Lei de Stefan-Boltzman).
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Assim, assumidas determinadas hipéteses, medindo-se a quantidade de energia
calorifica emitida por uma superficie, & possivel determinar sua temperatura.

Tais instrumentos sdo especialmente Uteis quando se deseja conhecer a
temperatura da superficie de organismos vivos, ja que dispensam o contacto direto
do sensor com a superficie (limbo foliar, epiderme animal etc.) objeto da observacgao.

O progresso observado na area de sensoriamento remoto, usando sensores
de radiacao, tem possibilitado obter informagdes preciosas quanto a distribuicdo da
temperatura na superficie terrestre através de satélites. Todavia, essa técnica nao
dispensa as observagoes diretas da temperatura, que servem de base para a cali-
bragem dos modelos usados no sensoriamento remoto.

4. Tempo de resposta de termémetros.

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

Em Meteorologia, porém, o emprego de termémetros com resposta muito
rapida nao é aconselhavel (O.M.M., 1969). No caso da temperatura do ar, por exem-
plo, que pode variar 1 ou 2°C em poucos minutos, o uso de termémetros com pe-
queno tempo de resposta exigiria uma série de leituras, de cujos valores seria extra-
ida a média. Reciprocamente, se fossem empregados termdémetros de resposta mui-
to lenta, o retardamento em adaptar-se termicamente ao ambiente provocaria erros
apreciaveis.

O intervalo de tempo necessério para que um instrumento acuse 63% de uma
mudancga brusca da variavel a qual é sensivel, chama-se coeficiente de retardamen-
to. Em termb6metros usados para observar a temperatura do ar, recomenda-se um

coeficiente de retardamento entre 30 e 60 segundos, sob um fluxo de ar de 5m s )

Quando a temperatura ambiente sofre uma variagao relativamente brusca, a
coluna termométrica ndo a acusa de imediato. O mesmo se verifica quando um ter-
mdmetro € mudado para outro ambiente, cuja temperatura difere sensivelmente da-
quela reinante no anterior. A taxa segundo a qual a leitura termométrica vai se apro-
ximando do valor final depende das propriedades do meio (velocidade do ar, por
exemplo), além das dimensbes e do material de fabricagdo do préprio instrumento.
Aceita-se que essa taxa obedece a seguinte expressao:

dT/dt = (1/7) (T = To), (11.4.1)
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em que T representa a temperatura instantanea (leitura do termémetro corrigida do
erro instrumental, se houver), T, indica a temperatura real a qual tende o valorde T, 1
é o coeficiente de retardamento do termémetro em causa e t designa o tempo. Admi-
tindo que T, ndo se altera durante o pequeno intervalo de tempo necessario a estabi-
lizagao da leitura, pode-se integrar a equagao precedente, obtendo-se:

T—T,=(To- Ty exp{ - (1/1) t}, (11.4.2)

onde To corresponde a temperatura do termdémetro antes de ser submetido as novas
condi¢des. A equacgao anterior comprova que T, devera aproximar-se assintotica-
mente de T. Fazendo t = 1, verifica-se que o coeficiente de retardamento (t) é o tem-
po necessario para que a diferenga T —T, seja reduzida de e ' = 0,37 do valor inicial
(To — T;). Pode-se, ainda colocar essa equagao sob a forma:

IN(T=T)= In(To=T) - (1/)t. (11.4.3)

Vé-se que o valor de t pode ser determinado graficamente, plotando-se os
pontos correspondentes as diversas temperaturas (obtidas sucessivamente durante
0 periodo de estabilizacao da coluna termométrica), em um diagrama cuja coorde-
nada 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 = (-1/1) x (1.4.4)

€ 0 conjunto de pontos devera formar uma reta que passa pela origem dos eixos e
cuja inclinacao vale —1/t (Middleton e Spilhaus, 1953). Essa determinacao exige a
presenca de um outro termdmetro que fornega T,.

5. O abrigo de instrumentos.

Nas estacdes meteorologicas convencionais, as observac¢des da temperatura
do ar (instantanea, maxima e minima) sao obtidas a partir de termdémetros instalados
no interior do chamado abrigo de instrumentos (Fig. 11.9). Esses abrigos evitam que a
luz do Sol incida diretamente sobre os sensores de temperatura, mantendo-os, ao
mesmo tempo, em um ambiente aceito como adequadamente ventilado.

A geometria e os materiais empregados na fabricagdo dos abrigos de instru-
mentos, para fins meteoroldgicos, variam de pais para pais. No Brasil, sdo confec-
cionados com duas caixas de madeira, uma por dentro da outra, cujas paredes late-
rais possuem venezianas com inclinagdo oposta (Fig. 11.9). As portas estéo situadas
de um s6 lado e, quando o abrigo é instalado, devem ficar orientadas para o pdlo do
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Hemisfério em que se encontra; as duas paredes laterais ficam orientadas na dire-
¢ao norte-sul verdadeira. Isto minimiza o risco de penetragdo da luz solar, que atingi-
ria os instrumentos quando o abrigo fosse aberto para a realizagao das leituras.

==

== ==
==
]} % ==
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 — —

VENEZIANAS

%

Fig. 11.10 - Abrigo de instrumentos meteorolégicos usado em estagdes convencio-
nais. Em detalhe a disposicdo das venezianas, nas paredes externa e
interna (Varejao-Silva, 1979).

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

As temperaturas obtidas no interior do abrigo de instrumentos n&do necessari-
amente representam as condi¢des térmicas reinantes no ar que circula junto a co-
munidade vegetal presente nas vizinhangas da estacdo meteoroldgica. Tampouco
equivalem (muita vez sequer se aproximam) as temperaturas que seriam observa-
das, em um dado instante, nas camadas atmosféricas justapostas a superficie do
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solo, sob a copa das plantas, ou acima de superficies liquidas préximas. O mesmo
acontece, como decorréncia, com os respectivos valores médios, sejam diarios, se-
manais, mensais etc. Para estudos que requeiram informacgdes localizadas da tem-
peratura, portanto, € indispensavel que se instale(m) o(s) sensor(es) diretamente
no(s) 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 maxima e minima. Quando o intervalo é de 24 horas tem-se ape-
nas 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 "mi-
nima absoluta", para ressaltar que se trata da maior maxima e da menor minima.
Nesse caso é costume obter, também, os correspondentes valores médios, referidos
como "temperatura maxima meédia" e "temperatura minima média".

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

Rigorosamente falando a "temperatura média" deveria referir-se a média a-
ritmética 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 valo-
res observados a cada hora ou, mais rigorosamente ainda, a cada dez minutos. Na
pratica, porém, nao é esse o procedimento adotado para fins climatolégicos, embora
0 seja em muitos estudos de natureza micrometeoroldgica.

No Brasil, a temperatura média diaria do ar, em cada estagcao meteoroldgica
da rede oficial, € geralmente estimada através de um parametro que se convencio-
nou chamar de "temperatura compensada". Para seu calculo emprega-se a férmula
abaixo, desenvolvida por A. Serra, em 1938 (Serra, 1974):

t=(2 too+t12+tx+tN)/5, (”61)

onde tqoo € tio referem-se, respectivamente, as temperaturas observadas as 00 e as
12 TMG, tx traduz a temperatura maxima do dia em questédo (obtida a partir do ter-
mdémetro de maxima) e ty especifica a temperatura minima desse mesmo dia (resul-
tante da leitura do termdmetro de minima).

Serra (1974) refere-se a estudos que conduziu comparando 154 médias dia-
rias (calculadas com base em termogramas) com as temperaturas compensadas
(computadas através da equacao 11.6.1), envolvendo sete localidades diferentes.
Segundo aquele pesquisador, o desvio encontrado manteve-se entre —0,3 e +0,1°C.
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A frequéncia predominante (36% dos casos) estava associada a um desvio de —
0,1°C; em 26% dos 154 termogramas analisados o desvio foi nulo, isto é: a tempera-
tura compensada coincidiu com a média real. Diante desses resultados, a temperatu-
ra compensada foi oficialmente adotada no Brasil, a partir de 01/01/1938, como pa-
rametro substituto da temperatura média diaria, para fins climatologicos.

As temperaturas médias mensais e anual sdo, via de regra, computadas u-
sando-se as temperaturas compensadas. Quando estao disponiveis apenas as tem-
peraturas extremas diarias, a féormula [1.6.1 ndo pode ser empregada. Nessas cir-
cunstancias, costuma-se estimar grosseiramente a média diaria pela semi-soma de
tx e tN.

7. Oscilagoes da temperatura do ar.

7.1 - Oscilag6es quase-instantaneas.

A temperatura do ar normalmente apresenta acentuadas variagbes tempo-
rais, mesmo quando sdo considerados intervalos de tempo relativamente pequenos.
Usando equipamento bastante sensivel para a época, Middleton (1943) ja havia
mostrado que ndo s&o raras flutuagdes da ordem de * 2 °C em poucos minutos.

As variagdes quase-instantaneas da temperatura do ar a superficie sao atri-
buidas a passagem de turbilhdes (redemoinhos ou vértices) convectivos pelo instru-
mento de medida. A periodicidade e a amplitude dessas oscilacbes dependem da
freqléncia e do tamanho dos redemoinhos, que caracterizam o estado de agitacao
do ar (turbuléncia) em um dado local e instante. Nas vizinhangas da superficie ter-
restre, tais vortices decorrem, principalmente, da resisténcia que a rugosidade natu-
ral da superficie oferece ao movimento do ar (turbuléncia mecénica) e da conveccéo,
devida ao aquecimento da superficie pelo Sol. A turbuléncia mecanica tende a dimi-
nuir com a altura, o mesmo acontecendo com a amplitude e a freqliéncia das oscila-
c¢bes da temperatura.

As aplicagbdes sindticas e climatoldgicas de rotina n&o exigem o conhecimen-
to das flutuacdes quase-instantineas da temperatura do ar. A freqiéncia e a ampli-
tude dessas oscilagdes, no entanto, sdo informacdes importantes para investigagoes
efetuadas no dmbito da agrometeorologia e da micrometeorologia, pois estdo asso-
ciadas a eficiéncia dos vortices turbulentos em transferir verticalmente calor, vapor
d'agua, poluentes etc., préximo da superficie. Em tais estudos é conveniente usar
sensores de resposta muito rapida, diretamente interligados a computadores capa-
zes de processar os dados coletados.
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7.2 - Oscilagao diaria da temperatura do ar.

A temperatura do ar a superficie, apresenta um ciclo diario (Fig. I.7), passan-
do por um maximo (temperatura maxima do dia) e por um minimo (temperatura mi-
nima do dia). Em situagdes normais, valor maximo ocorre cerca de duas horas de-
pois da culminacédo do Sol; o minimo acontece pouco antes do nascimento do Sol. A
presenca de fendmenos capazes de perturbar o estado prevalecente da atmosfera
(como uma invasao de ar frio, por exemplo), pode alterar 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 periodo, pode ser obtida tomando-se a média aritmética dos valores horarios,
extraidos dos termogramas. A comparacao de curvas que exprimem a variagao dia-
ria da temperatura do ar revela que, nas regides tropicais, a amplitude térmica diaria
€, em geral, muito maior que a observada em latitudes nao tropicais. De fato, nos
tropicos é normalmente grande a diferenga entre as temperaturas extremas diarias.

7.3 - Oscilagao anual da temperatura do ar.

Para verificar a oscilagdo anual das temperaturas maxima, compensada e
minima, devem-se obter, inicialmente, as respectivas médias mensais. As curvas
que representam a variagcdo més a més dessas temperaturas revelam uma acentua-
da correlagdo com a energia recebida do Sol (Fig. I1.10). Nota-se que o valor anual
mais baixo das médias das temperaturas (maxima, compensada e minima) ocorre
um ou dois meses apdés o minimo de energia solar ter acontecido; fato semelhante
se verifica com respeito as médias mais elevadas (Fig. 11.10).

O efeito que a variagdo do suprimento de energia solar causa na temperatura
apresenta, portanto, uma certa defasagem. Isso torna-se mais evidente quando sao
comparadas as médias de temperatura e energia solar, calculadas em relagdo a um
periodo de varios anos (Fig. 11.11), pois, com o aumento da série de dados, ambas
as curvas tendem a forma tipica da localidade.

Em muitas localidades, a curva que traduz a variacdo da temperatura média
mensal do ar a superficie apresenta dois maximos, um dos quais secundario, reve-
lando a existéncia de outros fendmenos (igualmente periddicos) que interferem pro-
fundamente no saldo de energia.

A variagdo anual da temperatura compensada, nas cidades de Lages (27° 49'
S, 50°20' W, 926 m) e Camburia (27° 00" S, 48° 38' W, 8 m), ambas no Estado do
Santa Catarina, ilustram bem esse fato (Fig. 11.12), indicando um minimo secundario
em margo. Ambas tém praticamente a mesma forma e o deslocamento vertical de
uma em relacao a outra deve-se, basicamente, ao efeito de altitude.
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Fig. 11.10 - Médias mensais das temperaturas maxima (tx), compensada (ty) e minima
(tv) do ar a superficie (°C) e da radiacdo global (Q) incidente (cal cm ?dia™)
no Recife (8°11'S, 34°55' W, 4 m), entre 1969 e 1972.

°c
29—

28—
27—
26—
25—

24—
23

Fig. I1.11 - Curvas representativas dos valores médios mensais da temperatura com-
pensada (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.

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 obser-
vagoes realizadas nos aeroportos de Macei6 (9°31' S, 35°47' W, 115 m), Belo Hori-
zonte (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 referente aos totais médios de chuva) ocorrem
em épocas diferentes e, mesmo assim, as menores médias da temperatura do ar se
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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 € 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 Vitdria (20°19' S, 40°20' W,
31 m). O afastamento do equador implica a maior amplitude da temperatura do ar,
em termos médios.

LAGES (27949’S, 50020°'W, 926 m) CAMBURIU (27°00’S, 48038'W, 8 m)
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Fig. I1.12 - Médias mensais (més 1, 2, ...) climatolégicas da temperatura compensa-
da em Lages (27°49'S, 50°24'W, 926 m) e Camburit (27°00'S, 48°38'W, 8
m), mostrando a existéncia de um minimo secundario em margo. Fonte
de dados: Ellis e Valenga (1982).

O mar atua como um regulador da temperatura do ar, tendendo a suavizar as
flutuacdes e, portanto, reduzindo a sua amplitude anual. Esse fato pode ser percebi-
do (Fig. 11.14) comparando-se as curvas correspondentes a estagdo 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 Vitdria (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 lati-
tude, ostentam curvas com amplitudes muito maiores que as litoraneas. Essa influ-
éncia é chamada efeito de continentalidade.
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Fig. I1.13 - Médias mensais da temperatura do ar (t°C) e do total mensal de chuva (P
mm) em aeroportos brasileiros. Dados extraidos da DRA (1967).

A continentalidade traduz a influéncia causada pelo oceano e € normalmente
expressa pela distancia ao mar, tomada na direcdo do vento dominante (aquele que
sopra com maior freqiiéncia durante o ano), ou mais grosseiramente, em linha reta.
Em certas circunstancias pode ser substituida pela longitude ou pela latitude, depen-
dendo da posigao relativa do mar e da dire¢do do vento dominante.
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Fig. I1.14 - Valores climatolégicos da temperatura compensada e respectivo desvio-
padrao (achura), referentes ao periodo de 1931 a 1960. Dados de Ellis e
Valencga (1982).

Quanto a altitude, o efeito sobre a temperatura média do ar é evidente. Duas
localidades préximas (com latitude e longitude semelhantes), mas situadas a altitu-
des muito diferentes, devem apresentar curvas anuais da temperatura praticamente
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isomorfas, mudando apenas as ordenadas dos pontos correspondentes (Fig. 11.15).
Observem-se, por exemplo, as curvas relativas as estagdes meteoroldgicas de Gua-
rabira (6°51' S, 35°29' W, 101 m) e Areia (6°58' S, 35°41' W, 624 m), que apresen-
tam entre si uma diferenca de cerca de 4 °C, praticamente constante em todos os
meses. O efeito de altitude é responsavel pelas menores médias mensais da tempe-
ratura 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.

Dessa analise se conclui que a temperatura média do ar diminui com a altitu-
de. Na Regido Tropical esse efeito € bastante acentuado e contribui significativamen-
te para a melhoria do conforto ambiental, perceptivel nas serras e montanhas. Por
isso é costume dizer que "nos tropicos, a altitude compensa a latitude".

7.4 - Oscilagoes seculares.

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

A questao é complicada porque efeitos semelhantes podem resultar da mu-
danca do local da estacdo meteorolégica, ou de alteragcées do seu entorno (decor-
rentes da urbanizagdo, por exemplo). Nessas circunstancias, evidentemente, séo
falsas as tendéncias.

Tendéncias seculares podem ser efetivamente causadas pela influéncia do
Homem, que vem aumentando a concentracido de diéxido de carbono na atmosfera
(advindo da combustdo e do desflorestamento), a quantidade de particulas em sus-
penséo (poluicao industrial) e a produgéo de calor.

Tendéncias seculares podem ser efetivamente causadas pela influéncia do
Homem, que vem aumentando a concentragédo de diéxido de carbono na atmosfera
(advindo da combustdo e do desflorestamento), a quantidade de particulas em sus-
pensdo (poluigdo industrial) e a producado de calor. Alguns estudos, baseados em
modelos numéricos, tém sugerido que a concentragdo antropogénica de CO, na at-
mosfera tende a crescer de 15 a 20%. Como conseqléncia, a temperatura média do
ar em toda a Terra poderia exibir um incremento de cerca de 0,5°C, sendo que, nas
proximidades dos pdlos, poderia alcangar 1°C. Segundo algumas dessas simula-
¢bes, daqui a 100 anos o aumento na média planetaria da temperatura do ar a su-
perficie poderia ter atingido 3°C, provocando a fusdo parcial das geleiras polares e
circumpolares (Budyko, 1977).
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As previsdes sobre o aquecimento gradual do planeta sdo realizadas com
modelos numeéricos, que incorporam diferentes hipoteses e aproximacodes, estando
longe de fornecer resultados precisos. Os resultados das simulagdes variam muito,
dependendo das hipoteses (aproximacgdes) utilizadas no modelo, cujos resultados
apenas apontam tendéncias. Isso tem contribuido para aumentar a polémica cientifi-
ca sobre os possiveis efeitos do aquecimento previsto. De fato, todos os modelos
concordam que ha tendéncia de aquecimento.

8. Distribuicao espacial da temperatura.

8.1 - Isotermas.

Valores de temperatura, obtidos em diferentes locais, podem ser plotados
sobre uma carta geografica 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, chamadas isotermas (Fig. 11.16). O mesmo pode ser feito
quando se dispde de muitos dados coletados em diferentes perfis (na atmosfera, no
solo, no oceano etc.) e se deseja conhecer como se distribui a temperatura em uma
determinada secgao vertical.

As isotermas traduzem a configuragdo do campo da temperatura. Sdo co-
muns cartas climatoldgicas contendo isotermas médias, referentes a temperatura do
ar a superficie terrestre (Fig. 11.16), corrigida ou n&o do efeito de altitude.

8.2 - Gradiente térmico.

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

Vo = (60/ox) 1 + (8aldy) | + daldz) k, (11.8.1)

em que i, ] e k sdo os versores associados aos eixos coordenados do referencial

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

As diferenciais utilizadas sao parciais porque a grandeza a supostamente também
varia com o tempo.
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Na pratica, € costume considerar duas componentes: a horizontal (Vza ) € a
vertical (Vxya), da variavel a, resultando:

Voo = (8a/ox) 1 + (daldy) ] (11.8.2)
Vyya = (80/0z) k (11.8.3)

Os indices indicam as coordenadas que sdo mantidas constantes. Em certos
casos é conveniente escolher, como eixo (L), a dire¢do em que se da a variagao,
obtendo-se o gradiente unidirecional (Aa/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 = (6T/ox) 1 + (aT/ay) | + (6T/oz) k (11.8.4)
A componente horizontal do gradiente de temperatura do ar a superficie
v, T = (dTldx) i + (dT/dy) j (11.8.5)

nas vizinhangas de um ponto, € perpendicular as isotermas e aponta da menor para
a maior temperatura. O transporte de calor se da no sentido oposto. O mdédulo do
gradiente de temperatura sera tanto maior quanto mais préximas estiverem as iso-
termas. O mesmo raciocinio se aplica no caso de isotermas que representem a dis-
tribuicdo vertical da temperatura do ar. Entretanto, em Meteorologia, costuma-se
exprimir a variagao vertical da temperatura do ar (I') com o sinal contrario ao da
componente vertical do respectivo gradiente. Define-se:

—

[=-VT==(0Tloz) k (1.8.6)

E evidente que, se I' > 0, a temperatura (T) diminui quando a altitude (z) au-
menta (ja que 0 T/ 0 z tem sinal proprio).

Raciocinando em trés dimensoes, € facil imaginar a existéncia de superficies
equiescalares do campo térmico, chamadas superficies isotérmicas. As isotermas
sdo interseg¢des das superficies isotérmicas como um plano de referéncia, ou com a
superficie do globo terrestre.

8.3 - Configuragao média do campo térmico a superficie.

A temperatura média do ar a superficie (em termos mensais, ou anual), au-
menta dos polos para o equador, enquanto sua amplitude cresce no sentido contra-
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rio, em ambos os hemisférios (efeito de latitude). O fato das mais elevadas tempera-
turas 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
préximo dos polos for a zona que se considere. Nas areas circumpolares as isoter-
mas médias anuais estao 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 espa-
cial é bastante irregular, dada a heterogeneidade da superficie.

A analise do campo médio da temperatura do ar a superficie revela forte in-
fluéncia do movimento anual aparente do Sol no sentido norte-sul: a uma dada lati-
tude os valores sao maiores no verao que no inverno. A presenca de nucleos de
temperatura média elevada é facilmente 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 (nao se trata de uma isoterma). Fisicamen-
te essa linha representa o meio da faixa mais aquecida e sua posicao oscila em tor-
no do equador (geografico) ao longo do ano (Fig. IV.16). Ao equador térmico estao
associados processos conectivos que exercem papel decisivo na distribuigdo da
chuva na faixa tropical.

A distancia entre o equador térmico e o geografico € normalmente maior so-
bre os continentes que sobre os oceanos. Sobre os continentes, porém, a oscilagdo
do equador térmico em torno do geografico amplia-se consideravelmente e, em cer-
tas areas e épocas, chega a ultrapassar os trépicos de Cancer e Capricérnio. Sobre
0s oceanos, ha areas em que o equador térmico permanece, durante todo o ano, ao
norte do equador geografico, gragas a influéncia de correntes maritimas (Nieuwolt,
1977). A posicao média do equador térmico ao norte do equador geografico € obser-
vada, por exemplo, no Atlantico (Fig. 11.17).

9. Estimativa da temperatura do ar a superficie.

Em muitas situagdes, embora existam longas séries de dados de temperatura
do ar, para algumas localidades de uma dada regido, ndo ha registro algum exata-
mente em relagcdo aquela localidade em que se esta interessado. Pode acontecer,
ainda, que o numero de estacdes meteoroldgicas seja pequeno, tornando baixa a
densidade das informacdes disponiveis sobre a temperatura, dificultando a caracteri-
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zacao do campo térmico. Tais situacdes sdo muito freqlentes na pratica e estimulam
a concepgao de técnicas que busquem estimar a temperatura média para locais a-
onde n&o ha dados.

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

20N

208

60W 30W 0 10E

Fig. I1.17 - Temperatura média da superficie do mar (°C) na faixa tropical do Atlanti-
co, entre 1980 e 1984, segundo Servain et al (1986). O equador térmico

esta dentro da faixa com t > 27°C..

O mais simples modelo que se poderia conceber seria o linear, da forma :
th=Amn+Bnd+CpA+Dnz (11.9.1)

onde t, designa o valor estimado da temperatura média do més m (m =1, 2, 3...
12); ¢, A e z simbolizam, respectivamente, a latitude, a longitude e a altitude; e A,
Bm, Cm € Dy, s@o os coeficientes que se deseja determinar.

Note-se que a combinacdo da longitude com a latitude estd praticamente
substituindo a continentalidade (distancia ao mar na diregao do vento dominante).
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Empregando o método dos minimos quadrados pode-se obter o sistema de
equagdes de regressao que possibilita calcular A, B, Cn € Dy, a partir do valor da
temperatura média (t,;), obtido nas estagdes meteoroldgicas (i = 1, 2, 3, ...N) da area
em estudo e de suas respectivas coordenadas geograficas (¢, A € z). Nesse siste-
ma, os somatoérios referem-se a todos os N conjuntos de valores para um dado més

(m):
NAm = Bm 201+ Cry 24 i + D 22 = 2ty
AnX0i*+Bn i+ CnZdiki+ Dy X0iiZi= Xojtm (11.9.2)
AnSAi+BnZhiki+ Cn A 2+ Dn Xhi2Zi = XAt
AnXzi +BnX0izi + Co XA i1Zi+ D X2 = X2t
O coeficiente de correlagdo multipla (r), cujo valor pode estar compreendido

entre —1 e +1, é um parametro relacionado com a qualidade do ajustamento do mo-
delo (reta de regressao) a amostra (huvem de pontos), calculado através da relagéo:

fm = { XIY }'%, (11.9.3)
sendo,
X = An Zti + B Z0itmi + Cy Shitni + D 2Zitmi — (1/N)(Ztini?)
Y = 3(tmi 2) = (1N) (St ) 2.

Finalmente o erro-padrédo da estimativa (e), sendo t,, — t,,' a diferenca entre a
temperatura média calculada (a partir das observagdes) e estimada (através do mo-
delo) para cada ponto, corresponde a:

em = { Z(tmm — tm') ¥/ (N = 2) (1.9.4)

A titulo ilustrativo esse modelo foi aplicado usando-se as médias mensais da
temperatura compensada de estagbes meteorologicas situadas no Estado de Per-
nambuco e nas proximidades das suas fronteiras com os estados da Paraiba, Ceara,
Piaui, Bahia e Alagoas. Os valores dos coeficientes de regressdo multipla (A, B, C e
D), do coeficiente de regresséo (r) e do erro-padrao da estimativa, constam da Tabe-
la 11.1. Usando aqueles coeficientes, portanto, pode-se estimar o valor da média
mensal da temperatura compensada em qualquer més e ponto do Estado de Per-
nambuco, devendo-se apenas ter o cuidado de fornecer a latitude com o sinal nega-
tivo.

A analise da Tabela II.1 revela coeficientes de correlagao aceitaveis (r > 0,8),
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sugerindo a adequacgao do modelo. Revela, igualmente, que o erro-padrdo cometido
na estimativa da temperatura compensada média foi da ordem de + 1°C. Esses re-
sultados parecem satisfatérios, haja vista que se trata de uma estimativa (antes da
aplicagdo do modelo ndo se tinha idéia alguma sobre a média da temperatura com-
pensada nas localidades que n&o dispunham de registros climatolégicos, por absolu-
ta falta de investimento em equipamentos simples). Por outro 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 Per-
nambuco, reflete o efeito de continentalidade. O coeficiente da latitude (B), ora posi-
tivo ora negativo, traduz a influéncia que a declinagdo do Sol exerce sobre a tempe-
ratura, na area estudada.

TABELA 1.1

COEFICIENTES DE REGRESSAO (A, B, C, D), COEFICIENTE DE CORRELAGAO
MULTIPLA (r) E ERRO-PADRAO DA ESTIMATIVA (e), ASSOCIADOS AO MODELO
t = A + Bp + CL + Dz, PARA ESTIMAR O VALOR MEDIO MENSAL DA
TEMPERATURA DO AR (t °C) EM FUNCAO DA LATITUDE {¢ (graus e décimos)},
DA LONGITUDE {\ (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 fato-
res que condicionam o ambiente propicio aos animais, as plantas e ao proprio Ho-
mem.
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De uma maneira geral, cada raga ou cultivar tem exigéncias proprias quanto
as variagbes da temperatura, requerendo uma faixa étima, dentro da qual o cresci-
mento e o desenvolvimento 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 fisiolégicas do ser comegcam a ser comprometidas. A taxa de
crescimento diminui, ou cessa por completo, em funcédo do tempo de exposicéo e do
afastamento em relacdo ao limite 6timo correspondente, refletindo-se na producgao
de biomassa. Uma exposi¢cdo a temperatura maior que a maxima toleravel (critica
superior) ou menor que a minima toleravel (critica inferior) € muito prejudicial: os
efeitos podem ndo ser reversiveis e, caso a exposigao seja prolongada, pode levar o
organismo a morte.

Nos animais que vivem em regides frias a pele é espessa e os pelos longos e
abundantes; a derme é muito irrigada e rica em gordura, protegendo termicamente o
organismo. Ja nos da mesma espécie que habitam climas quentes, a pele € menos
espessa, hormalmente 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 adaptagdo dos animais ao clima, mediante o desenvolvimento de caracte-
res que Ihe asseguram um intercdmbio mais eficiente de energia com o ambiente.

A influéncia da temperatura é tdo importante para certas espécies de aves,
por exemplo, que as obriga a migrar de suas regides preferenciais, buscando tempo-
rariamente outras termicamente mais agradaveis, mesmo que situadas a considera-
veis 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. Também o desenvolvimento de muitas espécies vegetais esta
intimamente relacionado com a temperatura ambiente. O surgimento dos 6rgéos de
reproducdo muitas vezes nao depende apenas da amplitude térmica a qual esta
submetida a planta, mas da alternancia de sua exposi¢ao a certos valores de tempe-
ratura. Essa alternancia é chamada termoperiodo. Ha espécies que necessitam de
um termoperiodo anual, bem definido, que Ihes possibilitem entrar em fase de re-
pouso vegetativo, sem o0 que nao conseguem iniciar a floragdo. Outras exigem um
certo termoperiodo diario, tornando-se a temperatura minima mais importante que o
comportamento térmico observado durante o fotoperiodo. E classico o exemplo do
tomate, para o qual, se a temperatura noturna n&o estiver dentro de determinada
faixa (cerca de 15 a 20 °C) na época propicia, a floragéo e a frutificagdo sdo inibidas.
A couve, a cenoura, a beterraba e a cebola, dentre outras, precisam de um termope-
riodo com temperaturas noturnas baixas para desencadear a fase de floragdo. Com
a alface, da-se exatamente o contrario: o florescimento é favorecido quando o ter-
moperiodo diario local envolve temperaturas elevadas (entre de 21 e 27 °C, aproxi-
madamente, dependendo da cultivar).
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A adaptacédo de cultivares e de racas a faixas de oscilacado térmica diferentes
daquelas observadas em seu ambiente de origem (normalmente aceitas pelos indi-
viduos), constitui uma dificil e paciente tarefa de aclimatacao, a cargo de melhoristas
e geneticistas. Em alguns casos tém sido desenvolvidas ragas e cultivares toleran-
tes. No Brasil, dentre as culturas de maior expressao econémica, o exemplo da soja
é, 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 Pla-
nalto Central e penetrando no Nordeste.

Quando a aclimatacao for impraticavel e a lucratividade compensar o investi-
mento, pode-se apelar para o controle artificial da temperatura, melhorando o nivel
de conforto térmico, quer utilizando sistemas de aquecimento ou arrefecimento am-
biental, quer explorando de forma inteligente os recursos naturais do meio. O cultivo
em casas de vegetacdo, o sombreamento 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
instalacbes para animais, assim como a adequacgao de sua arquitetura, ilustram a
possibilidade de tornar o meio, em certas circunstancias, termicamente mais condi-
zente com as exigéncias dos seres vivos.

No que se refere ao género humano, a temperatura também esta intimamen-
te associada a sensacao de conforto fisico. Sabe-se que sob temperaturas elevadas
as pessoas normalmente tendem a diminuir a atividade motora e intelectual. Uma
razoavel parte do consumo mundial de energia, debitada aos processos de climati-
zacao de ambientes, constata o esforco do Homem para melhorar as condigdes rei-
nantes em recintos fechados.

11. Graus-dia.

A temperatura média do ar a superficie reflete, de certa forma, a disponibili-
dade de energia as plantas e isto tem incentivado varios estudiosos a investigar sua
relacdo com a rapidez 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 ele-
vada temperatura em que isso se verifica é referida 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 temperatura-limite inferior e abaixo da temperatura-limite superior.

Para o coOmputo dos graus-dia podem ser usados diferentes processos. A
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titulo de ilustracdo sera reproduzida adiante, por sua simplicidade, a metodologia
proposta por Villa Nova et al. (1972), que leva em conta as temperaturas maxima (tx)
e minima (t\) diarias, conhecidas as temperaturas-limite, superior (ts) e inferior (1) da
cultivar em estudo. Serdo citadas as situacdes possiveis, analisando-se um modelo
simplificado da curva tipica que representa a variacdo diaria da temperatura do ar
(Villa Nova et al., 1972) em um dado local.

Casol-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 é unita-
ria (1 dia) e a altura é (tx — ty)/2, com a area do retdngulo ACDE, de igual base e ten-
do por altura ty — t;.

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

GD = (tn— 1) + (tx — tn)/2. (I.11.1)

Caso Il -diasem que ty <t e tx <ts.

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

GD = (tx — t)2{2(tx — tn)}- (11.11.2)

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

O raciocinio inicial é idéntico ao da situagado |, mas é necessario subtrair a
parte da area sob a curva que se situa acima da temperatura-limite superior (ts). U-
sando semelhanga de triangulos (Fig. 11.18) verifica-se que essa porcao é dada por

(tx — ts) “42(tx — tw)}.
Logo:

GD = (tx — t)) + (tx — tn)/2 — (tx — ts) 242 (tx — tn)} (1.11.3)

Caso IV-diasemquety<tetx>ts

Também aqui o raciocinio inicial € semelhante ao adotado na situagao Il, de-
vendo-se, igualmente, retirar a por¢do da drea mencionada acima. Entao:
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Fig. 11.18 - Processo simplificado para cémputo de graus-dia, em quatro situacoes
distintas, em fungcao das temperaturas maxima (tx) € minima (ty) tempera-
turas-limite, superior (ts) e inferior (), exigidas pela planta, segundo Villa
Nova et al. (1972).).
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GD = (tx — t) 2{2(tx — tn)} — (tx — ts) 242 (tx — tn)}. (11.11.4)

Ometto (1981) detalha um método simples que permite estimar as temperatu-
ras-limite requeridas por uma dada cultivar.

Argumenta-se que cada cultivar exige um determinado numero de graus-dia
para completar o ciclo vegetativo, o qual constituiria a sua "constante térmica". As-
sim, conhecida a "constante térmica" da cultura e as temperaturas maxima e minima
diarias esperadas (valores médios) em determinada area, seria facil estimar a dura-
¢ao do ciclo vegetativo e estabelecer a época do plantio em funcao da ocasido mais
interessante para a colheita. Essa técnica, evidentemente, sé funcionaria a contento
naquelas areas em que as médias das temperaturas maxima e minima (decendiais
ou mensais) nao 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 temperatura ambiente nao ser o Unico fator condicionante do desenvolvi-
mento de uma planta. Logo, a "constante térmica" deve variar de um local para ou-
tro, ou de um ciclo para outro, no 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
€ a propria atividade metabdlica das células das raizes, assim como o crescimento
radicular, dependem da temperatura do solo que, desse modo, interfere na absor-
¢do. As raizes da melancia e do algodao herbaceo, por exemplo, quando a tempera-
tura do solo é mantida a 10 °C, conseguem absorver apenas 20% da agua que ab-
sorvem a 25 °C (Meyer et al., 1965). Também ¢é notéria a influéncia que a temperatu-
ra do solo exerce na germinagao. Isso ilustra a importancia do estudo da temperatu-
ra do solo, para fins agricolas.

12.1 - Oscilagao diaria e anual.

A superficie do solo se aquece principalmente por absor¢ao de energia solar.
Quer durante o dia, quer a noite, ocorrem trocas de calor entre a superficie do solo e
a atmosfera, tanto por conducao quanto por irradiagdo. Também ha intercambio de
calor entre a superficie do solo e a atmosfera nos processos de evaporacéo e con-
densagao da agua, assim como, em determinadas areas, como consequéncia da
fusdo de gelo ou de neve, existente sobre a superficie. No interior do solo, o trans-
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porte de calor se faz por conducdo e, através da agua, por conveccgdo. Pode-se,
mencionar, ainda, a ocorréncia de reagdes exotérmicas e endotérmicas, puramente
quimicas, ou decorrentes da atividade biolégica de microorganismos teluricos.

A temperatura do solo, tanto a superficie como em qualquer nivel mais abai-
X0, pode variar bastante no espaco e com o tempo. De vez que o fluxo de calor no
solo é condicionado principalmente pela absor¢do de energia solar a superficie, a
oscilagao da temperatura do solo apresenta um ciclo diario e outro anual, que, embo-
ra com uma certa defasagem, acompanham os 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 temperatura 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 temperatura minima do dia. Por outro lado, a amplitude térmica diaria
do solo sera tanto menor quanto maior a profundidade selecionada.

A variacéo diaria da temperatura do solo depende do tipo de cobertura pre-
sente a superficie, ja que esta interfere no suprimento de energia oriunda do Sol.
Para um dado tipo de solo, a amplitude térmica diaria, a uma determinada profundi-
dade, é maior quando inexiste vegetacdo. A presencga de plantas, ou a protegdo da
superficie com algum tipo de cobertura morta (mulching), contribui para reduzir sen-
sivelmente a amplitude térmica diaria do solo (Fig. 11.19).

Quando se tragcam as curvas que representam a distribuigéo vertical da tem-
peratura no interior solo, ao longo do tempo (Fig. 11.20), verifica-se, claramente, a
direcao do fluxo de calor. Durante o dia, as camadas mais proximas da superficie
encontram-se geralmente mais aquecidas e o fluxo de calor se da para baixo. Quase
sempre ocorre o inverso a noite.

12.2 - Aspectos tedricos do transporte de calor no solo

Teoricamente é possivel desenvolver modelos matematicos que permitam
estimar a variacido da temperatura em um meio, a partir de determinadas suposi-
¢coes, desde que sejam definidas as condic¢des iniciais e de contorno exigidas a solu-
cao das equacoes diferencias envolvidas.

Um modelo simples pode ser aplicado ao solo, a titulo de ilustragcao, partindo
das seguintes hipoteses simplificadoras:

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

- 0 meio ¢ isotrépico (ndo existe direcdo segundo a qual a propagacgao do calor
ocorra mais facilmente);
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- a conduc¢ao do calor se processa sempre no sentido contrario ao do gradiente
de temperatura e é proporcional ao valor desse gradiente.

ocC
SEM VEGETAGAO

HORA LOCAL

Fig. 11.19 - Curvas representativas da variacao da temperatura do solo a diferen-
tes profundidades (cm) e sob distintas situagdes de cobertura, obti-
das 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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Fig. 11.20 - Variagédo da temperatura (°C) em solo ndo vegetado, correspondente ao
primeiro diagrama da Fig. 11.19. Fonte: Vianello e Sandanielo (1984).

Sera abordado, apenas, do caso especifico do transporte do calor ao longo
da ver- tical.

Admitidas essas condi¢des, considere-se um determinado volume de controle
desse meio homogéneo, limitado por arestas infinitesimais Ax, Ay e Az, orientadas
segundo as diregdes dos eixos cartesianos associados ao referencial local. Conside-
re-se que todo o meio esta sendo aquecido uniformemente em sua face superior
(Fig. Il. 21), de tal modo que a temperatura, a uma dada profundidade, é a mesma
em qualquer ponto. Isto equivale a dizer que € nula a componente horizontal do gra-
diente de temperatura {(6 T/o x)1 + (0 T/oy)j = 0}. Assim, o transporte de calor
(Q) se efetua de cima para baixo e depende apenas da componente vertical do gra-
diente de temperatura { (0 T/0 z) k = (dT/idz)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:

F2 = dQ/dt = — Ky(dT/dz)AxAy, (I1.12.1)

onde Kz (cal cm 2s ™ K™") & a constante de proporcionalidade, chamada coeficiente
de difus&do 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 presencga de um gradiente unitario de temperatura (Geiger, 1980).
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Fig. I1.21 - Paralelepipedo de controle, imerso de um meio homogéneo, aquecido
pela face superior (S), submetida a temperatura Ts. Q indica a diregcao da
propagacgao do calor.

Em geral, o coeficiente de difusdo do calor (K) varia com a composi¢ao do
material, com seu teor de umidade e com a diregdo escolhida, advindo dai a neces-
sidade do indice (z) para designar a diregao vertical.

A existéncia de um fluxo de calor devera provocar uma variagdo no armaze-
namento (A) de energia calorifica dentro do paralelepipedo de controle. H& duas
maneiras diferentes de calcular a variacdo temporal (taxa) desse armazenamento
(dA/dt). A primeira consiste em estabelecer a diferenca entre os fluxos de calor que
atravessam verticalmente as superficies superior (S) e inferior () daquele paralelepi-
pedo, ja que nao ha nele nem fontes nem sumidouros de calor. Entao:

dA/dt = (F 2)s — (F 2).

Pode-se determinar (F), a partir de (Fz)s, pois se conhece a profundidade Az
e a variagao de Fz com ela (dFz/dz). Verifica-se, assim, que

(Fz) = (Fz)s — { d(F2)/dz }Az,
de onde resulta:
dA/dt = — (dFz/dz)Az.

Agora, lembrando a relagéo 11.12.1 e sendo V = AxAyAz, o volume do parale-
lepipedo de controle, tem-se:

dA/dt = — Kz (d°T/dZ?)V. (i)
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A outra maneira de obter a taxa de variagcdo do armazenamento é em funcao
da variagado 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, é evidente que:
dA/dt = pVc(dT/dt). ..(ii)
Igualando as duas ultimas expressdes, 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 - Aplicagao ao solo.

A equagao diferencial 11.12.2 pode ser aplicada como o mais simples modelo
disponivel para estimar a variagdo diaria e anual da temperatura do solo. Note-se
gue os resultados decorrentes de sua aplicagdo podem ser encarados apenas como
uma aproximagao da realidade, ja que os solos ndo sdo homogéneos e tampouco
isotropicos.

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

T(0,t) = T, + Ao sen(W t), (11.12.3)

em que T, e A, simbolizam, respectivamente, a temperatura média e a semi-
amplitude da temperatura a superficie. Assim, a temperatura maxima a superficie
sera T, + A, e a minima T, — A,. Verifica-se, também, que se trata de uma funcao
periédica, cujo periodo de oscilagao (W) é:

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

- e para o intervalo de um ano,
W = 271/365 dia™!, com t em dias.

Quanto aos detalhes do processo matematico envolvido na solugao da equacgéo dife-
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rencial (11.12.2), consulte-se, por exemplo, Tijonov e Samarsky (1972) ou Butkov
(1978).

A solucdo de 11.12.2 que satisfaz as condicbes de contorno estabelecidas
(1.12.3) é:

T(zt) = T + Az sen(W t + L — z/D). (11.12.4)

Os novos simbolos significam o seguinte:

D é um parametro, normalmente designado como profundidade de amorteci-
mento, expresso por
D = { 2Kz/rcW }''%; (11.12.5)

L indica o ajuste da fase da onda da temperatura e seu valor deve ser escolhi-
do de tal maneira que
Wt+L-2z/D=n/2, (1.112.6)
quando 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). (1.112.7)

A ultima relagao confirma o fato da amplitude térmica, no solo, diminuir com a
profundidade. Para z = D a amplitude tedrica diminui de e = 0,37 vezes do valor
observado a superficie. Por outro lado, sendo a curva da oscilagdo uma sendide per-
feita, o angulo de fase (Wt + A, — z/D) é constante para qualquer ponto da curva,
inclusive para as temperaturas minima e maxima. Partindo de (11.12.6) e diferencian-
do, encontra-se:

dz/dt = WD, (11.12.8)

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

Paralelamente, substituindo z = 0 (superficie) e z = =D na equagéao 11.12.6
verifica-se, por diferenga, que o angulo de fase a profundidade z = nD esta desloca-
do do valor © em relagao a curva a superficie (z = 0). Entao, a temperatura maxima
ocorre a profundidade nD, exatamente quando a minima acontece a superficie e
vice-versa.

O calor especifico volumeétrico (c) do solo se situa, normalmente, entre 2,0 e
2,5Jcm 2 °C (0,48 a 0,60 cal cm ' °C ). N&o existindo dados experimentais, a
capacidade calorifica (pc) do solo, necessaria ao computo de D (11.12.5), pode ser
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estimada através da formula desenvolvida por D. A. de Vries, em 1952 (Rose, 1966):
pc = 0,46 fy + 0,60 fo + fu, (1.12.9)

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

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

que:
Wt1+L-2z1/D=Wty+L- z2/D,

Isolando D, resulta:

D=(1/W)(zp—-21)/(to—t1) }. (11.12.10)
Finalmente, usando a relagao 11.12.5, obtém-se a difusividade térmica, ou seja:

Kzlpc = (112WX (2o — z1) / (tp — t1) Y- (11.12.11)

13. Exercicios.

1 - Usando os dados da Tabela 1.2, tracar as curvas correspondentes a variagao dos
parametros ali indicados (ano de 1972). Observar que 1mm de chuva corresponde a
queda de um litro de agua 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 radiagdo
solar recebida (Q) e com a da precipitagao.

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

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

a) tx=31°C ety =18 °C;

b) tx=34°C e ty=22°C;
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c) tx =28 °C e ty =12 °C.
TABELA 11.2

MEDIAS MENSAIS DA TEMPERATURA MEDIA DIARIA (t,), MAXIMA (tx) E MiNI-
MA (ty) DO AR, DAS TEMPERATURAS DO SOLO AS PROFUNDIDADES DE 2 (t,),
10 (tio) E 30 cm (ts), 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 chal1 t2°C t10°C t3O°C P mm
cm“dia

Jan. 278 323 213 506,8 25,6 25,3 25,6 61,0
Fev. 279 324 213 527,3 26,4 259 26,0 65,0
Mar. 271 31,3 21,0 5299 259 25,6 259 1694

Abr. 26,7 304 211 4655 26,0 25,6 26,0 51,4
Mai. 26,4 306 204 3951 244 245 24,9 5,8
Jun. 258 30,0 197 3826 23,8 23,7 24,3 11,7
Jul. 26,1 31,1 189 456,9 23,5 23,2 23,8 21

Ago. 273 316 205 464,2 23,7 23,4 23,9 0,4
Set. 283 329 213 5486 244 23,9 244 0,0
Out. 29,7 34,7 228 515,2 255 25,0 254 2,2
Nov. 30,8 354 237 5194 26,7 26,2 26,5 70,7
Dez. 282 326 224 406,7 26,2 26,0 26,6 2205

FONTE: cortesia do Pesquisador Dagmar Finizola de Sa.

5 - Usando a mesma metodologia, estimar o nimero total de graus-dia referentes
aos trés meses consecutivos mais chuvosos para a série de dados da Tabela 11.2,
tendo em conta uma cultura cujas temperaturas-limite sdo 10 e 30 °C.
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CAPITULO 1l

A ATMOSFERA.

1. Composic¢ao 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. Nao existe um limite superior
para a atmosfera, no sentido fisico, verificando-se apenas uma progressiva rarefagao
do ar com a altitude. No &mbito da Meteorologia, geralmente se considera que a at-
mosfera 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 porcado mais importante da atmosfera, sob o ponto de vista meteorolégico, porém,
nao atinge 20 km de altitude, o que representa apenas 0,3% do raio do planeta. Jus-
tifica-se, portanto, a crescente preocupagao 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 espago), multicomponente
e plurifasico. A fase dispersante é o ar propriamente dito: uma mistura homogénea
de nitrogénio (N>), oxigénio (O,), argdnio (A), diéxido de carbono (CO,) e outros ga-
ses que figuram em pequenas proporgdes, chamados constituintes menores (Tabela
[11.1), juntamente com o vapor d'agua. As fases dispersas, liquida e sdlida, estdo
representadas por particulas de natureza hidrica ou n&o, em suspensao ou em que-
da livre. O estudo das fases dispersas €, por comodidade, feito separadamente.

Na analise da composi¢ao do ar é conveniente suprimir o vapor d'agua, exa-
tamente porque sua concentracio varia bastante no espaco e também no tempo,
alterando as proporgdes dos demais constituintes. Quando se desumidifica o ar, ob-
tém-se o chamado "ar seco". A composi¢cado média do ar seco é praticamente cons-
tante até cerca de 25 km de altitude (Tabela lll.1).
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O ar seco pode ser considerado como um unico gas especial cuja massa
molecular aparente (Mg) equivale & média ponderada das massas moleculares de

seus componentes. A soma dos produtos da fragdo molar pela massa molecular de
cada gas (Tabela lll.1), fornece:

Mg = 28,964 g mol™. (11.1.1)

TABELA I1.1

COMPOSICAO DO AR SECO ATE 25 km DE ALTITUDE

Constituinte Fracao molar Massa molecular
(% do volume) (g mol™
Nitrogénio (N2) 78,084 28,013
Oxigénio (Oy) 20,946 31,999
Argonio (A) 0,934 39,948
Dioxido de Carbono (CO,) 0,031 44,010
Nednio (Ne) 0,0018 20,183
Hélio (He) 0,000524 4,003
Criptonio (Kr) 0,00015 83,800
Hidrogénio (H>) 0,00005 2,016
Xenonio (Xe) 0,000008 131,300
Oz6nio (O3) 0,000001 47,998
Radénio (Rn) 6x 107 222,
Massa molecular média (aparente) 28,964

FONTE : Goody e Walker (1975).

Eventuais desvios da composicdo média do ar seco sao devidas, principal-
mente, as variagdes observadas na concentragao do diéxido de carbono (junto a
superficie) e do 0zdnio (em niveis elevados). Como se trata de constituintes encon-
trados em pequenas proporgdes, porém, € evidente que essas flutuagcbes nao sao
suficientes para alterar de modo expressivo a composi¢cao do ar seco e, por conse-
guinte, também n&o introduzem modificagdes significativas no valor de Mg. Segundo

Murgatroyd et al. (1965), a massa molecular aparente do ar seco pode ser conside-
rada constante até 90 km de altitude (Tabela 11.2).

Quando se estuda o ar propriamente dito (contendo vapor d'agua), o proble-
ma da composicao torna-se bastante complicado, exatamente devido as flutuagdes
espaciais e temporais observadas na concentragado de vapor d'agua. Essa questao,
todavia, é facilmente contornada, tratando-se o ar como sendo uma mistura de ape-
nas dois componentes, o ar seco e o vapor d'agua, tal como sera abordado no pro-
ximo Capitulo.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



116

2. Importancia dos principais gases atmosféricos.

2.1 - Nitrogénio.

Embora seja o constituinte mais abundante na atmosfera, o nitrogénio, para-
doxalmente, ndo desempenha nenhum papel relevante, em termos quimicos ou e-
nergéticos, nas vizinhancas 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 atémica.

Deve ser esclarecido que, em geral, o nitrogénio presente na molécula de
varios compostos organicos vegetais (proteinas) nao é oriundo da atmosfera, mas do
solo. Sao conhecidos 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 (freqlientemente encontradas nos nodulos das raizes de plan-
tas da familia Leguminosae) e determinados microorganismos do solo (Mayer,
1970).

TABELA 1.2

VARIACAO DE PROPRIEDADES DO AR COM A ALTITUDE.

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

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

FONTE: Murgatroyd et al. (1965)
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2.2 - Oxigénio e ozdnio.

O oxigénio desempenha um papel essencial, do ponto de vista da Biologia:
torna possivel a vida aerdbia na Terra. A ele se deve a oxidagdo de compostos or-
ganicos, através do processo fisioldégico da respiragdo. Além disso, possibilita a for-
macao de ozbdnio na atmosfera.

Na alta atmosfera o oxigénio molecular (O,) se dissocia quando absorve e-
nergia ultravioleta proveniente do Sol. A energia que provoca a fotodissociagdo do
oxigénio molecular possui comprimento de onda entre 1,3x10* e 2,0x10™ cm, apro-
ximadamente. Ent&o:

O, + radiagao 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 formacao de 0z6-
nio a combinagao se processa da seguinte forma:

O+0+M =0,+M
0;,+0+M =03 +M.

A presenga da molécula (M) de um gas qualquer é importante para absorver
a energia quimica liberada durante a combinagédo. Sem ela o produto final seria ins-
tavel e tornaria a se dissociar (Fleag e Bussinger, 1963). A essa liberagao de energia
€ que se atribui o aquecimento da atmosfera observado em torno dos 50 km de alti-
tude.

As reacgdes apresentadas ocorrem em niveis elevados, sendo a ultima delas
responsavel pela formagdo de quase todo o ozdnio presente no ar. As descargas
elétricas que se verificam na atmosfera também produzem o0z6nio, mas a quantidade
formada é insignificante quando comparada aquela devida ao processo de recombi-
nacao fotoquimica (Retallack, 1971).

O ozbnio é encontrado desde niveis proximos da superficie terrestre até cer-
ca de 100 km de altitude. A camada compreendida entre 10 e 70 km, por ser a mais
rica em o0zénio, é conhecida como ozonosfera. A concentragdo 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 concentracao de O; se situa em torno de 35
km de altitude (Dobson, 1968).

O ozbnio é um gas instavel. Ao absorver radiagao solar ultravioleta, de com-
primento de onda compreendido entre 2,3x10™ cm e 2,9x10™ cm, se dissocia, produ-
zindo uma molécula e um atomo de oxigénio.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



118

Estudos da distribuicdo de ozénio na atmosfera revelam haver um equilibrio
entre os processos naturais de génese e destruicdo desse gas, ja que sua concen-
tracdo média vinha se mantendo praticamente constante e no nivel conveniente aos
seres vivos. Além da fotodissociacdo, o mais eficiente processo ozonolitico, ha ou-
tros mecanismos naturais de destruicdo desse gas. Parte do O3 gerado na alta at-
mosfera difunde-se para baixo, atingindo a camada justaposta a superficie. No en-
tanto, a quantidade de radiag&o ultravioleta que chega a esse nivel é pequena (pois
foi quase completamente absorvida pelo préprio ozénio, antes mesmo de atingir 20
km de altitude), ndo sendo suficiente para dissociar todo o gas que migra para a ca-
mada mais baixa. Desse modo, 0 0zdnio tenderia a se acumular junto a superficie, o
que nao se verifica por causa da agédo ozonolitica da fumaca e da vegetacao (Dob-
son, 1968). Esse efeito contribui para manter a quantidade de O; em um nivel esta-
vel, de tal maneira que sua concentracao oscila muito pouco em torno da média.

O equilibrio assegurado pelos processos naturais de formagao e destruicao
do ozénio é muito delicado pois, se todo o o0zbnio atmosférico fosse concentrado
junto a superficie, sob pressdo e temperatura normais, formaria uma camada com
apenas 3 mm de espessura.

Gragas as propriedades radiativas que possui, 0 ozénio se torna um dos mais
importantes gases da atmosfera terrestre. Sabe-se que o excesso de radiagéo solar
ultravioleta, que passaria a atingir a superficie terrestre, caso a concentragdo de o-
zbnio diminuisse, causaria grandes queimaduras na epiderme dos seres vivos, au-
mentando drasticamente a incidéncia de cancer de pele. Por outro lado, se a con-
centragcdo de ozbénio aumentasse a ponto de absorver totalmente a radiagao ultravio-
leta oriunda do Sol, ndo haveria formagao de vitamina D no organismo animal e, co-
mo consequléncia, estaria seriamente comprometida a fixacdo do calcio e do fésforo,
indispensaveis a formagao do tecido dsseo.

Os conhecidos perigos advindos do desequilibrio, causado pelo Homem, nos
processos naturais de formagao e destruicdo do ozénio, tém provocado protestos e
movimentos de alerta em muitos paises do mundo. A constante poluicido atmosférica
por substancias quimicas altamente eficazes em destruir 0zénio, como o cloro-fluor-
carbono (CFC) usado em sprays e o gas freon, empregado na industria de refrigera-
¢ao, bem como a liberacdo continua de fumaca, igualmente ozonolitica, por aerona-
ves que trafegam na alta atmosfera, tém sido as principais causas apontadas como
responsaveis pela comprovada redugao da quantidade normal de ozénio na atmosfe-
ra, denunciadas e combatidas por grupos interessados em preservar o ambiente
adequado a vida.

2.3 - Vapor d'agua.

A concentragdo de vapor d'agua na atmosfera embora relativamente peque-
na, pois dificilmente ultrapassa 4% em volume (Miller, 1971), é bastante variavel e,
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em geral, diminui com a altitude. Em regides tropicais quentes e umidas, por exem-
plo, o vapor d'agua pode ser encontrado, proximo a superficie, em uma proporgao
tao alta quanto 40 g por quilograma de ar seco; nas zonas polares frias e secas, es-
sa cifra pode cair para cerca de 0,5 g. kg ™.

Apesar de sua baixa concentragao, o vapor d'agua é um constituinte atmosfé-
rico importantissimo por interferir na distribuicdo da temperatura: em primeiro lugar,
porque participa ativamente dos processos de absor¢cdo e emissao de calor sensivel
pela atmosfera; em segundo, atua como veiculo de energia ao transferir calor latente
de evaporacdo, de uma regido para outra, o qual é liberado como calor sensivel,
quando o vapor se condensa.

Além disso, deve-se ressaltar que o vapor d'agua € o unico constituinte da
atmosfera que muda de estado em condi¢gdes naturais e, em conseqiéncia disto, € o
responsavel pela origem das nuvens e por uma extensa série de fendbmenos atmos-
féricos importantes (chuva, neve, orvalho etc.). Sua propor¢cdo na atmosfera deter-
mina o nivel de conforto ambiental.

2.4 - Gas carbonico.

Do total de diéxido 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 restante esta na atmosfera, onde sua concentracido oscila muito
pouco em torno de 0,5 g por quilograma de ar. Essa concentragdo, porém, pode au-
mentar consideravelmente nas vizinhangas dos grandes parques industriais e dos
conglomerados urbanos de maior porte.

Ha um intercAmbio continuo de gas carbbnico entre a atmosfera e os seres
vivos (respiracao e fotossintese), os materiais da crosta (combustdo e oxidagao) e os
oceanos. Cerca de 90% dos principais constituintes vegetais nédo provém do solo,
mas da atmosfera, através da atividade fotossintética. O carbono, integrante das
moléculas sintetizadas pelos vegetais provém do gas 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 diregdo a superficie terrestre, como sera o-
portunamente comentado.

3. Variagao vertical de propriedades da atmosfera.

Em valores aproximados pode-se dizer que 50% da massa total da atmosfe-
ra advém do ar existente nos primeiros 5 km de altitude; abaixo de 10 e de 20 km
concentram-se, respectivamente, 75 e quase 95% do ar existente (Tabela 111.2). Essa
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progressiva rarefacdo do ar ao longo da vertical é que torna impossivel estabelecer
um limite fisico externo para a atmosfera. 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 cama-
das aproximadamente homogéneas no que concerne as suas propriedades fisicas, o
que tornaria mais facil seu estudo. O critério atualmente aceito fundamenta-se na
variagdo da temperatura do ar com a altitude. Essa variagdo é expressa pelo pela
componente vertical do gradiente térmico (conforme se viu no Capitulo 1) com sinal
trocado e € representada por I'. Assim:

I= —nyT =-0T/0z.

As derivadas parciais foram usadas para indicar que a temperatura também
depende das coordenadas horizontais. Como se observa, a variagao vertical de tem-
peratura é negativa se a temperatura diminui com a altitude e positiva no caso con-
trario.

E possivel tragar (em um diagrama T, z) a curva que representa a variagdo
vertical da temperatura do ar. Os pontos de inflexdo dessa curva traduzem mudan-
¢as do sinal do gradiente térmico vertical (Fig. lll.1). As camadas onde nao ha varia-
¢ao da temperatura com a altitude (I" = 0) sao 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 me-
sopausa). No estudo dessas camadas nao se pode perder de vista que se esta dian-
te 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 distri-
buicao vertical média da temperatura do ar, observada em todo o planeta (Fig. Ill.1,
painel superior). Isto quer dizer que, em um dado instante e regido da atmosfera, as
condicOes reais podem ser bastante diferentes das correspondentes a média plane-
taria. Por exemplo: na troposfera, em geral, a temperatura do ar diminui com a altitu-
de (T > 0 ) mas néo raro verifica-se a presenca de uma camada onde ha uma varia-
¢ao vertical de temperatura positiva (a temperatura aumenta com a altitude), caracte-
rizando o que se conhece por camada de inversao.

3.1 - Troposfera e tropopausa.

A troposfera, justaposta a superficie terrestre e por ela aquecida, é a mais
importante das camadas da atmosfera, sob o ponto de vista da Meteorologia.
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Fig. lll.1 - Estrutura vertical média da atmosfera, segundo o critério térmico (a-
cima) e alguns processos fisicos e fenbmenos importantes (abaixo).
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Fig. Ill.2 - Variagdo da pressao 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).

Na troposfera se concentram cerca de 3/4 da massa total da atmosfera e
quase todo o seu vapor d'agua. Esta ultima circunstancia lhe torna o ambiente natu-
ral de praticamente todas as nuvens e dos fendmenos meteoroldgicos direta ou indi-
retamente decorrentes da presenga do vapor d'agua no ar.

Em termos médios para todo o planeta, a temperatura do ar diminui com a
altitude cerca de 6,5 °C km™ na troposfera (Fig. 1ll.1). Esse fato é coerente, pois o
aquecimento do ar se efetua basicamente por condug¢ao, em contacto com a superfi-
cie terrestre aquecida pelo Sol. As sondagens aerolégicas, no entanto, geralmente
revelam valores de variagdo vertical da temperatura diferentes de 6,5 °C km™ (Fig.
[11.2), indicando que essa distribuicdo € bastante afetada por situagdes locais (a tro-
posfera mantém-se em continua interacdo com a superficie). Alias, quando se ob-
serva a curva que representa a variacdo da temperatura com a altitude, em uma
sondagem especifica, € comum a presenca de inversdes térmicas e até de camadas
isotérmicas, em geral pouco espessas.

O aquecimento basal da atmosfera proporciona o desenvolvimento de corren-
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tes aéreas verticais (ascendentes e subsidentes) que provocam transferéncia covec-
tiva de calor e de vapor d'agua para niveis mais elevados da troposfera. A rugosida-
de natural da superficie, devido a resisténcia que oferece ao vento, gera turbuléncia
(maior sobre os continentes que sobre os oceanos), contribuindo para acelerar, ain-
da mais, a transferéncia vertical de calor e de vapor d’agua.

O campo médio da temperatura na atmosfera, para janeiro e julho, consta da
Fig. lll.3. Analisando-o percebe-se que as isotermas sao aproximadamente paralelas
a superficie da Terra.
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Fig. lll.3 - Seccao meridional da atmosfera mostrando a distribuigdo média da tempe-
ratura (K) em janeiro (acima) e em julho (abaixo), segundo Lorenz (1964).
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A velocidade do vento, em geral, aumenta com a altitude na troposfera, atin-
gindo valores maximos perto da tropopausa. Préximo aquela zona de transigéo po-
dem ser encontradas faixas sinuosas e quase horizontais, com cerca de 1 km de
espessura, onde a velocidade do 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.

A espessura da troposfera (e, portanto, a altitude da base da tropopausa),
varia com a latitude e com a época do ano. Nos pdlos, oscila entre um minimo de 6
km no inverno e um maximo de 10 km no verdo, em média. As correspondentes alti-
tudes para a zona tropical sdo de 15 e 18 km, aproximadamente (Fig. Ill.4). Grandes
perturbagcbes atmosféricas (como os ciclones) podem estar associadas a elevagao
ou a reducao da espessura da troposfera.
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Fig. lll.4 - Esquema da variagdo anual da altitude da tropopausa da Regido Polar
(1), das latitudes médias (2) e da Regiao Tropical (3) com a latitude.

A tropopausa, regido de transicao entre a troposfera e a estratosfera, se ca-
racteriza por uma ou mais inflexdes na curva que representa a variacdo da tempera-
tura com a altitude (Fig. lll.1). Um pouco mais acima ha uma tendéncia a isotermia
(r'=0). Nas vizinhangas das latitudes de 30° e de 60° a tropopausa pode apresentar-
se tao difusa (o gradiente vertical de temperatura vai tendendo a zero suavemente)
que se torna dificil sua identificacdo 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 isotér-
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mica, correspondendo aos seus primeiros 20 km. A partir dai a temperatura do ar
passa a aumentar com a altitude ( I" < 0 ). A inclinagdo da curva temperatura-altitude
(Fig. lll. 1) revela que esse aumento € mais suave até 30 km de altitude, em média.

O progressivo aquecimento do ar com a altitude, observado na porgao supe-
rior da estratosfera, é devido a liberagao de energia no processo de formagado do
ozdnio.

Inicialmente se imaginava que a estratosfera fosse uma camada estratificada
(dai seu nome). Hoje, encara-se como bastante complexa a dindmica dessa cama-
da, ainda pouco estudada, face as dificuldades encontradas na obtencido de dados.
Na Regido Tropical, tem sido constatada uma alternancia na componente zonal (les-
te-oeste) do vento, a qual inverte a direcdo a cada intervalo de aproximadamente 26
meses (Hastenhrath, 1985). Esse fendmeno é conhecido como oscilagao quase bia-
nual do vento (Fig. 11.5) e tem sido observado em varias localidades. Também foram
constatadas correntes de jato estratosféricas, sendo a mais estudada a que se situa
a 40 km de altitude, nas proximidades de 70° N, conhecida como corrente de jato da
noite polar.
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Fig. lll.5 - Série temporal do perfil dos desvios, em relagao a média, da componente
zonal do vento (isotacas a cada 10 m s™') na estratosfera tropical. As a-
reas escuras indicam que a componente zonal é de oeste (W).

A estratopausa justapde-se ao topo da estratosfera, sendo caracterizada por
um gradiente vertical de temperatura quase nulo. A média planetaria da temperatura
do ar, nessa faixa, & da ordem de 0 °C.
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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 (I' > 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 composicao
praticamente nao difere da do ar seco, observada nas camadas inferiores. Ali o es-
tado de rarefacdo do ar é muito acentuado, como se depreende pela analise de sua
densidade (Tabela Il.2). Apesar disso, os 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 os 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 é que se for-
mariam as chamadas nuvens noctilucentes, visiveis, em certas ocasides, nas regi-
Oes proximas ao Pdlo Norte, quando 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 aumento da temperatura média do ar com a altitude. Deve-se ressaltar,
porém, que o 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 direta-
mente, mas estimadas a partir da pressdo e da massa especifica, ja que o grau de
rarefacdo local ndo possibilita 0 uso de processos termométricos convencionais. A
cerca de 120 km de altitude, por exemplo, a densidade do ar € estimada em 0,00002

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

3.5 - lonosfera.

Em decorréncia da fotodissociagdo, a concentracdo de ions aumenta com a
altitude na atmosfera superior, advindo dai o termo ionosfera a ela aplicado. A ioni-
zacao comega a ocorrer por volta de 60 km de altitude.

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

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

REGIAO D - situada de 60 a 90 km de altitude, com concentragéo da ordem
de 102 elétrons por centimetro cubico;

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

REGIAO F - acima de 160 km de altitude, com dois maximos de concentracéo
de elétrons livres (o da sub-camada F;, com 5x10° cm™, situado
em torno de 200 km e o da sub-camada F,, com 10° cm™, locali-
zado a cerca de 300 km de altitude).

A ionosfera pode absorver ou refletir ondas de radio, dependendo da fre-
gléncia da emissao radiofénica e da densidade de elétrons livres. Exerce, por isso,
um papel importante na radio-comunicacgdo, facilmente perceptivel a noite, ocasido
em que o desaparecimento do maximo correspondente a regiao D, permite que as
ondas sejam refletidas pelas regides E e F, mais elevadas, melhorando bastante a
qualidade da recepg¢ao de emissoras distantes. Algumas estagdes transmissoras,
interessadas em propagacbes especificas para determinadas regides da Terra, u-
sam 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 mudangas subitas na atividade solar (erupgdes solares) provocam
alteragcbes apreciaveis na densidade de elétrons livres da ionosfera e podem causar
um colapso nas comunicagdes via radio. Tais disturbios, designados por tempesta-
des magnéticas, sao atribuidos ao fluxo anémalo de particulas eletricamente carre-
gadas procedentes do Sol.

A Terra possui, ainda, duas camadas exteriores, ditas cinturbes de radiagcao
de Van Allen, o mais préximo dos quais situa-se a cerca de 3600 km de altitude aci-
ma do equador magnético terrestre (Vila, 1971). Esses cinturdes se compdem de
particulas subatémicas dotadas de elevada energia, principalmente elétrons. Os cin-
turdes magnéticos de Van Allen protegem a superficie terrestre do incessante bom-
bardeio de raios césmicos vindos do espaco, altamente nocivos aos seres vivos.

As descargas solares de particulas eletricamente carregadas, atingem os
cinturdes de radiacao de Van Allen, sendo capturadas e atraidas na diregao dos po6-
los magnéticos da Terra. Por ocasido das tempestades magnéticas, o fluxo de parti-
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culas solares torna-se anormalmente elevado e sua interagdo com o oxigénio e o
nitrogénio atdmicos. na alta atmosfera, nas proximidades dos pélos magnéticos, po-
de provocar a emissdo de energia visivel (luminescéncia), originando as chamadas
auroras polares. Esse fenbmeno € visto sob a forma de colunas, arcos, manchas e
cortinas coloridas.

4. Pressao atmosférica.

Denomina-se pressao atmosférica (p) ao peso exercido por uma coluna de ar,
com secgao reta de area unitaria, que se encontra acima do observador, em um da-
do instante e local. Fisicamente, representa o peso que a atmosfera exerce por uni-
dade 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
pressao. Daqui de depreende que o movimento da atmosfera esta intimamente rela-
cionado com a distribuicdo da pressdo atmosférica, muito embora existam outras
forgas intervenientes, que modificam bastante a tendéncia inicial do ar de mover-se
diretamente para as regides onde a pressao estiver mais baixa.

4.1 - Equacgao do equilibrio hidrostatico.

Em condigdes atmosféricas normais (nao perturbadas), a componente hori-
zontal do movimento do ar (vento) é da ordem de 10 m s™'. Nessas mesmas condi-
cbes, a velocidade da componente vertical € de 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, assumindo-se que a atmosfera esta
em equilibrio. Qualquer desvio em relagdo 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 condi¢ao de nao
equilibrio.

Assumindo-se a condi¢cao normal de equilibrio da atmosfera, sejam p e p + dp
as pressoes reinantes em dois niveis de altitude z e z + dz, respectivamente. Esses
niveis devem estar bastante préximos e situados na mesma coluna atmosférica (Fig.
[11.6). A pressao no nivel z {representada por p(z)} sera igual a soma da pressao rei-
nante no nivel z + dz {representada por p(z + dz)} com a contribuicdo (C) devida a
camada de espessura dz. Analiticamente:

p(z) = p(z+dz) + C
p=p+dp+C
—-dp=_C.
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Sendo A a area da seccao reta da coluna, o volume da camada sera Adz. En-
tao, se g designar a aceleragao da gravidade e p a densidade do ar, é evidente que:
C = pg Adz/A = pgdz.

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

dp = —pgdz. (I1.4.1)

Esta € a conhecida equacgéo da hidrostatica, que rege a distribuicdo vertical
da pressao num fluido em equilibrio. Na atmosfera, porém, a pressao nao varia ape-
nas na diregao vertical. Normalmente, verificam-se variagcdes também na direcdo das
coordenadas horizontais usadas. Para aplicagdes mais gerais, portanto, as diferen-
ciais totais que figuram na relagdo anterior devem ser substituidas por diferenciais
parciais, ficando:

op=—pg oz (I11.4.2)

A despeito de sua aparente simplicidade a equacao do equilibrio hidrostatico
nao pode ser usada para obter a pressao atmosférica reinante em um dado local e
instante. De fato, a sua integracao exige que se conheca a distribuicdo vertical da
aceleracao da gravidade (apenas teoricamente conhecida) e, também, a variacéo da
massa especifica do ar com a altitude (z), em toda a coluna atmosférica acima do
local em questdo. Infelizmente a determinacdo da massa especifica do ar nao ¢ in-
cluida na rotina de trabalho das esta¢des de prospeccao aerolégica, exatamente por
ser muito dificil de efetuar.

Face a impossibilidade de aplicar a equacao do equilibrio hidrostatico direta-
mente a atmosfera, a pressao atmosférica devera ser obtida por outro processo.

4.2 - Determinacgao da pressao atmosférica.

Em 1643, mediante uma experiéncia bem simples, E. Torricelli mostrou que a
pressao atmosférica é capaz de compensar a pressao reinante na base de uma co-
luna de mercurio (Hg), mantida em equilibrio. Estava inventado o barémetro (Fig.
[11.7), instrumento que, com alguns melhoramentos, constitui, ainda hoje, o meio
mais preciso de determinar a pressao atmosférica. A descricdo dos principais tipos
de barédmetro em uso sera objeto do préximo tépico.

A descoberta de Torricelli permite aplicar a equacao 111.4.1 a coluna (de altura
h) do barbmetro, assumindo-se que a densidade do mercurio (py) € a aceleragao da
gravidade (g), mantém-se constantes ao longo dela. Essa hipétese nao introduz erro
apreciavel pois, o maximo valor de h (que se observa exatamente a superficie terres-
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tre) flutua pouco em torno de 76 cm. Entdo, se a pressédo atmosférica (p) é igual a-
quela decorrente da coluna de mercurio, verifica-se que:

h
p=—pug|, dh=pygh (11.4.3)

onde h refere-se a distancia vertical entre o topo da coluna e o plano definido pela
superficie do mercurio na cisterna (Fig. Il1.7).

Y

Fig. 111.6 - Coluna atmosférica de espessura infinitesimal, tendo area da seccgao
reta unitaria (p designa a presséao e z a altitude).

Deve-se notar que a altura da coluna barométrica ndo depende s6 da pres-
sdo mas, também, da temperatura. De fato, tanto o mercurio, como as demais partes
metalicas (cisterna e escala) e de vidro (tubo) dos barédmetros convencionais, se
dilatam ou se contraem em fungao de mudangas na temperatura ambiente. Por isso
mesmo, bardmetros de mercurio submetidos 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 acelerag¢ao da gra-
vidade, como mostra a equacao 111.4.3. Para contornar essas dificuldades, os bar6-
metros de mercurio tém sua escala confeccionada de modo que fornecam valores
corretos da pressao apenas quando colocados sob temperatura de 0 °C e aceleragéo
da gravidade de 980,665 cm s (chamadas condigdes-padrédo para fins barométri-
cos). Quando tais condigbes ambientais ndo sédo satisfeitas, 0 que € o caso mais
freqliente, € necessario aplicar corregdes ao valor de h lido na escala (chamado de
leitura barométrica), para que se obtenha a pressao real.

Durante muito tempo costumou-se exprimir a pressdo atmosférica em termos
da altura da coluna de mercurio, adotando-se o milimetro de mercurio (mmHg) como
unidade. As unidades recomendadas, para exprimir a pressdo sédo o pascal (Pa) e o
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milibar (mb), esta inclusive para intercambio internacional de dados (O.M.M., 1971):
1mb=10%dyncm ?=102Nm2?=10?Pa.=1hPa (11.4.4)
Considerando as condigbes-padrao de temperatura (0 °C) e de aceleragao da
gravidade (980,665 cm s “?) e, ainda, que a pressdo normal corresponde a 76cm de
coluna barométrica, pode-se aplicar a equagao 111.4.3 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. (11.4.5)
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 equiva-
Iéncias ficam estabelecidas:

1 mmHg = 1,33322 mb = 1,33322 hPa; (11.4.6)

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

menisco

[ TTTTTTTITTTT

Fig. lll.7 - Esquema de um barédmetro convencional, mostrando a escala (E), a cis-
terna ou cuba (C), o tubo (T) e a altura (h) da coluna de mercurio.

4.3 - BarOmetros.

Os barémetros dividem-se em dois grandes grupos, de acordo com o princi-
pio de funcionamento: os de mercurio e os aneroides.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



132

4.3.1 - Barometros de mercurio.

Os barometros 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¢des de operagao, ha vacuo na parte superior do tubo e o mercurio ocupa sua
porgao inferior e grande parte da cuba. O tubo de vidro é protegido por um cilindro
de metal, acoplado a cuba (Fig. 111.8) e dotado de um visor, através do qual pode ser
vista a extremidade da coluna de mercurio, o menisco. Gravadas no cilindro, junto ao
visor, ha uma escala graduada em milibares e outra em milimetros (inteiros). As fra-
¢bes sdo obtidas com o auxilio de um nénio, ou Vernier, cuja posi¢do pode ser ajus-
tada (através de uma cremalheira) de modo a tangenciar o menisco, permitindo efe-
tuar leituras com aproximagao de décimos. Finalmente, um termémetro encontra-se
acoplado ao corpo do instrumento.

Os bardmetros de mercurio sao fabricados de modo que fornegam leituras
corretas apenas se submetidos as condigdes-padrao de temperatura (0 °C) e acele-
racdo da gravidade (980,665 cm 3'2). No entanto, mesmo sob essas condicoes,
qualquer variacdo na pressao atmosférica acarreta a mudanga do nivel do mercurio
no interior da cuba, o qual serve de referéncia para se determinar a altura da coluna
barométrica. Uma vez que as escalas sao fixas e, portanto, ndo podem ser ajustadas
aquele nivel, duas solucdes foram adotadas pelos Fabricantes:

- a escala é construida com divisdes proporcionais a variagdo no nivel do mer-
curio da cuba, compensando, automaticamente, o deslocamento do zero da
escala; e

- 0 nivel do mercurio contido na cuba pode ser elevado ou rebaixado pelo usu-
ario, 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 solugao é usada em barémetros do tipo Kew (também chamados
barébmetros 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 For-
tin, ndo tendo muita importancia a quantidade de mercurio usada (desde que dentro
dos limites permitidos pelo tamanho da cuba).

A leitura dos barémetros deve ser iniciada pela determinagao da temperatura.
Em seguida é feito o ajuste do zero da escala, quando se tratar de um barémetro
Fortin. Finalmente, acionando-se o nénio de modo que sua base tangencie o menis-
co, efetua-se a leitura barométrica propriamente dita.
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Fig. I11.8 - Bardmetros do tipo Kew (esquerda) e Fortin (direita), cujo mecanismo de
ajuste da escala ao zero é visto em detalhe.

NN

As leituras barométricas sdo normalmente aplicadas trés correcdes (Varejéo-
Silva, 1982)
correcdo de temperatura, para ajustar a leitura a 0 °C;
- correcao instrumental, visando a compensar eventuais defeitos de fabrica-
cao (se existirem) e que consta do certificado de calibragem do instrumen-
to, fornecido pelo fabricante; e
- correcao de gravidade, para contrabalancar a diferenca entre o valor local
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da aceleragéo da gravidade e aquele usado para confeccionar a escala do
instrumento (980,665 cm s7).

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

4.3.2 - Barometros anerodides.

Os bardbmetros aneréides baseiam-se na deformagao que variagdes da pres-
sdo atmosférica provocam em capsulas metdlicas de paredes onduladas e flexiveis,
em cujo interior se faz vacuo, advindo dai o nome aneréide pelo qual sao conheci-
das. Ao se deformarem por variagcdo da pressao, a(s) capsula(s) aneréide(s) movi-
menta(m) um sistema de alavancas que aciona um ponteiro (Fig. 111.9), o qual desliza
sobre uma escala graduada, exibida num mostrador. Em geral o sistema de alavan-
cas inclui um compensador bimetalico, que tem a finalidade de neutralizar os efeitos
de dilatagao, devidos a variagdo da temperatura sobre o préprio sistema. Quando
esse mecanismo esta presente, a pressdo atmosférica pode ser lida diretamente no
mostrador.

1000
1010

ESCALQ&&“VHA%77

PONTEIRO

PRESSAO

i

CAPSULA

\ ' BASE |

Fig. I1l.9 - Esquema de um barémetro anerdide vendo-se a capsula, o sistema
de alavancas simplificado e o ponteiro.

As capsulas anerdides constituem, o elemento sensivel dos barégrafos. Nes-
ses instrumentos, o sistema de alavancas aciona uma haste, em cuja extremidade
encontra-se uma pena, que se move sobre um tambor rotativo. Desse modo regis-
tram-se as variacbes da pressdo atmosférica sobre um diagrama de papel, denomi-
nado barograma, o qual é preso ao tambor (Fig. I1.10).
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Fig. ll.10 - Esquema de um bardgafo mostrando o tambor rotativo (A), a presilha do
diagrama (B), o diagrama (C), a haste da pena registadora (D), a pilha
de capsulas aneréides (E) e o sistema de alavancas (F).

4.4 - VariagoOes locais da pressao atmosférica.

Em geral, a pressao atmosférica muda de ponto para ponto e, em cada pon-
to, ao longo do tempo. Essa continua variagdo da pressado decorre da incessante
alteracdo da massa especifica do ar, nas diferentes camadas da atmosfera situadas
acima do local em questado, causada por altera¢cdes na temperatura, no conteudo de
vapor d'agua, ou em ambas. A massa especifica do ar diminui quando aumenta a
temperatura, o teor de umidade, ou ambos.

Na coluna atmosférica que se estende verticalmente acima de um observa-
dor, o ar se encontra em permanente processo de renovagao, devido ao vento.
Quando, em uma camada qualquer dessa coluna, o ar substituinte possui massa
especifica diferente da daquele que ali se encontrava, o peso dessa camada varia e
sua contribuigdo para a pressao reinante ao nivel do observador muda. Pode acon-
tecer que as variagdes havidas em diferentes camadas se compensem e, nesse ca-
so, nenhuma modificagao no valor da pressao € detectada pelo observador, enquan-
to perdurar essa situacdo. No caso mais geral, porém, em qualquer ponto da atmos-
fera a presséo esta se modificando continuamente com o tempo (Fig. I11.11).

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

Em condicbes nao perturbadas, o carater oscilatério diario da pressao a su-
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perficie é atribuido as marés atmosféricas, semelhantes as oceénicas. A essas vari-
acdes regulares superpdem-se aquelas motivadas por eventuais perturbagdes at-
mosfeéricas.

23/02/78 24/02/78 25/02/78
sy Sy B B é'g (9‘65( —H—F—++++F+F+F++FFF—

o 12 o 12 0 12  hora

Fig. lll.11 - Variagcdo 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 pressao ao nivel médio do mar.

Nao é correto comparar diretamente valores da pressao atmosférica, quando
coletados em locais com diferentes altitudes. Caso isso fosse feito, os valores refe-
rentes as localidades mais elevadas, sendo sempre menores que os demais, condu-
ziriam a resultados inveridicos. Por exemplo: dariam a impressao de que o ar tende-
ria sempre a se deslocar dos locais de menor altitude (onde a presséo é mais eleva-
da) para os de maior, ou seja, que o vento sopraria permanentemente subindo as
encostas. Essa conclusao, por ser baseada em uma premissa falsa, iria ser contrari-
ada pelas observacgdes da direcdo do vento.

Para que possam ser comparados valores da pressao a superficie, observa-
dos em locais com altitudes distintas, € indispensavel que o efeito do relevo seja
eliminado. Isso é feito aplicando-se uma corregao aos valores observados da pres-
sdo atmosférica, para que se ajustem a um dado nivel de referéncia, em geral o nivel
médio do mar. Em locais com altitudes positivas, essa correcdo consiste em adicio-
nar um certo incremento ao valor da pressao observada a superficie, para compen-
sar a camada atmosférica que passaria a existir sobre esse mesmo local, caso fosse
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hipoteticamente deslocado de sua altitude real até o nivel médio do mar. Em se tra-
tando de locais com altitudes negativas, a pressao observada seria diminuida para
compensar a camada de ar que teoricamente deixaria de existir acima deles. O ajus-
te é referido na bibliografia especializada como "reducdo da pressédo ao nivel médio
do mar". Essa terminologia é impropria pois, a maior parte das localidades onde se
efetuam observagdes da pressao esta situada acima do nivel médio do mar, nao
havendo "reducao" da pressao e sim um acréscimo. A redugdo, nesses casos, seria
da altitude (de z para 0 m).

A eliminagao do efeito de altitude, associado aos valores locais da pressao, €
um problema muito sério em Meteorologia. De fato, quando o local considerado tem
altitude positiva (caso mais comum), é necessario estimar as propriedades fisicas da
atmosfera, naquela hipotética camada vertical que o separaria do nivel médio do
mar, com vistas a quantificar o incremento a ser dado a pressao observada a super-
ficie. Evidentemente, o erro cometido sera tanto maior quanto mais elevado for o
local em questdo. Nao existe, no atual estagio do desenvolvimento cientifico huma-
no, outra saida senao essa. Diversos métodos, mais ou menos precisos, tém sido
propostos para proceder a estimativa da corre¢gao necessaria e, o que é mais grave,
0s paises nao seguem um método comum (Shuepp et al., 1964).

Em se tratando de estagdes meteorolégicas muito elevadas, a corregéo, ao
nivel médio do mar, dos dados de pressao atmosférica, provocaria erros muito gros-
seiros. Para esses casos adota-se outro nivel referéncia, que pode estar localizado
acima ou abaixo do equivalente a altitude da estacéo.

6. Forgca do gradiente de pressao.

Sendo a atmosfera um fluido, a pressido atmosférica varia em todas as dire-
cOes. A hipétese do equilibrio hidrostatico € normalmente aceita para efeito de estu-
dos localizados da variagdo da pressdo com a altitude, em situagdes que possam ser
consideradas nao perturbadas. Quando se pretende analisar o efeito da pressao
atmosférica sobre 0 movimento do ar, porém, faz-se necessario aprofundar a ques-
tao e levar em conta, também, sua variacao horizontal.

Imagine-se um paralelepipedo de controle (Fig. 111.12), situado na atmosfera,
com arestas infinitesimais (Ax, Ay e Az) orientadas segundo os 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 pressao, isto é:

fA= p Ay Az i
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f,=—p'Ay Az 1

que sao claramente opostas (ie - i). A resultante dessas forgas (fxi ) sera sua so-
ma vetorial, ou seja:

fui=f, + fy=(p—p )AYAZ 1.

4
A
— —>»
Fa Fp
- g ———

v
b

Fig. l11.12 - Paralelepipedo de controle imerso na atmosfera, cujas faces opos-
tas A e B estdo submetidas a pressido atmosférica p e p', respecti-
vamente.

Note-se que, sendo p < p', ha uma variagcdo da pressao ao longo do eixo ox
(além daquelas ao longo das direcbes de y e de z), que, por unidade de comprimen-
to, corresponde a d p/o x. Assim, a pressao p', observada na face B, pode ser calcu-
lada a partir de p, ou seja:
p'=p + (0 p/o X)AX.
Combinando as duas expressdes precedentes, encontra-se:
fxi =— (8 ploX)Vi

onde V = AXAyAz representa o volume do paralelepipedo em questao.

Dividindo ambos os membros da expressao anterior pela massa (m) e desig-
nando por Fxi o quociente fxi/m, obtém-se a aceleragao:

Fxi =—(1/p) (0 plox) 1. (111.6.1)
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Seguindo exatamente o mesmo caminho demonstram-se expressdes equivalentes a
111.6.1 para as duas diregdes restantes, isto é:

Fyj=—(1p)@ploy) ] (11.6.2)
F.k =—(1/p) (0p/ 02) k (111.6.3)
Somando-se as trés componentes encontradas, conclui-se que:

F=—(1/p) Vp (11.6.4)

onde p € a densidade doare V = (0 /0x) §+(6 /ay)j + (0 /0z) k. O simbolo V (na-
bla) representa o operador gradiente (vetorial), ja referido no Capitulo II.

Em muitas aplicagdes praticas costuma-se adotar a condi¢cado de equilibrio em
relacdo a componente vertical (111.6.3), definindo apenas a componente horizontal da
forca do gradiente de pressao, dada por:

=—(1lp){(@plox) i +(@play) j} (111.6.5)
ou
Fp=-(1p) Vzp (111.6.6)

A equacao 111.6.4 (e suas componentes) mostra que a forga atuante por uni-
dade de massa do ar (dimensdes de aceleracéo), decorrente da existéncia de um
gradiente de pressao, tem sentido oposto ao desse gradiente e, portanto, age dire-
tamente da alta para a baixa pressdo como, alias, ja deveria ser esperado. A mesma
conclusdo é valida para a componente horizontal (111.6.5). Note-se que o médulo da
componente horizontal do gradiente de pressao (Vz p) pode ser calculado dividindo-
se a diferenga de pressao pela distancia entre os pontos em que foi observada.

E curioso ressaltar, como comprovagdo do que foi exposto, que, quando a
atmosfera estd em equilibrio, a componente F; k deve ser necessariamente com-

pensada pela aceleragao da gravidade (g E) Caso contrario haveria uma aceleragao
vertical e a condi¢cdo de equilibrio ndo seria satisfeita. Fazendo a substituicdo de F;

k por g k na equacao l11.6.3 encontra-se, em mddulo, a equacao 111.4.2:

g=-(1/p) (9 pl02)
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7. Configuragoes tipicas do campo da pressao.

7.1 - A carta meteorolégica de superficie.

O estudo da evolucdo (deslocamento e desenvolvimento) dos sistemas at-
mosféricos que condicionam o estado prevalecente do tempo, requer a comparagao
dos dados meteoroldgicos que caracterizam o estado termodindmico da atmosfera
em cada ponto. Essa comparagao somente € possivel quando esses dados sao de
natureza sinotica, isto é: tenham sido coletados simultaneamente em todas as esta-
¢oes meteoroldgicas. Exatamente por isso, as observagdes meteoroldgicas, quando
efetuadas com o objetivo de previsdo do tempo, devem ser realizadas nos horarios-
padrao, estabelecidos pela Organizacdo Meteoroldgica Mundial, entidade internacio-
nal que coordena as atividades operacionais na area das Ciéncias Atmosféricas.
Atualmente, os horarios-padrdo estabelecidos para a realizacido de observacbes
sindticas sdo 00:00, 06:00, 12:00 e 18:00 TMG. E precisamente o carater de simul-
taneidade das observagbes que exige a adogdo do Tempo Médio de Greenwich
(Capitulo I) para a coleta dos dados destinados a previsao do tempo. Estudos de
outra natureza, porém, podem exigir dados coletados de conformidade com a hora
solar local. As investigagbes agrometeoroldgicas constituem um bom exemplo disso,
ja que as plantas estéao fisiologicamente condicionadas ao movimento aparente dia-
rio do Sol. O mesmo se verifica nas investigacdes inseridas no ambito da Climatolo-

gia.

A analise da evolucdo do estado prevalecente do tempo pode ser feita de
duas maneiras: numérica e graficamente.

No caso da analise numérica, os dados sindticos disponiveis sédo eletronica-
mente processados, utilizando-se programas de computacdo capazes de encontrar
solugbes numéricas para o complexo sistema de equagdes de progndstico, que des-
creve a evolugao temporal do comportamento fisico da atmosfera. Muitas vezes isso
requer o processamento conjunto dos dados coletados em todo o planeta, o que
exige o uso de computadores de grande capacidade de memoria e extremamente
rapidos.

No caso da andlise grafica, as observagdes sinoticas sao plotadas sobre ma-
pas geograficos, do pais, ou da regido. A expressao "carta de superficie" é corriquei-
ramente usada em Meteorologia para designar a representacao grafica de todas as
observagdes sindticas (temperatura, umidade, vento, nuvens etc.) realizadas a su-
perficie (obtidas, portanto, em referenciais locais). A Unica excegao € a pressao, cu-
jos 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 apresenta com mais frequéncia, utilizando-se cartas de superficie que traduzem
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os valores médios, ou 0os mais provaveis, da pressao, temperatura, umidade etc.,
obtidos a partir de séries de observagdes com 10, 20, 30 ou mais anos de registro.
Essas sdo cartas climatoldgicas, elaboradas com vistas a identificar as condi¢des
atmosféricas prevalecentes em uma regido. Pode ser interessante, ainda, conhecer
os desvios (anomalias) que uma situagao particular apresenta em relagao as condi-
¢bes normalmente esperadas.

7.2 - Is6baras e superficies isobaricas.

A partir dos valores de pressao atmosférica plotados em uma carta geografi-
ca, podem ser tragadas linhas que unam pontos de mesmo valor da pressdo. Tais
linhas s&o chamadas isébaras.

A Fig. lll.13 mostra as isébaras médias para a Regido Tropical, correspon-
dentes a pressdo ao nivel médio do mar nos meses de janeiro e julho. A Fig. 111.14
representa uma configuracao tipica do campo da pressao ao nivel médio do mar na
Ameérica do Sul. Em ambas a pressao esta em hPa.

As is6baras caracterizam a distribuicao espacial da pressao (Fig. I11.13), a
qual fornece informacgdes preciosas aos meteorologistas. Sabe-se através da obser-
vagao sistematica e comprova-se por via tedrica que, a determinadas configuragdes
do campo da pressao a superficie, estdo associadas condi¢cdes de tempo bem carac-
terizadas. Assim, é possivel fazer inferéncias quanto ao comportamento da atmosfe-
ra, a partir da analise da disposi¢ao das isébaras, ja que o vento (e portanto, o trans-
porte de calor e de vapor d'agua) esta fortemente condicionado pela distribui¢cao es-
pacial da pressao. Posteriormente serao abordados aspectos inerentes a influéncia
do campo da pressao sobre o movimento do ar.

Quando se pensa na atmosfera em trés dimensoes, facilmente concebem-se
superficies que unem pontos de igual valor da pressao: sdo chamadas superficies
isobaricas. As isdbaras representam, de fato, interse¢des das superficies isobaricas
com um plano de referéncia, em geral o nivel médio do mar.

7.3 - Cartas isobaricas.

Além da carta de superficie, sdo confeccionadas outras, correspondentes a
niveis elevados da atmosfera, contendo informacdes procedentes de estacbes de
sondagem aeroldgica (Capitulo 1V) e, eventualmente, aquelas fornecidas por aero-
naves em vbo. Tais cartas sdo elaboradas para niveis de pressao constante (850
hPa, 500 hPa etc.), e se destinam a averiguar a situagéo reinante nas camadas su-
periores da troposfera.
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Fig. lll.14 - Configuracao instantanea tipica do campo da pressao (hPa) atmosféri-
ca ao nivel médio do mar, na América do Sul, indicando-se centros de
alta (A) e baixa (B) presséo.

Nas cartas desse tipo procura-se inicialmente caracterizar a topografia da su-
perficie isobarica considerada. Essa topografia é obtida determinando-se, para cada

ponto em que se dispbe de informacgbes, o geopotencial correspondente a superficie
isobarica que se considera.

Em uma fase posterior, sdo tracadas linhas que unem pontos com o mesmo
valor do geopotencial (ver Capitulo 1), chamadas isoipsas. A Fig. lll.15 mostra, es-

quematicamente, um aspecto das isoipsas de 1500 e 1560 mgp da superficie isoba-
rica de 850 mb (850 hPa).
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Fig. l11.15 - Representagdo esquematica das superficies equipotenciais de 1500
e 1560 mgp atravessadas pela superficie isobarica de 850 hPa.

Recorde-se que, quando o geopotencial &€ expresso em metros geopotenciais
(mgp), possui praticamente o mesmo valor numérico da altitude (m). Logo, as curvas
equipotenciais de uma superficie isobarica traduzem, geometricamente, sua topogra-
fia (tendo o mesmo significado das curvas de nivel nos levantamentos altimétricos).

7.4 - Centros de alta e de baixa pressao.

Observando-se uma carta contendo a representagdo do campo da presséao a
superficie do globo (Fig. 1l1l.14) constata-se, muitas vezes, a presenga de uma ou
mais isébaras fechadas, concéntricas ou nao, delimitando uma area aonde a pres-
sao é maior que em qualquer outro ponto a sua volta. Tais nucleos de pressao mais
elevada s&do denominados centros de alta pressao, centros anticiclénicos ou, sim-
plesmente, anticiclones (indicados, nas cartas, pela letra A). Por sobre esses cen-
tros, as superficies isobaricas apresentam-se com concavidade voltada para baixo
(Fig. 1. 16).

Deduz-se, de imediato, que, por se tratar de uma area de maior pressao, o
ar a superficie 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 verti-
cal do ar se verifica de cima para baixo (movimento subsidente).
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Fig. I11.16 - Esquema da distribuicdo das superficies isobaricas e das isébaras em um
centro de alta pressao (acima). Note-se a circulagdo horizontal e vertical do
ar (abaixo).
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Fig. l1l.17 - Esquema da distribuicdo das superficies isobaricas e das isbbaras em um
centro de baixa pressao (acima). Note-se a circulagao horizontal e vertical
do ar (abaixo).
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E importante analisar como se estabelece a circulacdo horizontal nas vizi-
nhancgas de um centro de alta pressao. Ali, a tendéncia inicial de qualquer parcela de
ar € mover-se radialmente, afastando-se do centro para a periferia, em virtude da
componente horizontal da forga do gradiente de pressao, atuante sobre a unidade de
massa do ar. Uma vez iniciado o movimento, entra em acao a aceleragao de Corio-
lis, agindo perpendicularmente a direcdo do movimento, desviando-o para a esquer-
da no Hemisfério Sul e para a direita no Hemisfério Norte.

A diregao do deslocamento da amostra de ar sera, desse modo, aquela defi-
nida pela resultante dessas duas aceleragdes. Como consequéncia, o vento obser-
vado nado sera perpendicular as isébaras (radial), mas inclinado em relacdo a elas,
estabelecendo-se uma circulacdo no sentido horario, no caso do Hemisfério Norte,
ou anti-horario, no caso do Hemisfério Sul (Fig. I11.16). O angulo com o qual o vento
cruza as isGbaras vai depender, também, das demais for¢cas atuantes, dentre as
quais o atrito (causado pela rugosidade natural da superficie) e a aceleragao centri-
fuga (decorrente da prépria curvatura do movimento da amostra considerada).

Nas cartas isobaricas, um centro anticiclénico 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
questao.

Observando-se o campo da pressado ao nivel médio do mar (Fig. Ill. 13) po-
dem ser facilmente encontradas, também, configuragdes constituidas por uma ou
mais isobaras fechadas que delimitam areas onde a pressao atmosférica € menor
que em qualquer ponto circunjacente. Esses nucleos de menor pressao sao chama-
dos centros de baixa pressao, centros ciclénicos, ou ciclones (indicados pela letra B).
Nos centros de baixa pressdo as superficies isobaricas tém concavidade voltada
para cima (Fig. Ill. 17).

Nas proximidades de um centro ciclénico, qualquer parcela de ar tende inici-
almente a se deslocar na direcao radial, da periferia para o centro, no sentido oposto
ao do gradiente horizontal de pressao. Imediatamente apds iniciado o movimento,
porém, faz-se sentir o efeito da aceleracdo de Coriolis, desviando a trajetoria dessa
amostra para a esquerda no Hemisfério Sul. No Hemisfério Norte esse desvio da-se
para a direita da direcdo do movimento. Como resultado da agéo conjunta da acele-
racao de Coriolis e da for¢ca do gradiente de pressao (impulsionando a unidade de
massa do ar), estabelece-se uma circulagdo no sentido horario, no Hemisfério Sul
(anti-horario no Hemisfério Norte), conforme mostrado na Fig. Il1.17. Nesses centros,
ha convergéncia de massa a superficie € o movimento vertical do ar é necessaria-
mente 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
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questao

Tanto os centros anticicldonicos como os ciclénicos podem ser migratorios ou
semipermanentes. Os primeiros, de natureza eventual, surgem, se desenvolvem e
desaparecem no bojo de sistemas atmosféricos e vao alterando as condi¢des do
tempo por onde passam. Os do segundo tipo persistem durante quase todo o ano
sobre uma determinada area. A localizacdo geografica dos centros semipermanen-
tes varia um pouco com o tempo, em torno de uma posi¢ao média que, de certo mo-
do, esta parcialmente relacionada com o movimento meridional aparente do Sol.

Ha dois conjuntos de trés anticiclones semipermanentes a superficie, locali-
zados, na zona subtropical. Os trés do Hemisfério Sul encontram-se sobre o oceano,
préximo a latitude de 25° S (Fig. 111.13). Os do Hemisfério Norte tém sua posigdo mé-
dia em torno de 30° N, estando um deles a cerca de 45° N, sobre a Sibéria apenas
durante o inverno. Via de regra os anticiclones semipermanentes subtropicais tor-
nam-se mais intensos no inverno.

Na zona equatorial e naquelas localizadas as latitudes em torno de 50° a 60°
norte e sul, encontram-se configuragcbes médias de baixa pressédo a superficie. Al-
guns centros ciclénicos semipermanentes tendem a surgir, sobre os continentes,
durante o veréo.

Os ciclones migratérios, dada a importancia meteoroldgica que possuem,
serdo abordados no Capitulo 9.

7.5 - Cavados e cristas.

Em perfeita analogia com as configuragdes topograficas, as superficies isoba-
ricas também 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 pressao é minima, em relagao a area circundante. No eixo de um cavado a
curvatura das superficies isobaricas é cOncava. Nas cartas isobaricas um cavado
equivale a uma linha de geopotencial minimo (Fig. lll. 16).

Em uma carta de superficie, a crista representa uma linha de pressao maxi-
ma, a semelhanca de um divisor de aguas (delimitador de bacia hidrografica) na to-
pografia convencional, traduzindo a curvatura convexa das superficies isobaricas.
Em cartas isobaricas o eixo da crista constitui uma linha de maximo geopotencial
(Fig. 111.18).
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Fig. l11.18 - Superficie isobarica de 850 hPa mostrando o eixo de duas cristas € de um
vale ou cavado (acima). Abaixo vé-se o aspecto da carta correspondente.
As linhas s&o isoipsas (mgp).

8. Exercicios.

1 - Sabe-se que, sob as condi¢gdes normais de temperatura e presséo (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'dgua (ar umido) apresenta
densidade menor que a do ar seco (puro), nas mesmas condigdes de temperatura e
pressao.

2 - Usando os mesmos dados do exercicio anterior, calcular a massa molecular apa-
rente da mistura.

3 - Em um mapa, cujo fator de escala é 1:10, foram tragadas isébaras a intervalos
de 5 hPa. Sabendo-se que a distancia entre duas is6baras consecutivas é de 3 cm,
pede-se obter o gradiente horizontal de pressao.
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4 - Em uma carta de superficie encontram-se duas isdbaras, orientadas no sentido
leste-oeste. A isdbara norte € de 1004 hPa e a outra de 1008 hPa. Sabendo-se que
a distancia normal entre essas isébaras é de 130 km e que a densidade do ar é de
1,2x10°g cm?, calcular:

- a magnitude da componente horizontal da forca do gradiente de presséao; e

- a diregdo e o sentido dessa componente.

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 gradiente 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 o mesmo volume (V), a iguais temperatura e pressao, le-
vando em conta as massas moleculares 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 hidrolégico € uma sequéncia fechada de fendbmenos naturais que po-
de ser dividida em duas partes: o ramo aéreo, normalmente estudado no ambito da
Meteorologia e o ramo terrestre, objeto da Hidrologia. A superficie limitrofe dos fe-
ndmenos pertinentes a cada um desses ramos € a interface globo-atmosfera. Consi-
dera-se que o ramo aéreo do ciclo hidrologico se inicia quando a agua € cedida a
atmosfera, no estado de vapor, encerrando-se no momento em que € devolvida a
superficie terrestre, no estado liquido ou sélido.

A transferéncia de vapor d'agua para a atmosfera é causada pela evaporagéo
da agua do solo e das superficies liquidas (oceanos, lagos, cursos d'agua, rios e
reservatorios), bem como pela sublimagao do gelo (existente nos campos de neve e
nas geleiras). A atividade biolégica dos seres vivos, principalmente a transpiragao
vegetal, também contribui muito para o enriquecimento do ar em vapor d'agua. Por
outro lado, a atmosfera esta constantemente fornecendo agua para a superficie ter-
restre. 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 terrestre,
sobre os corpos ali existentes, ou mesmo na epiderme dos seres vivos (formando
depdsitos, liquidos ou sdlidos).

O vapor d'agua que surge na interface globo-atmosfera mistura-se ao ar por
difusdo turbulenta, sendo rapidamente transportado pelas correntes aéreas. Posteri-
ormente, encontrando condi¢des favoraveis, volta ao estado sélido ou liquido no inte-
rior da prépria atmosfera, ou em algum outro ponto da superficie, em geral muito
distante do local em que se originou. Por tudo isso, a concentragcao de vapor d'agua
no ar é bastante variavel, tanto no espago como no tempo. Essa variacédo é, em ge-
ral, tanto maior quanto mais préxima da superficie-fonte for a camada atmosférica
que se considere.
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Ao ingressar na atmosfera, o vapor d'agua leva consigo o calor latente con-
sumido na transi¢do de fase (passagem do estado de agregacgéao inicial, sélido ou
liquido, ao estado gasoso). Posteriormente, transfere ao ambiente o calor latente
liberado, quando de sua volta ao estado liquido ou sdlido. Desse modo, o vapor d'a-
gua é um eficiente veiculo de calor, transportando energia das regides mais aqueci-
das da Terra para as mais frias, como mencionado no Capitulo Il. As fontes de vapor
d'agua para a atmosfera constituem, por conseguinte, sumidouros de energia e, reci-
procamente, os sumidouros do vapor d'agua atmosférico representam fontes de e-
nergia.

Sob o ponto de vista puramente meteoroldgico, a variagdo da concentragao
de vapor d'agua no ar tem implicagdes profundas, por influir significativamente na
energética da atmosfera (Peixoto, 1969).

O conhecimento da quantidade de vapor d'agua existente no ar é 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 microor-
ganismos patdgenos que atacam as plantas cultivadas e a prépria transpiragcéo ve-
getal esta intimamente relacionada com o teor de umidade do ar adjacente. Também
€ conhecida a influéncia da umidade do ar na longevidade, na fecundidade e na taxa
de desenvolvimento de muitas espécies de insetos (Neto et al., 1976). Por outro la-
do, um dos parametros utilizados para definir o grau de conforto ambiental para pes-
soas e animais é, também, a umidade atmosférica reinante no local em questao.
Finalmente, para nao tornar a lista de exemplos enfadonha, ressalta-se que a manu-
tengao da faixa 6tima de umidade do ar constitui objeto de constante controle duran-
te a armazenagem de inumeros produtos.

2. Gas ideal.
2.1 - Equacgao de estado do gas ideal.

No estudo da Fisica s&o obtidas expressodes relacionando o volume (V) ocu-
pado por uma certa massa (m) de um gas, com a pressao (p) e a temperatura (T) as
quais esse gas esta submetido. Uma dessas relagdes tem a seguinte forma:

pV=nRT[1+pF,(T)+p>F;5(T) +p’ E4(T)... ] (IV.2.1)

onde R é uma constante e Fy(T), F5(T), F4(T).... sdo fung¢des exclusivas da tempera-
tura, denominadas coeficientes viriais do gas em questdo (Yavorsky e Detalaf, 1972).

Usando os conhecimentos advindos da Mecanica Estatistica, verificou-se que
as fungdes F,(T), F3(T), F4(T) ... estdo relacionadas com a energia envolvida nas
interagdes que ocorrem entre 2, 3, 4, ... moléculas do gas, respectivamente Eviden-
temente, interagcdes entre duas moléculas sdao muito mais freqlientes que entre trés;
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entre trés mais que entre quatro; e, assim, sucessivamente. Isso revela que, na e-
quacgao precedente, a contribuicdo devida a F,(T) € mais importante que a de F3(T),
a desta maior que a de F4(T) etc. (Zemansky e Ness, 1972).

A equacao IV.2.1 estabelece a relagao funcional entre a pressao, a tempera-
tura e o volume, no caso de qualquer gas, sendo chamada equacgao geral de estado
dos gases.

Denomina-se gas ideal, ou perfeito, ao modelo fisico de um gas sem intera-
¢ao alguma entre as moléculas, ou seja: cada uma atuaria como se as demais nao
existissem. Assim, os coeficientes viriais seriam todos nulos e a equacio anterior
passaria, obviamente, a forma:

pV = Nrt (IV.2.2)

O gas ideal é puramente conceitual. Foi idealizado com o objetivo de facilitar
o estudo dos gases reais. De fato, sob baixas pressdes e temperaturas, muitos ga-
ses reais tém comportamento praticamente analogo ao ideal. Isso se verifica com
todos os componentes da atmosfera, incluindo o vapor d'agua, dentro dos limites da
temperatura e da pressdo normalmente reinantes na Natureza. No entanto, o com-
portamento fisico desses mesmos gases, quando submetidos a temperatura e pres-
sao elevadas, difere bastante do previsto para o modelo ideal. Seria o caso do vapor
d'agua superaquecido no interior de uma caldeira, por exemplo.

Parece evidente que, ndo havendo interagdes entre as moléculas, uma mistu-
ra de gases ideais se comporta como se fosse um unico gas ideal. O mesmo ¢é acei-
to, na pratica, para uma mistura de gases reais, cujos comportamentos sejam seme-
Ihantes ao do gas ideal.

A equacao anterior pode assumir outras formas, mais uteis a Meteorologia,
onde normalmente se trabalha com a unidade de massa do ar. Lembrando que o
numero 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 expressodes 1V.2.2 a IV.2.4 sdo formas alternativas da equacao de estado
do gas ideal. A escolha de qual equacéo usar depende do problema a ser resolvido.
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2.2 - Trabalho.

Quando uma forga (13 ), atuando sobre um corpo, altera sua posigdo de um
certo incremento (d L), na direcdo da propria forga, realiza-se um trabalho (dW).

Como ja mencionado, a realiza¢ao de trabalho pode ser expressa através do seguin-
te produto escalar:

dw = F.dL.

Imagine-se uma amostra de um gas, no interior de um cilindro, dotado de um
émbolo mével. 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, o gas sofre-
rd uma expansao isobarica, realizando um trabalho sobre o émbolo. Para aplicar a
equacgao 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 variagdo do volume (dV) do gas corres-

ponde ao produto Adi, sendo d L o deslocamento do &mbolo. Em modulo, tem-se:

dW=pAdL
ou
dW = p dV. (IV.2.5)

O trabalho devido a expansdo de um gas equivale ao produto da pressao
pela variagao do volume (dV) sendo positivo se o0 gas se expande e negativo no caso
contrario. Observa-se que, em um processo isécoro (dV = 0), ndo é realizado traba-
Ilho algum.

2.3 - Significado fisico da constante universal dos gases.

Ao simbolo R que figura na equacéo de estado dos gases ideais, chama-se
constante universal dos gases. Seu significado fisico pode ser facilmente compreen-
dido diferenciando-se a equacéo IV.2.2,

pdV + Vdp = nRdT (IV.2.6)

e notando que, no caso particular da expansao isobarica (dp = 0) de uma molécula-
grama (n = 1 mol) do gas, esta expresséo se reduz a:

pdV = RdT.
Comparando-se esse resultado com a expresséao IV.2.5 verifica-se, finalmente, que:
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R = dW/dT. (IV.2.7)

Isto revela que a constante universal dos gases representa o trabalho efetuado pela
expansao de uma molécula-grama do gas quando, sob pressao constante, sua tem-
peratura sofre um incremento de um grau.

O valor de R vai depender do sistema de unidades usado, podendo ser dire-
tamente obtido da equacao I1V.2.2. Sabe-se que, sob pressao e temperatura normais
(p=1ateT=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 (111.4.5),

R=8,314x 10 "dyncmmol ' K~
R=8,314x10"ergsmol ' K" (IV.2.8)
R=8,314Jmol ' K.

Como uma caloria equivale a 4,18684 x 10 " ergs (List, 1971), obtém-se, ain-
da:

R=1,986 cal mol ' K. (IV.2.9)

3. Equagoes 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, o proprio ar seco pode ser considerado de modo idéntico, atuando como se
fora um gas ideal com massa molecular aparente M5 = 28,964 g mol T(11.11.1). Nesse

caso, se py designar a pressdo a que esta submetida uma certa massa (mg) de ar

seco, ocupando um volume V a temperatura T, entdo a sua equagao de estado (ob-
tida diretamente da equacao geral 1V.2.3), sera:

pgV = mgRT/Mg (IV.3.1)
ou,
Pa = pART/My (IV.3.2)
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em que pa designa a massa especifica do ar seco puro. Note-se que p5 pode ser a
pressao atmosférica, ou nao.

Em se tratando de uma massa (m,,) de vapor d'agua, ocupando sozinha um
certo volume (V) a uma dada temperatura (T) e pressao (py), 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 (IV.3.4)

4. Equagoes 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 tem-
peratura T (K) e a pressao atmosférica p.

E mantida a hipétese de que, tanto o ar seco, como o vapor d'agua, compor-
tam-se praticamente como gases ideais.

Como o émbolo é mével, a pressado atmosférica sera compensada pela soma

das pressbes parciais devidas a cada integrante da mistura, isto é: exercidas pelo
vapor (pv = e) e pelo conjunto dos constituintes do ar seco (pg =p —e€).

Assim, na mistura ar imido, a equacgao de estado para o ar seco é (McIntosh
e Thom, 1969):

(p — e)V = my RT/Mg (IV.4.1A)
p—e =pg RT/My (IV.4.1 B)

sendo pg 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)
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Por terem um comportamento praticamente ideal, tanto o ar seco, como o
vapor, ocupam todo o volume (V) disponivel, do mesmo modo que o fariam se esti-
vessem sozinhos, submetidos a temperatura (T) isto é: exerceriam a mesma pressao
parcial (ver topico seguinte).

5. Saturacgao.
5.1 - O conceito.

Imaginem-se duas camaras idénticas (A e B), dotadas de manémetro. No
interior de cada uma coloca-se um recipiente, hermeticamente fechado, contendo
agua. Na primeira camara (A) sera feito vacuo e na segunda (B) sera colocada uma
certa quantidade de ar completamente isento de vapor d'agua (ar seco). Assim, no
inicio dessa experiéncia, o 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 os recipientes com
agua, permitindo que haja evaporacdo. Os manémetros passarao a acusar um au-
mento de pressao, causado pelo vapor d'agua, que se difunde no interior das cama-
ras.

Transcorrido algum tempo, o mandmetro da camara A estara indicando um
determinado valor (es) de pressao; a pressado da outra camara (B) terd aumentado
dessa mesma quantidade (passando de p para p + es). Desde que a temperatura
ambiente seja mantida constante, as leituras manométricas ndo mais se alterarao,
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 o maximo valor da
pressao que pode ser exercida pelo vapor d'agua a temperatura em que for realizada
a experiéncia. Nessa situagcao, o numero de moléculas de agua que passou ao esta-
do gasoso durante a experiéncia atingiu o0 maximo possivel aquela temperatura (do
contrario a pressao continuaria aumentando). Estabelece-se, assim, uma situacéo de
equilibrio entre a agua e seu o proprio vapor. Esse equilibrio significa que, a passa-
gem adicional de qualquer molécula de dgua ao estado gasoso implica o retorno de
uma outra a fase liquida (quer voltando ao seio da prépria agua contida no recipien-
te, quer se depositando nas superficies internas da camara, sob a forma de goticu-
las). 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 temperatu-
ra.

Um ambiente é dito saturado a uma determinada temperatura, quando possui
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a quantidade maxima possivel de vapor d'agua aquela temperatura. Chama-se pres-
sdo de saturacdo do vapor d'agua, ou pressao saturante, a pressdo maxima exercida
pelo vapor d'agua. No caso da atmosfera, quando a quantidade de vapor atinge o
maximo, diz-se que o ar esta saturado.

Na situagdo aqui descrita o vapor d'agua atingiu uma condigdo de equilibrio
em relagdo a uma superficie plana de agua pura, mantida a dada temperatura. Em
termos mais genéricos, € possivel determinar, também, a pressdo de saturagcdo em
relacdo a uma superficie plana de gelo puro (e;), bem como em relagao a superficies
nao planas de agua, no estado liquido ou sélido, contendo sais dissolvidos (como é o
caso das nuvens). Evidentemente, as pressdes de saturagdo obtidas em relacéo a
diferentes superficies tém valores distintos. Ao longo deste texto, exceto quando
especificamente mencionado, a pressao saturante sera sempre referida a superficie
plana de agua pura (es).

5.2 - Calculo 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 pressao de saturacdo depende exclusi-
vamente da temperatura ambiente, isto é:

es = es(t) ... agua. (IV.5.1)

Em se tratando da pressdo de saturagdo em relagdo a uma superficie de ge-
lo, tem-se, analogamente:

e = ej(t) ... gelo. (IV.5.2)

Na atmosfera a agua pode ser encontrada no estado liquido, mesmo a tem-
peraturas inferiores a 0 °C. Assim, quando t < 0 °C existem duas pressodes de satura-
cao possiveis, dependendo da superficie de referéncia que se considere: a agua (es)
ou o gelo (e;). Varias equagdes tém sido desenvolvidas para calcular a presséo de
saturacdo do vapor. A mais usada delas foi obtida a partir de resultados experimen-
tais, por O. Tetens, em 1930 (Weiss, 1977):

es = 6,178 exp[17,2693882t/(t + 237,3)]. (IV.5.3)

A equacao de Tetens é vélida na faixa de —50 °C a 100 °C e fornece a pres-
sdo de saturacao 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 equacao de Clausius-Clapeyron
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(que sera demonstrada no Capitulo VI), entre 1945 e 1949, obtiveram, segundo List
(1971), as equacgdes que serao comentadas adiante, hoje adotadas internacional-
mente.

Para o computo da pressao de saturagcdo do vapor (em mb) em relagédo a
uma superficie plana de gelo puro (Tabela IV.1) emprega-se a seguinte equagao:

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:

A =1-TT;
B =1-T/T,

C =-3,56654 log(T./T);
T, = 273,16 K; e

T = (273,16 + t) K.

Para calcular a pressao de saturagao do vapor (em mb) em relagdo a uma
superficie plana de agua pura (Tabela IV.2), usa-se a expressao:

log es = 0,78614 — 7,90298 A + 5,02808 log (A) + B + C (V55)
com

A=T,/T

B =-1,2816 x 10-7{ 10 M3 (1-1A) _4 }

C 3,1328x10 —3{ 10 349149 (1-A) _4 }

373,16 K
(273,16 + t) K.

w

T
T
Também aqui log indica o logaritmo decimal e t designa a temperatura do ar (° C).

5.3 - Curva de saturacao.

Com os valores de pressado de saturagao obtidos, experimentalmente ou a-
través das equacbes anteriormente citadas (Tabelas 1V.1 e 1V.2), pode-se tragar a
curva de saturagdo. Analisando-a (Fig. IV.1), verifica-se que eg aumenta com t, em-

bora nao linearmente. Constata-se, ainda, haver uma curva de saturacdo em relagao
ao gelo e outra em relagao a agua (superficies planas) e que, para uma mesma tem-
peratura, a pressao maxima do vapor em relagdo a agua (es) € maior do que a ob-
servada em relac&o ao gelo (e)).
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TABELA IV.1

PRESSAQ 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 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
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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 44773 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)
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TABELA IV.2

EM RELAGAO A UMA SUPERFICIE PLANA DE AGUA PURA.

(Conclusao)

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 saturagao do vapor d'agua. O ponto X(e, t) representa uma a-
mostra de ar imido; A, B e C, trés diferentes modos de se obter sua satu-
racdo; tq € a temperatura do ponto de orvalho.

Uma amostra de ar umido é representada por um ponto abaixo da curva de
saturagdo 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 g;,t).

Assim, a pressao parcial (e) exercida pelo vapor d'agua existente no ar deve obede-
cer a relagao:

es—e >0 para a agua (IV.5.6 A)
ou
e—e >0 para o gelo. (IV.5.6 B)

Quando e = 0, o ar esta seco; caso e = es OU € = g;, 0 ar encontra-se satura-
do em relagdo a uma superficie plana de agua ou de gelo, respectivamente. Em
qualquer outra situagao o ar é dito umido.
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Atingida a saturacdo, desde que a temperatura ndo se altere, nenhuma quan-
tidade adicional de vapor d'agua pode ser incorporada ao ar. Qualquer tentativa nes-
se sentido sempre provocara a passagem, a fase liquida ou sélida, de uma quanti-
dade de vapor igual ao excesso 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.

A saturagdo de uma amostra de ar umido pode ser atingida por um dos se-
guintes processos (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 maximo possivel aquela temperatura;

b - reduzindo a temperatura, sem acrescentar vapor d'agua, até o ponto em
que a pressao parcial (e) torne-se saturante; e

¢ - combinando, simultaneamente, os processos anteriores.

Esses procedimentos podem ser claramente visualizados utilizando-se a cur-
va de saturacao (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 pressao parcial (e) aumenta iso-
termicamente. O segundo processo corresponde ao segmento de reta de X(e, t) até
B, indicando um resfriamento isobarico (sem alteragdo do valor da pressao parcial do
vapor), até atingir a curva de saturacado. Neste caso, o valor da pressao parcial ndo
muda; apenas busca-se a temperatura (tq) para a qual esse mesmo valor torna-se

saturante. Uma outra evolugédo 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).

5.4 - Temperatura do ponto de orvalho.

O umedecimento isotérmico (processo a) ndo poderia continuar indefinida-
mente, ultrapassando a curva de saturagdo. De fato, apds a saturacao ter ocorrido
(ponto A da Fig. IV.1), qualquer 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 saturagao (para a direita) e, por-
tanto, aumentar a temperatura. Quando a temperatura ambiente se eleva, cresce
também o valor da pressao 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, re-
presentado pelo segmento de reta unindo X(e, t) a B (Fig. IV.1). Apés atingida a
temperatura (tg) em que a saturagdo acontece, qualquer resfriamento adicional deve

ser feito seguindo a curva de saturacao {ndo o prolongamento da linha X(e, t) — B} e,
isso, implica reduzir o valor da pressado de saturacdo. Essa redugao sé se justifica
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pela passagem de parte do vapor ao estado liquido (condensagéo), de modo que o
valor maximo da presséo de saturagdo a nova temperatura seja respeitado. Eviden-
temente a condensagao do "excesso" do vapor, provocado pelo resfriamento, vai
originar a formagao de gotas d'agua nas superficies em contacto com essa amostra
de ar (formagédo de orvalho). Exatamente por isso ty € chamada de temperatura do

ponto de orvalho, 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
saturagao, neste caso, € obtida apenas por resfriamento (sem acréscimo algum de
vapor d'agua).

Qualquer amostra de ar que atinja sua temperatura do ponto de orvalho tor-
na-se saturada. Se, apos atingir ty, o resfriamento prosseguir, havera formacéo de

dep6sitos de agua nas superficies mais proximas. E exatamente isto que explica a
formacgdo de gotas d'agua na superficie 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 cer-
tas pessoas tém de expirar seu halito sobre a lente dos 6culos antes 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 condensacgéo de va-
por, haja vista que a temperatura da lente é inferior a do ponto de orvalho do ar expi-
rado. Um terceiro exemplo é a formacéo natural de orvalho sobre a superficie das
folhas e de corpos expostos ao ar livre. Durante a madrugada as temperaturas des-
sas superficies podem tornar-se inferiores a do ponto de orvalho, advindo dai a con-
densacgao.

A determinacgéo de ty € feita a partir do valor da pressé&o parcial do vapor (e)
presente na amostra de ar. Uma vez que, pela definicdo de ty, o valor da pressdo

parcial () ndo muda durante o processo (a saturagdo acontece apenas por resfria-
mento), basta procurar no corpo da tabela de saturagao o valor da pressao parcial do
vapor (e) e verificar a temperatura correspondente (ty). Caso o valor exato ndo figure

na tabela, pode-se adotar o mais préximo, ou efetuar uma interpolagao entre aqueles
imediatamente superior e inferior ao da pressao parcial obtida.

Uma outra maneira consiste em usar equagdes empiricas, obtidas por re-
gressao polinomial. Na pratica, sendo a pressao parcial do vapor expressa em mb,
pode ser usada a seguinte expressao:

tg =237.3 *log1g (e / eg)/ (17.2688 — log1q (e / eg) (IV.5.7)

Em que eg = 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.
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6. Parametros que definem o teor de umidade do ar.

Além da pressao parcial (e€), ha outras variaveis para quantificar o teor de
vapor d'agua presente no ar, de uso mais corrente.

6.1 - Razao de mistura (r).

A razdo de mistura (r) do ar umido, submetido a uma dada pressdo atmosfé-
rica (p) e temperatura (t), € o quociente entre a massa de vapor (my) e a massa de

ar seco (mg) na qual o vapor esta contido. De acordo com essa definigéo, tem-se:
r=my/ mg. (IV.6.1)

Utilizando-se as expressbes para my e my obtidas respectiva e diretamente das e-

quacodes de estado do ar seco (IV.4.1) e do vapor d'agua (IV.4.2) na mistura (ar umi-
do) e sendo a raz&o entre as massas moleculares Mg/My = 0,622, tem-se:

r=0,622e/(p-e) (IV.6.2)

sendo r expresso em gramas de vapor por grama de ar seco quando a pressao par-
cial do vapor (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 aproxima-
da, quando né&o se requer alta precisao:

r=0622e/p (IV.6.3)
No caso do ar estar saturado, a razao de mistura saturante (rs) sera dada por:

rg = 0,622es/(p — €s). (IV.6.4)

Tendo em vista que p >> es, a seguinte forma aproximada pode ser util em
estimativas que nao requeiram precisao:

rs ~ 0,622 es/ p. (IV.6.5)

As expressoes anteriores (IV.6.4 e 1V.6.5) podem fornecer a razdo de mistura
em gramas de vapor por quilograma de ar umido, bastando que os respectivos nu-
meradores 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 definicao anterior, portanto:
q=my/(my + mgy). (IV.6.6)

Dividindo o numerador e o denominador dessa expressao por mg e tendo em conta
a equacgéo IV.6.1, pode-se escrever:

g=r/(1+r) (IvV.6.7)

que fornece a umidade especifica em gramas de vapor por grama de ar umido.
Estando o ar saturado, verifica-se que:

Qs =rs/ (1 +rs). (IvV.6.8)
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 + rou 1 +

rs como praticamente igual a unidade, sem incorrer em erro sério. Nas aplicagdes

em que isso seja possivel:

q~r (IV.6.9)
e

Qs ~Ts. (IV.6.10)

6.3 - Umidade absoluta (py).

Também chamada de concentragao do vapor, ou densidade do vapor na mis-
tura, a umidade absoluta € o quociente entre a massa de vapor d'agua (my) e o vo-
lume (V) do ar imido que a contém, ou seja:

pv=my/V. (IV.6.11)

Partindo da equagdo IV.4.2, com R = 8,314x10 " dyn cm mol' ' K" e My =
18,015 g mol ', verifica-se que:

pv = 2.16683x10 "e /T em gcm™ (IV.6.12)
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com a temperatura (T) em K e a presséao parcial do vapor (e) em mb. Por outro lado,
usando a propria definicido de razdo de mistura, vé-se que:

pv=pgr. (IV.6.13)

6.4 - Umidade relativa (U).

A umidade relativa (U) do ar imido, submetido a uma determinada tempera-
tura (t), € o quociente entre a pressao parcial do vapor (e) e a pressao de saturagcao
(eg) aquela temperatura, ou seja:

U=e/es. (IV.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 satu-
rado (e = es). Fisicamente U representa a fracdo da umidade maxima possivel que ja
se encontra preenchida.

Note-se que, como eg depende de t, mantendo-se constante a press&o parci-

al 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 satura-
¢ao (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 secao anteri-
or dependem da pressao parcial do vapor d'agua presente no ar (e). A determinagao
desse parametro pode ser feita com o auxilio de instrumentos denominados psicré-
metros (do grego "psychrés”, que significa frio). Ha, ainda, instrumentos apropriados
para medir diretamente a umidade relativa do ar.

7.1 - Psicrometros.

Os diferentes modelos convencionais de psicrdmetro sao, basicamente, cons-
tituidos por dois termdmetros comuns (de mercurio-em-vidro), sendo um com o bulbo
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descoberto e o outro com o bulbo revestido por um tecido fino (musselina, gaze etc.),
que é molhado (preferencialmente com agua destilada) imediatamente antes do uso
do instrumento. Esses termbdmetros sdo chamados, respectivamente de termdémetro
de bulbo seco e termdmetro de bulbo umido. Em alguns psicrometros os terméme-
tros 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).

I

L —
A —*

_':N_EEH%%IIIIIIIIIIIIIIIIII
AR EEEEEE————
=

B

Fig. IV.2 - Psicrébmetro de funda (esquerda), cuja ventilacdo é obtida fazendo-se
girar o suporte dos termémetros; e psicrometro Assmann (direita), com
aspirador mecanico embutido na parte superior.

Nos modelos mecanicos mais aperfeicoados, uma ventoinha aspira o ar por
sobre os bulbos a uma velocidade constante, que nido deve ser inferiora 5 m s i
Dentre os psicrdmetros ventilados mais usados estdo os do tipo Assman, que é por-
tatil (Fig. IV.2) e August. No caso do modelo August, recomenda-se cuidado ao u-
medecer o bulbo (Fig. IV 3); ao aplicar corda no mecanismo de relojoaria do aspira-
dor (Fig. IV 4), prendendo as pas da ventoinha (aspirador) com os dedos polegar e
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indicador; e ao acopla-la no encaixe apropriado (Fig. IV 5).

Eventualmente, pode ser necessario aplicar correcdes as leituras termométri-
cas para compensar pequenas imperfeicdes de fabricagdo. Sao ditas correcdes ins-
trumentais e, quando existem, constam do certificado de calibragem do psicrémetro,
fornecido pelo fabricante.

Atualmente, tém sido preferidos os psicrometros elétricos ventilados (Fig.
IV.6), que usam como sensores resisténcias, termopares, ou termistores.

7.1.1 - Principio de funcionamento.

Caso o ar nao esteja saturado, havera evaporagdo da agua que embebe o
revestimento do bulbo umido, ou do sensor que atua como tal. O calor latente ne-
cessario a evaporacao &, no primeiro instante, retirado do préprio bulbo e a tempera-
tura indicada pelo termémetro de bulbo umido (t') comega a diminuir. Uma vez atin-
gido o regime estacionario (quando t ' ndo mais se altera), o calor latente de evapo-
racao € 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 atingido o equilibrio
térmico entre o bulbo Umido e o ar que escoa junto dele, o usuario devera fazer leitu-
ras sucessivas (do termémetro de bulbo umido) até que obtenha dois valores conse-
cutivos iguais de t', 0 que indica a estabilizagdo do processo; sé depois fara a leitura
do termémetro de bulbo seco, que fornece a temperatura do ar (t).

Estando o ar saturado, nenhuma evaporacao ira ocorrer, obtendo-se t = t'. A
diferenca psicrométrica (t — t') €, portanto, um indicador do estado de umidificagdo da
atmosfera adjacente, sendo tanto menor quanto mais umido estiver o ar.

7.1.2 - Equacgao psicrométrica.

Imagine-se um psicrometro em funcionamento, apds estabilizada a tempera-
tura do bulbo umido (equilibrio). Admita-se que a pressdo atmosférica mantém-se
constante no curto intervalo de tempo necessario as leituras (depois de estabiliza-
das).

Sejam my e my, respectivamente, as massas de ar seco e de vapor d'agua

qgue juntas constituem a unidade de massa do ar umido, antes de passar pelos
bulbos.
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Fig. IV.3 - Psicrébmetro tipo August (sem
0 aspirador) mostrando-se a
maneira correta de molhar a musselina
que envolve o bulbo do termdémetro. Apds
0 uso, as rolhas devem ser colocadas nos
condutos de ventilagdo respectivos.

Fig. IV.4 - Maneira correta de segurar o
aspirador (ventoinha) do psi-
crOmetro August para aplicar corda no
mecanismo de relojoaria.

Fig. IV.5 - Acoplamento do aspirador ao

conduto de ar do psicrdmetro

August. A ventoinha, s6 é liberada apds

encaixada (x e y indicam os movimentos
para o engate).
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SENSOR

AR ;7

AGUA —»

Fig. IV.6 - Psicrémetro ventilado elétrico, constituido por dois sensores de resis-
téncia elétrica (o registrador foi omitido). Ao lado o esquema da circu-
lagcao do ar que é aspirado através dos ductos dos sensores.

A evaporacao da agua, necessaria a saturagao do ar a temperatura t', con-
sumira calor latente (Lg) de modo proporcional ao aumento da massa de vapor d'a-
gua de my para m,,. Assim, o calor consumido sera:

Qqi=(my'—-my) Le

Ressalta-se que o calor latente (Lg) ndo é constante; seu valor depende da
temperatura (equacéao VI1.4.3).

Desde que o instrumento esteja isolado de qualquer fonte de energia (solar,
por exemplo), todo o calor latente necessario a evaporacao &, 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, nao envolve troca de calor com o meio. Com suficiente aproximagao, pode-
se assumir que o calor especifico do ar umido a pressao constante é praticamente
igual ao do ar seco (.= 0,240 cal g K™). Assim,
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Q2 = (mg—my) Cpa(t—t")

foi o calor necessario para causar a diferenga psicrométrica (t —t' °C igual a T — T' K)
observada. O principio da conservagao da energia exige que Q 4 = Q », logo:

(Mg + My) Cpa (t— ) = (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'). Assumindo-se que mg+my € praticamente igual a mg, no primeiro membro

dessa expresséo (pois mg >> m,,), e tendo em conta o significado da raz&o de mistu-
ra (r), vem:

Cpa (t - tl) = (rsl - r)LE

onde rg' indica a razdo de mistura saturante a temperatura t', ja que o ar, apos pas-
sar junto ao bulbo Umido, esta saturado aquela temperatura. Com uma boa aproxi-
macao pode-se tomar r ~ 0,662 e/p (IV.6.3) e rs ~ 0,662 es/p (IV.6.5), resultando:

e = es'—[pCpa/ (0,622 Lg) J(t—1t') (IV.7.2)

em que es' = eg(t') representa a pressao de saturagado do vapor a temperatura t'. Esta
expressao rege o funcionamento dos psicrémetros e é conhecida como equagao
psicrométrica.

Ao fator
Y* =P Cpa/ (0,622 L) (IV.7.3)

chama-se parametro psicrométrico, impropriamente conhecido como "constante psi-
crométrica", pois varia com a pressdo e com a temperatura (ja que o calor latente de
evaporacgao Lg depende da temperatura em que essa transi¢cao de fase ocorre e p é
variavel).

Pondo y* na equacao 1V.7.3, nota-se que
V*=—(e—es)/(T-T) (IV.7.4)

traduz a inclinagido da reta que representa o processo de saturagcido do ar simultane-
amente por resfriamento e adicdo de vapor d'agua, representado na Fig. 1V.1 pelo
segmento de reta de X(e, t) a C.

Imagine-se, agora, que todo o vapor d'agua contido no ar umido seja (isobari-
ca e adiabaticamente) condensado, até torna-lo seco (e = 0). O calor latente liberado
termina sendo inteiramente usado para aquecer o ar (seco), cuja temperatura final
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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 gran-
deza conservativa (Capitulo VI).

7.1.3 - A formula de Ferrel.

Conhecidas as temperaturas dos termdémetros de bulbo seco (t) e umido (t'),
além da pressao atmosférica (p), pode-se calcular a pressao parcial do vapor d'agua
(e) empregando a equagdo 1V.7.2. No entanto, em 1886, W. Ferrel havia obtido a
seguinte formula 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 pressao de saturagédo a temperatura do termdémetro de bulbo U-
mido, que pode ser calculada pela equacdo 1V.5.3 ou IV.5.5, ou obtida através da
Tabela IV.1.

A equagao IV.7.5 veio a luz sem o auxilio da Termodinamica (era desconhe-
cida, naquela época, a formulacdo empregada na deducido da equacao psicrométri-
ca). O desenvolvimento 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 férmula proposta por Fer-
rel € usada até hoje.

7.2 - Higrébmetros, Higrégrafos e Termohigrografos.

Os higrometros, os higrografos e os termohigrégrafos (Fig. 1V.7) s&o instru-
mentos que permitem obter diretamente a umidade relativa do ar. Seu funcionamen-
to se baseia na variacdo do comprimento que experimenta um feixe de cabelos hu-
manos, quando a umidade relativa do ar se altera. O feixe se distende com o aumen-
to da umidade, contraindo-se no caso contrario. Esse comportamento, no entanto,
nao é linear: o incremento observado € menor quando a umidade relativa é elevada.
Obviamente, os cabelos devem ser previamente tratados para remover eventuais
residuos de gorduras e outras impurezas.

Em geral, uma das extremidades do feixe é fixa e a outra estd acoplada a um
sistema de alavancas. A variagdo do comprimento do feixe de cabelos (em fungéo
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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Fig. IV.7 - O termohigrégrafo, um registrador convencional de temperatura e de
umidade do ar (acima), usa o termohigrograma como diagrama (a-
baixo).

No caso dos higrografos, o sistema de alavancas aciona o suporte de uma
pena registradora que se move sobre um tambor rotativo (impulsionado por meca-
nismo de relojoaria). Ao tambor prende-se um diagrama de papel especial (higro-
grama) cuja escala horizontal é o tempo e a escala vertical esta graduada em termos
de umidade. Note-se que a amplitude do movimento da pena depende das caracte-
risticas de cada tipo de instrumento e, portanto, ndo se pode usar o higrograma de
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um modelo em outro.

Os termohigrografos sao instrumentos mecanicos 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 Il). Co-
mo a lamina é constituida pela justaposi¢do de duas finas placas de metal com dife-
rentes coeficientes de dilatagao, variagdes de temperatura fazem mudar sua curvatu-
ra, 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 tempe-
ratura (Fig. IV.7).

Instrumentos desse tipo, embora tendam a ser substituidos por sensores elé-
tricos, ainda s&o encontrados, com bastante freqiiéncia, nas estacbes meteoroldgi-
cas conven-cionais.

8. Variagao espacio-temporal da umidade do ar.

O teor de umidade do ar pode variar de modo acentuado, tanto no espaco,
como no tempo. Em um determinado local, a variacdo temporal depende da circula-
¢ao da atmosfera, da localizagao relativa das fontes e sumidouros de vapor d'agua,
do suprimento de energia solar etc.. Devido a isso, os valores assumidos pelos pa-
rametros que traduzem a umidade do ar préoximo a superficie terrestre sao necessa-
riamente pontuais.

Quando o parametro utilizado é a umidade relativa ndo se pode esquecer,
também, sua dependéncia em relagao a temperatura. Um aumento, ou redugao, da
umidade relativa nao significa ter havido uma mudanga na concentracdo de vapor
d'agua do ar. A alteracdo na umidade relativa pode advir exclusivamente de altera-
¢do na temperatura ambiente. A umidade relativa do ar aumenta quando a tempera-
tura diminui e vice-versa. Como conseqliéncia desse efeito, deve-se esperar que a
umidade relativa diminua, a partir do nascimento do Sol, atingindo 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 situagdes atmosféricas capazes de alterar a tem-
peratura, a razdo de mistura, ou ambas.

As variagbes do teor de umidade do ar, associadas as da temperatura, esta-
belecem o nivel de conforto ambiental. A sensacido 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)
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onde t é a temperatura do ar (°C) e U a umidade relativa (%)., A resolugdo grafica
dessa equacao constitui 0 nomograma da Fig. 1V.8.

30—/ 2®
7/ oA

TEMPERATURA (°C)
N
a
||
)
@
2

90 70 50 30 10
UMIDADE RELATIVA (%)

Fig. IV.8 - Nomograma para determinar o indice de desconforto (Id) em fungéo
da temperatura (t°C) e da umidade relativa do ar (U%).

Testes realizados nos Estados Unidos indicaram que o valor Id em torno de
21 corresponde a condigdo ambiental mais agradavel. Quando 26 > Id > 24, cerca da
metade da amostra pesquisada apresentou algum sintoma de desconforto fisico por
aquecimento e, ao ser ultrapassado o valor 26, reduziu-se rapidamente a disposi¢ao
das pessoas testadas para o trabalho (Nieuwolt, 1977). O mesmo autor acredita que
valores um pouco mais altos poderiam ser esperados na faixa tropical, onde a popu-
lacao esta mais adaptada ao calor. No entanto, para uma dada temperatura, o indice
de desconforto (Id) aumenta rapidamente com a umidade relativa do ar, conforme se
depreende da analise da férmula anterior. Entdo, o possivel aumento da tolerancia
da populagao tropical as temperaturas mais elevadas ndo deve ser grande.
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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 comprovacado desse fato é bastante simples, como sera visto a
seqguir.

Seja uma amostra de ar umido constituida pela mistura de my gramas de va-
por d'agua com mg gramas de ar seco, ocupando um volume V e submetida a tem-

peratura T e a pressado atmosférica p. Assim, a massa total da amostra de ar umido
sera:

m= my + mg.

Dividindo ambos os membros pelo volume, vem:

m/V = (my+mg)/V = my/V+mg/V

ou, ainda

p*= pv +pg (IV.9.1)

onde pg € a massa especifica do ar seco na mistura (diferente, portanto, de pa que €
a do ar seco puro).

Utilizando as equacdes 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* = (pMgy / RT) (1 - 0,378 elp). (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, has mesmas condi¢coes
de presséo (p) e temperatura (T) do ar imido, ocupasse o mesmo volume (V), teria
uma massa especifica pp. Entéo, substituindo:
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p* = pa(1-0,378 elp).

Percebe-se que, sendo p >> e, o fator (1 — 0,378 e/p) € menor que a unidade,
comprovando que a massa especifica do ar umido € menor que a do ar seco, nas
mesmas condicdes de temperatura e pressao. Esse fato decorre simplesmente de
ser My < M. Por outro lado, Peixoto (1954) adverte que, sendo 0,378e/p um numero

muito pequeno (pois e << p), a diferenga entre p* e pa ndo pode ser grande, mesmo
quando se toma em consideragao o ar saturado.

A conclusao anterior representa uma grande vantagem pratica. Para averi-
gua-la, é necessario usar a equacao 1V.6.3 e substituir o quociente e/p da expressao
IV.9.2 em fungdo da razao de mistura (r). Efetuando, resulta, sem nenhuma simplifi-
cacao :

p* = (pMg /RT)[ (1 +r)/ (1 +r/0,622)]. (IV.9.4)

Fisicamente, o fator [(1 + r) / (1 + r/0,622)] representa uma corregao que deve
ser aplicada a massa especifica do ar seco puro ( pMg / RT ) para que se torne igual

a do ar umido, submetido a mesma pressao (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:

YTy =(1UT)[ (1 +1)/ (1+1/0,622) ]
ou
Tv=T[(1+r/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 uma amostra de ar seco para que passe a apresentar a mesma
massa especifica do ar umido, ambos submetidos a pressao p. Simbolicamente,

p*(T, p) - pa(Tv, ). (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 umido que se deseja estudar. Na pratica quer dizer que se pode tratar ar umido a
temperatura T usando ar seco a temperatura Ty.

Para que se possa compreender mais facilmente como Ty varia, em fungéo
da umidade. considere-se a equacao IV.9.3, de onde se obtém:
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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) (IvV.9.8)
Finalmente, tendo em vista que e/p = r /0,622,
Ty=T(1+0,6r) (IV.9.9)

com T e Ty em graus absolutos e r em gramas de vapor por grama de ar seco. Devi-
do a eliminacao de termos do desenvolvimento binomial, as relagdes 1V.9.8 e IV.9.9
sdo apenas aproximadas.

Tanto o quociente (1+ r/0,622) / (1+ r) da equacao 1V.9.5, como o fator (1 +
0,6 r) da ultima 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 diferenga Ty — T é relativamente pequena e aumenta com o teor de umida-
de do ar.
Entado, a expressao IV.9.4 constitui a equagao geral de estado do ar (seco, umido ou
saturado), o que teoricamente permite prosseguir o estudo da atmosfera usando
apenas uma equagao de estado, qual seja:

p*= pMy/RTy (IV.9.10)

Sob o ponto de vista matematico, porém, muitas vezes nao é esse o caminho
mais facil. Em certas situagdes, como Unica forma de facilitar as dedu¢des matema-
ticas, simplesmente ignora-se a diferenca entre Ty e T, por ser muito pequena, tra-
tando-se o ar como se fosse seco.

10. Variacao vertical da pressao atmosférica.

Uma expressao simples pode ser deduzida para determinar de que modo a
pressdo atmosférica varia com a altitude (z). Admitindo a condicdo de equilibrio hi-
drostatico (equacao 111.4.2) da atmosfera umida,
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dp=-p*gdz

e substituindo a massa especifica do ar umido de conformidade com 1V.9.10, encon-
tra-se:

Tvdplp = —(gMg / R) dz. (IV.10.1)

Esta expressao é conhecida como a forma diferencial da equagao hipsométrica (do
grego "hypsos", altura), que descreve a relagdo entre a pressao (p) e a altitude (z) na
atmosfera.

A integracdo da equagao IV.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 aerolégicos sdo conhecidos, porém, é sem-
pre possivel subdividir a atmosfera em camadas que apresentem uma variagao line-
ar de Ty com a altitude. Admitindo que cada uma dessas camadas ¢é limitada pelos
niveis de pressao p, (base) e p, (topo), pode-se aplicar o teorema da média integral
e proceder a integracdo de 1V.10.1. Para cada uma delas, sendo Tyy a respectiva
temperatura média, tem-se:

IV.10.2
Tw= [, dinp)= | (g Ma/R) dz (V.10.2)

2
em que a mudancga do sinal deve-se a inverséo dos limites de integragéo.

O moédulo da aceleragao da gravidade varia muito pouco com a altitude, nas
proximidades da superficie da Terra. Por outro lado, sendo Mg e R constantes, pro-

cede-se a integracao, resultando:
In (p1/p2) = (GMa/TwwiR) (22 — z4). (IV.10.3)

Tomando-se g = 9,8 ms'?, R/IM4 = 278,04 gm?s "> K™ e lembrando que, In (X) =
2,303 log (X), para qualquer X > 0, pode-se escrever:

Az =67,443 Tym log (p1/p2) (IV.10.4)

em que A z é a variagao de altitude entre p; e p,, obtida em metros quando o valor
de Tym € fornecido em graus absolutos.

A equacao hipsométrica possibilita calcular a espessura de camadas atmos-
féricas que possuam perfil de temperatura virtual linear. Evidentemente, as camadas
em que essa condicdo nao seja satisfeita, devem ser subdivididas de modo que cada
subcamada possa atendé-la. A utilizacdo da equacao hipsométrica € muito comum,
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nas estacdes de sondagem atmosférica, para o cémputo do geopotencial de superfi-
cies isobaricas (Varejao-Silva e Sirola, 1974).

E curioso observar que a espessura de camadas atmosféricas com mesmo
valor da temperatura virtual média, depende do quociente das pressdes reinantes na
base (p4) € no topo (p.).

11. Agua precipitavel.

Considere-se uma coluna atmosférica cuja seccao reta da base tenha area
unitaria (S = 1 cm?) e que apresente um certo volume (V), fungdo de sua espessura.
Se py designar a umidade especifica do ar (1V.6.11), € claro que a massa de vapor

d'agua presente sera:
dmy= pydV = pySdz (IV.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 esta em equilibrio (dp = —pv
g dz), tem-se:

dmy=-(pv/p) (10° S dp/g)

O fator 10° aparece porque a pressdo é expressa em milibares (1 mb = 1000 dyn cm
). Sendo o quociente py / p a umidade especifica (q) e S=1, pode-se escrever:

dmy=-(10%g) q dp (IV.11.2)

Chama-se agua precipitavel (w) a massa total de vapor d'agua existente em
uma coluna atmosférica, com area de secgao reta unitaria (S = 1 cm?), que se esten-
da 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'agua e-
xistente nessa camada ira se condensar e cair a superficie em forma de chuva. Tra-
ta-se tdo somente de um parametro, util em determinados estudos, como o da ab-
sorcao da energia solar ao atravessar a atmosfera.

Na pratica, a agua precipitavel (w) é obtida dividindo-se a atmosfera em ca-
madas, de pequena espessura, que apresentem variacao linear da umidade especi-
fica com a pressao, o que facilita obter o valor médio da umidade especifica (qm)
para cada uma delas. Aplica-se, entdo, a equacao 1V.11.2, camada a camada. Para
uma camada genérica, limitada pelas isébaras i (inferior) e s (superior), por exemplo:
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w= [ dmy=(10%) [ qap.

Em outra palavras: sendo 0, 1, 2, ... os niveis de pressao correspondentes aos limi-
tes das camadas selecionadas, numerados a partir da superficie (po, qo), 0 valor de
w sera

w = (10°/gX(do *+ a1) (Po — P1)/2 + (Q1 + G2) (P1— P2) /2 +... }, (IV.11.3)

onde (qo +g4)/2 indica o valor médio da umidade especifica da camada entre as su-
perficies isobaricas po e p1 etc.. De uma vez que a aceleragcado da gravidade (g) é
dada em cm s e a pressdo (p) em g cm ™' s, esta equacéo fornece a agua precipi-
tavel (w) diretamente em g cm ™.

12. Sondagens atmosféricas.

As prospeccdes aeroldgicas destinam-se a obter informagdes sobre a distri-
buicdo vertical da pressao, temperatura, umidade e vento (direcdo e velocidade),
com o objetivo de estudar as propriedades fisicas da atmosfera, quanto aos aspec-
tos dindmico, termodinamico etc.. Nessas sondagens sdo normalmente usados apa-
relhos denominados radiossondas .

Uma radiossonda € um pequeno transmissor de radio, dotado de sensores de
pressao, de temperatura e de umidade, que é lancado na atmosfera, conduzido por
um bal&o de borracha, inflado com gas (hidrogénio ou hélio). A razdo ascencional do
baldo é supostamente conhecida(Fig. IV — 9).

Conectados sucessivamente, de modo automatico, os sensores alteram a
freqliéncia do sinal emitido, em funcao da variacao da pressao, da temperatura e da
umidade relativa reinantes em cada nivel, a medida em que a radiossonda vai atra-
vessando a atmosfera. Na superficie, um receptor apropriado analisa continuamente
os sinais recebidos e transforma aquelas mudancgas de freqiéncia em valores das
variaveis observadas.

E evidente que o vento desloca o baldo, de modo que a radiossonda néo so-
be verticalmente. Os dados obtidos ndo se referem, rigorosamente falando, ao perfil
da atmosfera. Caso o vento ndo seja muito forte, porém, o erro cometido ndo deve
ser significativo, ja que, com a elevagdo, a componente horizontal do gradiente das
variaveis observadas normalmente diminui. Isso quer dizer que, a 10 km de altitude,
por exemplo, os valores (pressao, temperatura e umidade) observados em um ponto
devem ser representativos de uma area bastante ampla, ao mesmo nivel.
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As radiossondas alcangam cerca de 30 km de altitude (o limite é determinado
pela ruptura 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 integran-
do-se a equagao hipsométrica (1V.10.4) para cada uma delas. O receptor esta aco-
plado a um microcomputador que efetua todos os calculos necessarios.

Fig. IV.9 - Radiossondas

A direcdo e a velocidade do vento sédo estimadas, indiretamente, empregan-
do-se equipamento que analisa a posi¢ao da radiossonda no espago a pequenos
intervalos de tempo.

Dados aeroldgicos podem ser obtidos, ainda, com o auxilio de balbes cativos,
de avides, de foguetes etc.. Os satélites meteorolégicos tém sido igualmente utiliza-
dos, principalmente com o objetivo de obter informagdes gerais sobre areas muito
amplas. Destaca-se, em particular, a identificagdo e monitoramento de perturbacdes
atmosféricas, estimativa de temperatura no topo das nuvens e da superficie, distribu-
icdo espacial do vapor d'agua, mapeamento de parametros etc..
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13. Exercicios.

1 - Os seguintes dados encontram-se disponiveis:

temperatura do termdémetro 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 tempera-
tura do ponto de orvalho, (d) a umidade relativa e (e) a temperatura virtual.

2 - Sao fornecidos os seguintes dados:

temperatura do termdémetro de bulbo seco 24,3 °C
umidade relativa 75 %
pressao atmosférica 1012,0 hPa

Pede-se determinar: (a) a razao de mistura, (b) a umidade especifica, (c) a tempera-
tura do ponto de orvalho, (d) a umidade relativa e (e) a temperatura virtual.

3 - Sao 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 (d) a temperatura virtual.

4 - Dados coletados as 21 horas (tempo legal local) indicaram umidade relativa de
82%, temperatura do ar de 24,5 °C e presséo atmosférica de 998,3mb. Deseja-se
saber, supondo inalterada a pressao e a razdo de mistura durante a noite:
- se ha possibilidade de ocorrer orvalho, durante a madrugada, caso ocorra um
resfriamento de 5 °C;
- qual a umidade relativa no final da madrugada, se o resfriamento for de ape-
nas 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:
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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 camada atmosférica, determinar sua espessura.

6 - Usando a curva de saturacido, mostrar a dependéncia da umidade relativa do ar
quanto a temperatura.

7 - Uma camara de controle ambiental indica temperatura de 20 °C e umidade relati-
va de 90 %. Supondo que a pressao atmosférica é de 980 mb e se mantém inaltera-
da, 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

RADIAGAO.

1. Introducgao.

Denomina-se radiagéo, ou energia radiante, a energia que se propaga sem
necessidade da presenca de um meio material. O termo radiagéo é igualmente apli-
cado para designar o proprio processo de transferéncia desse tipo de energia.

A verdadeira natureza da radiagédo ainda € objeto de permanente investiga-
cao cientifica no ambito da Fisica Moderna. Dependendo da experiéncia que for
conduzida, a energia radiante ora revela uma natureza corpuscular (féton), ora se
comporta como uma onda eletromagnética. Na escala subatdmica as propriedades
ondulatéria e corpuscular coexistem e se completam.

O aspecto ondulatério é o que interessa a Meteorologia. Sob a 6tica ondulato-
ria, a radiacdo, se caracteriza pelo comprimento de onda (L), ou pela freqiéncia de
oscilagcao (v). O comprimento de onda é definido como a distancia que separa duas
cristas consecutivas; a frequiéncia pelo numero 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 freqiiéncia em ciclos por segundo, ou
Hertzs (Hz).

O produto do comprimento de onda (L) pela freqiiéncia (v) da radiagao € igual
a velocidade de propagac¢ao da luz no vacuo (c):

c=v\ (V.1.1)

sendo ¢ = 2,997925x10' cm s ' (Yavorsky e Detlaf, 1979). Essa relagdo mostra que
é facil transformar freqliéncia em comprimento de onda e vice-versa.

Sao conhecidas radiagdes com comprimento de onda que variam desde 10~

' ¢m (raios gama) até cerca de 10 ” cm (ondas longas de radio). Ao conjunto de to-
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das elas denomina-se espectro eletromagnético.

Apenas as radiacbes de comprimentos de onda compreendidos entre 0,36 e
0,74 u podem ser detectadas pelo olho humano, constituindo a faixa visivel do es-
pectro eletromagnético ou luz visivel (Fig. V.1). Dentro dessa faixa, a vista humana
consegue diferenciar as seguintes cores:

Violeta 0,36 a 0,42 ;
indigo-azul 0,42 a 0,49 y;
Verde 0,49 a 0,54 y;
amarelo 0,54 a 0,59 y;
laranja 0,59 a2 0,65 ;

vermelho 0,65a0,74 p.
Esses intervalos sio arbitrarios e aproximados, pois ndao ha limites nitidos

entre as cores. A transigdo entre cores vizinhas se da de maneira gradual, como se
pode verificar em um arco-iris.

DOMINIO DA RADIAGAO SOLAR
ULTRAVIOLETA  VISIVEL INFRAVERMELHA

\ o \
0,5 1

COMPRIMENTO DE ONDA

[ 1T
0,1 5 10 1

Fig. V.1 - Espectro eletromagnético.

As radiagdes com comprimento de onda superior a 0,74 u, por apresentarem
freqiéncia menor que a da luz vermelha, sdo ditas infravermelhas. Por outro lado,
aquelas cujo comprimento de onda é inferior a 0,36 p (freqléncia superior a da luz
violeta) chamam-se ultravioletas. O espectro eletromagnético fica, assim, subdividido
em trés regides, ou faixas: ultravioleta, visivel e infravermelha (Fig. V.1).
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1.1 - Efeito da radiagao sobre as plantas.

O efeito que a radiacio exerce sobre as plantas varia conforme o comprimen-
to de onda. Segundo Chang (1968), radiagdes com comprimento de onda:

- até 0,28 p, provocam rapidamente a morte das plantas (ultravioleta);

- de 0,28 a 0,40 u, sdo bastante nocivas até 0,32 u e acima desse limite provo-
cam inibicao do crescimento (ultravioleta e violeta);

- de 0,40 a 0,51 u, tém acentuada absorcéo pela clorofila e xantofila (corres-
pondem, aproximadamente, as cores indigo e azul);

- de 0,51 a 0,61 u, abrangendo praticamente as cores verde e amarela, exer-
cem pouca influéncia no processo fotossintético;

- de 0,61 a 0,72 p, coincidem aproximadamente com as cores laranja e verme-
Iha e possuem acentuada agao fotossintética;

- de 0,72 a 1,0 p, interferem na elongagao, floracdo, coloragdo dos frutos e
germinagdo das sementes;

- acima de 1 pu, ao que se sabe, nao exercem nenhum papel especial. Quando
absorvidas sado usadas nos processos bioquimicos.

O caso da alface (Lactuca sativa) ilustra bem o efeito da radiagdo sobre a
germinagao 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 germina-
¢ao inibida. Essa inibicdo é sustada quando as mesmas sementes sao expostas a
radiacdo com cerca de 0,66 u de comprimento de onda (Felippe, 1969). A situacao
pode ser revertida repetidas vezes, alterando-se apenas o comprimento de onda da
radiagao incidente.

1.2 - Absorcao e emissao de energia radiante.

Todo corpo cuja temperatura esteja acima de 0 K emite e absorve radiagao
(Principio de Prevot).

Para que se possa compreender melhor a absorcéo e a emissao de energia
eletromagnética deve-se partir da estrutura atdbmica. Em um atomo, os elétrons as-
sumem caracteristicas vibratérias especificas, cada qual correspondendo a um esta-
do de energia muito bem definido. O mais baixo deles constitui o estado fundamen-
tal, os demais sao ditos excitados. Quanto maior for o grau de excitagao de um elé-
tron, mais afastada do nucleo estara a sua "esfera vibratéria" e maior sua energia.
No entanto, um elétron ndo pode assumir qualquer estado de excitacdo. Assim, ape-
nas certos niveis discretos de energia sao possiveis.

A passagem de um elétron excitado de um nivel de energia (E;) para o ime-
METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA

Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



191

diatamente inferior (E4) s6 acontece se houver emissdo de uma pequena (mas finita)
quantidade de radiagdo, chamada quantum (AE). A quantidade de energia emitida é
diretamente proporcional a freqiéncia (v) da radiagdo produzida durante essa mu-
danca de nivel:

AE=E,—E;=hv (V.1.1)
sendo h = 6,63x10* J s (a constante de Planck).

De modo inteiramente analogo, a passagem do elétron de um estado de exci-
tagdo (E,) para outro (E;), imediatamente superior, implica a absor¢do da mesma
quantidade de radiagcéo (AE) consumida no processo inverso. O estado de excitagao
pode ser tdo elevado a ponto de provocar a liberacdo do elétron, transformando o
atomo em um ion, fendmeno conhecido como fotoionizagao.

A absorcao e a emissao radiativas nao estdo apenas associadas a transicao
de estados de energia de elétrons. Sdo definidos, também, outros niveis energéticos
(igualmente discretos, ou "quantizados") relacionados com a vibracdo e a rotagao
dos atomos que integram as moléculas. Esses movimentos sdo provocados basica-
mente pelo deslocamento dos respectivos nucleos. Apenas moléculas bipolares a-
presentam niveis de transi¢cao rotacionais (Beiser, 1969). A absor¢ao de energia ra-
diante pode ser suficiente para romper a molécula, liberando os atomos, processo
chamado fotodissociacdo. As possiveis interacdes entre uma molécula, ou um ato-
mo, e um féton estao ilustradas na Fig. V.2.

A energia necessaria para provocar fotoionizagado, excitagdo dos elétrons e
fotodissociacao esta associada a radiagbes de frequéncia muito elevada (regido ul-
travioleta e visivel do espectro). A energia envolvida nas transi¢cdes entre estados
vibracionais das moléculas € menor, correspondendo as radiagdes de menor fre-
guéncia, pertencentes a regido do infravermelho proximo (comprimento de onda en-
tre 8x10™° e 4x10™ cm). No caso das transicdes rotacionais, a energia necessaria é
ainda menor, envolvendo as radiacdes de baixa freqiiéncia da regido do infraverme-
lho e microondas (de comprimento de onda entre 10 e 10%cm).

De acordo com a teoria quantica, cada substéncia é capaz de absorver e de
emitir radiacdo em apenas determinados comprimentos de onda, dependendo do
estado de agregacado molecular em que se encontre. De fato, o comportamento radi-
ativo de uma substancia 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 radiagéo (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™.

PARTICULA RADIAGAO POSSIVEL EFEITO
4 _
10 " ‘e ROTAGAO
MOLECULA <
200 O <O VIBRAGAO
1p «— —> =
FOTODISSOCIACAO

& - EXCITAGAO DA
Tu . A0, | CAMADAEXTERNA

FOTODISSOCIAGAO DA

0.1u €. CAMADAEXTERNA
0,01 1 ™. FOTODISSOCIAGAO DA
‘. CAMADAINTERNA

Fig. V.2 - Esquema das possiveis interagbes entre a radiacdo e a matéria (mo-
Iécula ou atomo), segundo Goody e Walker (1975).
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Mas, ainda é usual o emprego da caloria por minuto (cal min ™).
1 cal = 4,18684 x10 " ergs = 4,18684 J.

Ao fluxo de radiagao por unidade de area costuma-se chamar densidade de

fluxo radiante. As unidades radiativas mais comuns e os respectivos fatores de con-
versdo sao mostrados na Tabela V.1.

TABELA V.1
UNIDADES RADIATIVAS E FATORES DE CONVERSAO.

1 QUANTIDADE DE RADIAGAO POR UNIDADE DE AREA (dQ/dA)

Unidade  Jcm? cal cm™ mWh cm?
1Jm? 104 2,39x10°° 2,78x10°°
1 erg cm 2 1077 2,39x10°8 2,78x10°8
1mWhem™2 3,6 0,861 1
1cal cm™? 4,19 1 1,163

2 FLUXO DE RADIACAO POR UNIDADE DE AREA (d?Q/dAdt)

Unidade mW cm™ cal cm™ min™’
1ergem 2s”! 1074 1,433x10°°
1Wm2 0,1 1,433x107°
1 mW cm~? 1 0,01433
1 cal cm 2 min " 69,8 1

FONTE: O.M.M. (1971).

Diferentes termos séo freqlientemente empregados para designar a mesma
variavel radiativa, o que é inconveniente. A Organizacdo Meteorolégica Mundial
(0.M.M., 1971), numa tentativa de unificar a terminologia e os simbolos associados,
recomenda a todos os paises membros a adogao das seguintes grandezas:

- aemitancia (Mg), definida como o fluxo emitido por unidade de area (A), ou
seja,

Mg = dF/dA = d°Qg / (dAdt); e (V.2.2)
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- airradiancia (Eg), representando o fluxo incidente por unidade de area, ou,
Ee = dFg/dA = d°Qg / (dAdt). (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 2 min ™).
Alguns autores empregam o termo langley (ly) para indicar cal cm %; neste caso Me €

Ee sdo expressos em ly min ™.

Fig. V.3 - Elemento infinitesimal de area (dS) localizado a superficie de uma
esfera de raio r: dS = ’senZ dZ d6 = r? cosE dE df

2.2 - Intensidade de radiagao.

Para definir intensidade de radiagdo torna-se necessario introduzir o signifi-
cado de angulo sélido, extensao tridimensional do conceito de angulo plano. Sendo
E, 6 e r as coordenadas esféricas de um ponto genérico, situado na superficie de
uma esfera (Fig. V.3), um elemento infinitesimal dessa superficie corresponde a:

dS = (r cosE d@)(r dE) = r? cosE dE do (V.2.4)

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 sdlido (dw) que, por defini¢éo, é dado por (Z = E - 90°):
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de = dS/r? = cosE dE df = senZ dZ d@ (V.2.5)

Geometricamente, o &ngulo sélido (»), subentendido por uma area S, situada
na superficie de uma esfera de raio r, representa a projecao daquela area sobre ou-
tra esfera de raio unitario, concéntrica a primeira.

Considere-se, agora, o caso mais geral do elemento de area (dS) ndo se en-
contrar sobre a esfera em cuja origem (O) esta o observador (Fig. V.4). Nessas cir-
cunstancias é preciso levar em conta, ndo dS, mas sua projecao (dA) sobre aquela

esfera. Sendo So versor perpendicular ao elemento de area dS e ¥ o versor per-
pendicular a dA, tem-se:

dA = (S.T)dS = dS cosp

em que [ designa o angulo entre os citados versores. O elemento de area dA suben-
tende o mesmo angulo sélido (dw) que dS (Fig. V.4).

A unidade de angulo sélido é o esterorradiano (st). Um hemisfério, cuja area
é 2nr?, representa um angulo sélido de 27 st. De fato:

o = AlIr? = 21 r°Ir® = 27 st. (V.2.6)

o

Fig. V.4 - Elemento de angulo sdlido (dw) subentendido (na superficie de uma esfera
de raio unitario) pelo elemento de area genérico (dS), visto por um obser-
vador situado no ponto O.
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Define-se intensidade da energia radiante (lg) como o fluxo de radiagéo por
unidade de angulo solido:

le = dFg/do. (V.2.7)

Por outro lado, a grandeza
Le = dlg/dA = d? Fe/(dS cosp dw) (vV.2.8)

chama-se radiancia e traduz a intensidade de energia por unidade de area normal a
direcdo da propagacéo.

Finalmente, define-se irradiagédo (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 absorgao, reflexao e transmissao.

As grandezas anteriormente definidas podem se referir a todo o espectro
eletromagnético, ou somente a uma parte dele. Muitas vezes s&o aplicadas para um
intervalo infinitesimal de comprimentos de onda, ao qual se denomina de linha es-
pectral. Neste caso, fala-se em fluxo monocromatico, intensidade monocromatica
etc.. O termo "monocromatico" é empregado sem nenhuma alus&o a faixa espectral
visivel, referindo-se apenas a uma dada linha do espectro, cujos limites se situam
entreLe A+ AN,

Quando uma certa quantidade de radiacdo monocromatica (Q;) incide sobre
um corpo, pode ser parcialmente refletida (Qy;), parcialmente absorvida (Qg;) e par-
cialmente transmitida (Qy) através dele. O principio da conservacao de energia per-
mite estabelecer que:

Qun+Qa+Qp.=Q
Dividindo todos os termos dessa expressao por Q; tem-se:

a,tr+t,=1, (V.3.1)
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onde ay, r; e t, representam, respectivamente, os coeficientes de absorgao, reflexao
e transmissdo da substéncia considerada, em relagdo a energia radiante de compri-
mento de onda (1) dado. Os valores desses coeficientes dependem do comprimento
de onda da radiacio. Na pratica costuma-se estabelecer esses coeficientes conside-
rando todo o intervalo da radiacao visivel. Nesse caso particular, o coeficiente de
reflexdo € denominado albedo.

4. Leis da radiagao.

4.1 - Corpo negro.

No estudo da radiacdo é conveniente considerar como modelo um corpo ab-
sorvente 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 abstracao fisica, o corpo negro tem uma importancia fun-
damental pois, em algumas faixas da regiao infravermelha do espectro, muitos cor-
pos reais atuam como se fossem um corpo negro. Entdo, o comportamento radiativo
desses corpos pode ser simulado através do comportamento radiativo do corpo ne-
gro, que é conhecido.

RADIACAO

Fig. V.5 - Concepgao do comportamento do corpo negro: o orificio de uma cavidade
de paredes adiabaticas e rugosas, mantida sob vacuo, em estado de equi-
librio radiativo.
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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 dispde de um pequeno orificio, através do qual um certo
fluxo de radiagdo de comprimento de onda apropriado penetra na cavidade. Em seu
interior, a radiacao incidente sofre um numero de reflexbes tdo grande que termina
sendo totalmente absorvida pelas paredes. Mantendo-se continuo o fluxo radiativo, a
absorcéao resultante provocaria o gradual aquecimento das paredes da cavidade que,
por serem adiabaticas, ndo permitiriam nenhuma troca de calor com o ambiente.
Tenderia a ocorrer uma situacdo em que as proprias paredes da cavidade, devido ao
aquecimento crescente, passariam a emitir radiagcdo de mesmo comprimento que a
incidente. Algum tempo depois seria atingido um regime permanente, quando o orifi-
cio iria deixar-se atravessar por um fluxo de radiacdo emergente (provocado pela
irradidncia das paredes internas), exatamente igual ao incidente e de mesmo com-
primento de onda. Em relacdo ao ambiente, o orificio atuaria como se fosse um cor-
po negro (agindo como absorvente perfeito e, simultaneamente, como um perfeito
emissor), em relagao a energia eletromagnética do comprimento de onda seleciona-
do.

Numa situagdo mais geral, em que a intensidade da irradiéncia fosse exata-
mente igual & da emitancia para todos os comprimentos de onda e em qualquer dire-
¢do, o campo radiativo seria perfeitamente isotropico. A essa situagdo chama-se
equilibrio radiativo, que implica o equilibrio termodinamico.

4.2 - Lei de Kirchhoff.

Em 1859, Gustav Kirchhoff sugeriu que, sob condi¢cao de equilibrio radiativo,
0 quociente entre a emitancia monocromatica (Mg;) de um corpo e seu correspon-

dente coeficiente de absorcao (a,), dependia apenas do comprimento de onda (L) e
da temperatura absoluta (T), ou seja (Coulson, 1975):

Mex /a; = E(L, T) (V.4.1)

onde E(A, T) € uma fungao, cuja forma sé veio a ser conhecida 40 anos mais tarde,
normalmente chamada emissividade monocromatica e que traduz a emitancia por
unidade de comprimento de onda. Kirchhoff notou que a funcdo E(A, T) ndo depen-
dia 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 proporcio-
nalidade. Analisando-a com mais cuidado, porém, verifica-se que, se o coeficiente de
absorcdo monocromatica for nulo (a, = 0), deve-se ter, forgosamente, Mg, = 0. De
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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 condigdo imposta (de que a, e Mg, tendam simultanea-

mente para 0) revela que, se um corpo nao absorve energia radiante em um dado
comprimento de onda, ele também n&o emite nesse mesmo comprimento e vice-
versa.

Tal comportamento somente so6 foi inteiramente compreendido apds o desen-
volvimento da teoria quantica. No caso especifico do corpo negro, tem-se, por defi-
nicao, a, = 1, para qualquer comprimento de onda. Verifica-se, entdo, que:

M er = E(A, T). (V.4.2)

Entao, a funcdo E(A,T) € a emitdncia monocromatica do corpo negro (expres-
saemcalcm?min” p™ ou Wm™2 ™) a qual, sob uma dada temperatura, é a ma-
xima possivel qualquer que seja o comprimento de onda.

A aplicabilidade da Lei de Kirchhoff pressupde satisfeita a condicdo de equili-
brio radiativo. Uma das caracteristicas desse equilibrio €, como se viu, que haja iso-
tropia do campo radiativo. Na atmosfera, o campo radiativo, no tocante a radiacao
solar direta (vinda diretamente do disco solar), ndo ¢é isotropico (sua intensidade va-
ria com a dire¢ao), ndo sendo possivel aplicar a Lei de Kirchhoff ao estuda-lo. No
entanto, o campo da radiacao difusa (resultante do espalhamento da energia solar
pela atmosfera), dependendo de condigbes instantineas e localizadas, pode aproxi-
mar-se bastante da situagao isotropica, o mesmo acontecendo no tocante a radiacao
de grande comprimento de onda. Coulson (1975) enfatiza que, dentro deste contexto
instantaneo e localizado, pode-se empregar a Lei de Kirchhoff a atmosfera, assu-
mindo-se a condigdo de equilibrio radiativo para a radiagdo de ondas longas e, em
alguns casos, para a componente difusa da radiacao solar global (ver se¢ao 6, adi-
ante).

4.3 - Lei de Stefan-Boltzman.

Em 1879, Josef Stefan mostrou experimentalmente que a radiagdo emitida
pelo corpo negro em todos os comprimentos de onda (emitancia total) era proporcio-
nal a quarta poténcia de sua temperatura absoluta. Ludwig Boltzman, em 1884, che-
gou a comprovacao teodrica dessa proporcionalidade, através da Termodindmica
(Coulson, 1975).

A expressdo analitica que traduz a Lei de Stefan-Boltzman, para o corpo
negro, € a seguinte:
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Me= [M, dr = J.E(X,T) dL =6 T (V.4.3)

onde ¢ é a chamada constante de Stefan-Boltzman. Em Meteorologia adota-se, de
acordo com List (1971):

c=8,132x10"" cal. cm ? min " K * =5,6697x10 *W m 2 K ™. (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=eo T (V.4.5)

sendo ¢ o fator de proporcionalidade, conhecido como coeficiente de emissividade
(Tabela V.2) do corpo em questao.

O parédmetro ¢ traduz grau de "enegrecimento" do corpo (Sellers, 1965), ou
seja, o quanto sua emitancia se aproxima da do corpo negro. Valores de Mg para o

corpo negro a diferentes temperaturas figuram na Tabela V.3.

TABELA V.2

COEFICIENTE DE EMISSIVIDADE (g) PARA ALGUMAS SUPERFICIES

Superficies Diver- € Superficies de Folhas €
sas
agua 0,922 0,96 algodao 0,96 a 0,97
areia molhada 0,95 cana .0,97 a 0,98
areia seca 0,89 a 0,90 feijao 0,93a0,94
gelo 0,82 a 0,995 fumo 0,97 a 0,98
solo molhado 0,95a0,98 milho .0,94 20,95

FONTES: Sellers (1965); Montheith (1975).

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 compri-
mento de onda (A,) correspondente ao maximo da fungdo E(A, T). Entéo, A, é a ab-
cissa do ponto onde se verifica a maxima emissividade a temperatura selecionada.

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



201

TABELA V.3

EMITANCIA DO CORPO NEGRO EM FUNGAO DA TEMPERATURA.

t°C  calcm?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  calcm@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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Fig. V.6 - Curvas correspondentes a emitdncia monocromatica do corpo negro
E(A, T), vendo-se o deslocamento do maximo na diregdo do ultraviole-
ta quando a temperatura (K) aumenta.

Em 1894, Wilhelm Wien concluiu que:
T An=2897 uK (V.4.6)

A ultima equacao expressa a Lei do deslocamento de Wien, de vez que ex-
prime o deslocamento do maximo da fungdo E(A, T) ao longo do eixo das abscissas.
A equacdo V.4.6 evidencia que, quando a temperatura aumenta, o valor de A, dimi-
nui (Fig. V.6). Fisicamente essa equacao revela que, quanto maior a temperatura da
superficie emissora, mais se aproximara do ultravioleta o comprimento da radiacao
emitida com maior intensidade. Caso a temperatura da superficie emissora venha a
diminuir esse deslocamento acontecera na dire¢cao do infravermelho. Daqui se infere
que, qualquer corpo luminoso que venha progressivamente a se resfriar, deixara de
emitir luz visivel

(exatamente o que se percebe com um pedaco de arame que, apds aquecido até a
incandescéncia, é retirado do fogo).

Em 1898, Wien chegou a conclusao que o maximo de E(A, T), isto &, a orde-
nada correspondente a A, deveria ser proporcional a quinta poténcia da temperatura
absoluta do corpo negro. Desse modo,
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E(Am, T)=KT?® (V.4.7)

¢ a Segunda Lei de Wien, onde K ¢ 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 hu-
mano. Algumas relagbes conhecidas atendiam a determinadas faixas espectrais,
porém, revelavam-se um verdadeiro fiasco quando aplicadas as outras. Isto sugeria
que se tratava de relagbes particulares, validas apenas em situagdes especiais, que
deveriam obedecer a uma férmula mais geral.

Naquela época, Planck ja vinha discordando da Fisica Classica, entdo vigen-
te, que admitia a emissao e a absorgao de energia radiante como fungdes continuas.
Planck imaginou que a radiacado era absorvida e emitida em pequenas, porém dis-
cretas, quantidades, denominadas quanta. A partir dessa idéia simples (0 modelo
quéantico), conseguiu demonstrar, em 1900, a forma da funcao E(A, T):

2nc? 1
E(\,T)= e (ehc/kml] (vV.4.8)

onde, como de habito, T(K) indica a temperatura da superficie emissora de radiagao
(corpo negro) e © = 3,14159. Os demais simbolos representam constantes que tém
0s seguintes valores aproximados:

¢ =2,99793x10" cm s, é a velocidade de propagacéo 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,
Cy = 2rhc?=3,7415x10 " W m?
= 3,7415x107° ergs cm?s”
= 5,3618x10"" calcm?2 min"’
e
C, = hc/k =1,4388x102 m K

1,4388 cm K
1,4388x10* nK,

pode-se colocar a equagao de Planck sob a forma:
E(AT)=Cy 2 ° {exp[( C2/(AT) ) 1] }1 (V.4.9)
METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
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onde exp indica a fungdo exponencial (€*). Em sua aplicagédo as unidades devem ser
escolhidas 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 7' p', quando C; =
5,3618x10 " cal cm?min~" e C, = 1,4388x10* u K.

5. Conseqiiéncias da féormula de Planck.

Torna-se ilustrativo mostrar que as leis de Stefan-Boltzman e de Wien sao
consequéncias da formula de Planck.

5.1 - Comprovacao da Lei de Stefan-Boltzman.

Considere-se X uma nova variavel, definida como X = C, / (AT), de onde re-
sulta, para T constante, dX = —[C,/ (2AT )]dA. Exprimindo a equagao de Planck em
funcao de X e integrando-a tem-se:

Me = — {C: T*C, % jo‘”x3 [eX - 171 dX.

Do desenvolvimento do termo [eX — 1]"I em série resulta
[eX 1)1 = e X+ e2X+e3X
e, por conseguinte,

Me = — {C/T*/C2 %} I:X3 [eX + e2X + 3X _]dX.
Entretanto, sabe-se do Calculo Integral que:
j:X3 e X dX = e MX[ X3/n + 3X%n? + 6X/n° | - (6/n*)eNX,

Observando os limites de integracédo (0, «), verifica-se que, para qualquer
valor de n inteiro e positivo, o primeiro termo da primitiva € nulo; o segundo difere de
zero apenas para X = 0. Entéo,

Mg = {6C/TYC*y [ 1/1* + 1/2* + 1/3* +...].

O fator 1 + 1/2* + 1/3* +...= 1,08232 = */90. Fazendo as operagdes indicadas, ten-
do-se em mente os valores das constantes, vem:

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



205

Mg = 5.6696 T* W m ™
Me =8.1249x10™"" T* cal cm ? min ™.

que € a equacgao de Stefan-Boltzman (V.4.5). As constantes diferem um pouco da-
quelas usadas em Meteorologia [5.673 W m? K* e 8.132x10 " cal cm 2 min " K*,
respectivamente, conforme List (1971)], provavelmente por causa da aproximagao
usada no coémputo de C; e C, quanto aos valores de h, c e k.

5.2 - Comprovacao das leis de Wien.

Para obter o maximo da func¢do de Planck deve-se igualar a zero sua deriva-
da em relagdo a A. Tomando, ainda, X=C, /(AT), tem-se:

dE(L, T)/dL = CA° {— (eX=1)2 (CoA 2T eX)} = 5C A% (eX-1)"".
Arranjando convenientemente,
dE(L, TYdA = EQL, T) Cy X { T2(eX 1)} — 5/,
Igualando a expressao anterior a zero, A passa a ser An,: 0 comprimento de

onda que corresponde ao maximo da fungdo E(A, T). Por outro lado, como E( A, T)
nao é nulo, vem:

C,eX{T2r*(eX-1)} =5/kn=0

onde x agora equivale a C,/TAn,. Para facilitar os calculos pode-se colocar essa ex-
pressdo 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 A, T = 2898 u K, que é

praticamente a equacgéo de Wien (V.4.6).

Para provar a Segunda Lei de Wien é suficiente dividir ambos os membros da
equacao de Planck por T °, colocando-a sob a forma

E(h, TY/T® = C4(L T)® { exp[(C/AT) =11} .

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
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equacao V.4.7.

6. Origem da radiagéo solar.

O Sol emite radiagdo em praticamente todos os comprimentos de onda, em-
bora 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 intervalo, cerca de 52% da radiacao solar que atinge a
superficie da Terra esta na faixa espectral 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 é
chamada de radiagdo global. A radiagdo global pode ser dividida em duas compo-
nentes:

- a radiacao direta, que provém diretamente do disco solar, quando este se
mostra total ou parcialmente visivel; e

- a radiagao difusa, resultante da acdo de espalhamento da atmosfera e que a-
tinge o local considerado apés ter sofrido um ou mais desvios.

Evidentemente, caso o disco solar esteja oculto, a radiagdo global que alcanga
0 observador é exclusivamente difusa. Na situacdo mais comum, porém, ela é a so-
ma das duas contribuicbes mencionadas.

Atualmente, acredita-se que a energia solar é originada de reagdes termonu-
cleares, capazes de produzir um nucleo de hélio (particula alfa) a partir de quatro
nucleos de hidrogénio (prétons), usando o carbono e o nitrogénio como elementos
intermediarios e que séo restaurados no final da reagao (a semelhanca de cataliza-
dores). 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 formacdo de uma particula alfa (massa de 6,644x102* g) pela unido de
quatro prétons (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 equacéo de Einstein:

E=mc2 (V.6.1)

onde m designa a massa e ¢ a velocidade de propagacéo da luz no vacuo. Vé-se
que é produzida energia equivalente a 3,96x10™ ergs por cada nicleo de hélio for-
mado. Mas, como somente 0,66% da massa total de quatro prétons se convertem
em energia em cada reagao, torna-se claro que apenas 0,66% da massa total de
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prétons existente no Sol é passivel de tal transformagéo (Robinson, 1966).

As estimativas sugerem que o Sol perde cerca de 4x10™"? g 's ™' (ou 5x10 * de
sua massa 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 hipo-
tese demasiadamente pessimista, suas reservas lhe permitiiam assegurar ao siste-
ma solar o atual fluxo energético por muitos milénios ainda.

A reacao anteriormente descrita se processa na parte central do Sol, onde a
temperatura 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 tempe-
ratura meédia é da ordem de 6000 K e a pressao alcanca 0,01 at, percorrendo cente-
nas de milhares de quildmetros. Atingindo a superficie, a energia difunde-se para o
espaco como radiacao.

A fotosfera solar ndo possui luminosidade uniforme. Apresenta areas mais
brilhantes (mais quentes) disseminadas num fundo de menor brilho (menos aqueci-
do). As porgcbes mais brilhantes da fotosfera sao classificadas em granulos e faculas.
Os granulos sao 40% mais brilhantes que a zona adjacente, ocupam cerca de 35%
da fotosfera, tém didmetro oscilando entre 400 e 1000 km e duram apenas poucos
minutos. As faculas, muito maiores, tém brilho 10% superior ao da zona circunvizi-
nha e persistem por aproximadamente 30 minutos. Em geral, as faculas circundam
zonas mais escuras, cuja temperatura € da ordem de 4300 a 4500 K (Robinson,
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 & superficie 2,740x10% cm s
Periodo de rotacido no equador 24,65 dias
Composi¢cao 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 nimero de manchas aumenta além do normal, o Sol é dito ativo, ja
que elas intensificam o fluxo de particulas liberadas para o espaco; caso contrario o
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Sol é considerado calmo. De acordo com o que se conhece no momento, parece
haver um ciclo de aproximadamente 11 anos entre as épocas de maxima atividade
solar (Tabela V.5).

TABELA V.5

MEDIA ANUAL DO NUMERO DE MANCHAS SOLARES DIARIAS
(em destaque os valores maximos)

1900 9,5 1933 57 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 1404
1916 571 1949 134,7 1982 115,9
1917 103,9 1950 83,9 1983 66,6
1918 80,6 1951 69,4 1984 459
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 443 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 151

Imediatamente acima da fotosfera ha uma camada relativamente mais fria
(temperatura em torno de 5300 K), por isso mesmo chamada camada de inversao.
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Por fora fica a cromosfera, ou coroa solar, avermelhada, visivel por ocasido dos e-
clipses e de espessura muito irregular. E constituida de hélio e hidrogénio, submeti-
dos a temperaturas da ordem de um milhdo de graus. Nela verificam-se erupcdes
solares muito intensas, denominadas flares, que duram poucos minutos e séo res-
ponsaveis pela emissdo de fabulosas quantidades de energia para o espaco (plas-
ma).

O continuo fluxo de particulas subatdémicas emanadas do Sol é conhecido
como vento solar. A presengca de manchas solares e de flares intensifica o vento
solar, causando tempestades magnéticas na Terra, que perturbam a ionosfera, ense-
jando o aparecimento de auroras polares e provocando transtornos nas comunica-
¢Oes radiofdnicas.

7. Constante solar.

Em seu movimento de translagao, a Terra alternadamente se afasta e se a-
proxima do Sol. Por essa razao, o fluxo de energia solar que ¢ interceptado por este
planeta muda ao longo do ano. Com o objetivo de obter um padrdo que servisse co-
mo termo de referéncia a analise da variagdo daquele fluxo, estabeleceu-se a cons-
tante solar.

Denomina-se constante solar a quantidade de energia proveniente do Sol
que, na unidade de tempo, ¢é interceptada por uma superficie plana, de area unitaria,
perpendicular a direcao dos raios solares e situada, fora da influéncia da atmosfera,
a uma distancia do Sol igual a distancia média Terra-Sol.

Como se depreende, a constante solar equivale a irradidncia em uma area
normal a diregdo da propagac¢ao da energia solar, que seria observada, imediata-
mente acima da atmosfera, quando a Terra estivesse a distancia média do Sol. Al-
guns autores preferem adotar a expressao "topo da atmosfera" para indicar que nao
ha absor¢cdo atmosférica alguma. Essa terminologia generalizou-se por permitir
uma definicdo mais resumida, muito embora se saiba que a atmosfera nao tem qual-
quer limite superior no sentido fisico.

A determinacao do valor exato da constante solar tem sido objeto de muitas
investigagdes, resultando aproximagdes cada vez mais realistas. No principio os
valores eram estimados a partir de observacodes feitas a superficie terrestre, aplican-
do-se correcbes para compensar a absorcdo atmosférica, especialmente na faixa
espectral ultravioleta. Posteriormente foram usados baldes, avides, foguetes e satéli-
tes. No presente momento o valor mais aceito é:

Jo=1,98 + 0,02 cal cm? min™. (V.7.1)
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O erro indicado deve ser debitado mais as imperfeicdes normais dos métodos
de medicdo do que as eventuais variagbes do fluxo radiante, motivadas por altera-
¢bes 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 sera adotado o valor dado em V.7.1.

Como se viu, a constante solar é definida em funcao da distancia média Ter-
ra-Sol (D) e traduz a irradiancia normal acima da atmosfera quando essa distancia
€ atingida. No caso da Terra ndo se encontrar a distdncia média do Sol, mas a uma
distancia qualquer (D), a irradiéncia fora da atmosfera podera ser facilmente calcula-
da 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 diametro Dy, (Jon Di?) deve
ser igual aquela que chega em outra esfera de didmetro D, ja4 que ndo ha meio ab-
sorvente entre elas. Assim, se Eg designar a irradidncia na superficie dessa ultima,

Jort Dp? = Eg nD?. Portanto, sendo R = D/Dy,
Ee = Jo [Dn/D]? = Jo/ R% (V.7.2)

Aqui R designa o modulo 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./DJ? representa, portanto, a correcdo que deve ser aplicada a constante solar (Jo)
para que se obtenha o verdadeiro valor da irradiancia (Eg) fora da atmosfera, na

data particular que se deseja (na qual a Terra se encontra a uma certa distancia D
do Sol).

Valores de 1/R 2 constam da Tabela V.6 para o primeiro dia de cada més.
Note-se que, para aplicagbes meteoroldgicas, a distancia Terra-Sol é considerada
constante ao longo de um dia.

TABELA V.6

FATOR DE CORRECAO (1/R2)APARA CALCULO DA
IRRADIANCIA NORMAL NA AUSENCIA DA ATMOSFERA

DATA 1/R? DATA 1/R?

1 jan. 1,0353 1jul. 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
1 jun. 0,9725 1 dez. 1,0285

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



211

8. Espectro da radiagao solar.

Em primeira aproximacao, costuma-se aceitar que a superficie do Sol irradia
aproximadamente como um corpo negro a temperatura de cerca de 6000 K. Tenha-
se em conta, porém, que as leis da radiacdo foram obtidas para a condi¢ao ideal de
equilibrio radiativo (que implica equilibrio termodindmico) o qual, rigorosamente fa-
lando, ndo se verifica naquela estrela. A presencga de flares, faculas, manchas sola-
res etc., denuncia perturbacdes de diferentes magnitudes e evidencia que a emissao
radiativa pelo Sol deve ser mais complexa que a preconizada pelo modelo do corpo
negro. Uma hipotese mais refinada seria aceitar que cada uma das diferentes for-
macbes vistas no Sol emite como um corpo negro a respectiva temperatura. O es-
pectro de emissédo do Sol seria o conjunto de todas essas contribui¢gdes, tornando-se
necessariamente 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 des-
creve a emissdo do corpo negro a 6000 K, devidamente corrigida em fungao da
distancia Terra-Sol. Essas curvas representam a quantidade de energia captada,
para cada intervalo infinitesimal de comprimento de onda, por uma superficie unita-
ria plana e perpendicularmente disposta em relagao a diregao da propagacéo.

A curva de emissao 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 primeira. A integragdo da curva que corresponde a radiagao incidente
antes de atravessar a atmosfera traduz a constante solar (1,98 cal cm® min™); a in-
tegracao da curva que espelha a radiagao que atinge uma superficie unitaria, normal
a diregdo de propagacéo 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 absorcao e reflexdo por constituintes atmosféri-
Ccos.

A analise da curva que representa a radiacao 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 0zdnio na atmosfera superior. O
oxigénio também absorve radiagdo em torno 0,69 e de 0,76u; o ozbénio tem uma
pequena faixa de absorgéo centrada em 9,5u (Fig. V.8).

As demais irregularidades observadas na curva da radiagéo recebida ao nivel
médio do mar (Fig. V.7) devem-se a absorgéo do gas carbdnico e do vapor d'agua. A
atuacdo do CO, ocorre nas linhas espectrais centradas em 1,4, 1,6, 2,0, 2,7, 48 e
5,2u, bem como nas faixas de 4,2 a 4,4 e de 13,4 a 17,4p. O vapor d'agua 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 19u (Rosemberg, 1974). Ha outros
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constituintes do ar que absorvem radiagédo solar mas o fazem em quantidades prati-
camente sem importancia.

|||||J|||||‘|""|$
0,2 0,4 0,6 2 n
COMPRIMENTO DE ONDA

Fig. V.7 - Distribuigcdo espectral da radiagao solar no "topo da atmosfera" e ao nivel
médio do mar, comparadas com a da emissdo do corpo negro a 6000 K
(corrigida para compensar a distancia média Terra-Sol).

A agao conjunta do ozb6nio, do gas carbdnico e do vapor d'agua praticamente
cobre toda a regido espectral do infravermelho, exceto uma estreita faixa compreen-
dida entre 8 e 11,5 u, chamada "janela atmosférica", onde praticamente n&o ha ab-
sor¢do alguma. Radiagbes situadas nesse intervalo de comprimentos de onda atra-
vessam livremente a atmosfera.

9. Irradiancia na auséncia da atmosfera.

De um modo geral ndo se esta apenas interessado em saber a irradiancia
normal a diregdo da propagacao da energia solar. Em muitas aplicagdes deseja-se
conhecer a irradiancia em relagdo a uma superficie plana e horizontal (tangente a
superficie do globo), ou com uma inclinagdo qualquer. Serdo abordados ambos os
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casos, porém sem levar em conta os efeitos decorrentes da presenca da atmosfera.
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Fig. V.8 - Porcentagem da radiagdo solar que é absorvida (acima) e transmitida (a-
baixo) por constituintes da atmosfera.
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9.1 - Superficie horizontal.

A energia solar que atinge a uma superficie plana e horizontal, localizada fora
da influéncia da atmosfera, depende da latitude (¢), bem como da declinagéo (8) e do
angulo zenital (Z) do Sol no instante que se considere. Se Ay indicar uma area unita-
ria dessa superficie e Ay designar a area correspondente ao rebatimento de Ay so-
bre o plano perpendicular a diregdo da propagacao dos raios solares (considerados
paralelos), em um dado instante (t), tem-se:

An = Ay cosZ. (V.9.1)
Por outro lado, de acordo com o principio da conservacao da energia, o fluxo

de radiacdo (dQo/dt) que passa pela superficie unitaria Ay deve ser exatamente o

mesmo que atravessa Ay, j& que ndo ha meio absorvente entre elas. Assim, tendo

em conta o resultado obtido em V.7.2, pode-se concluir que:

An(dQo/dt) = Ax(Jo /R?).

Substituindo essa relagdo na equagao V.9.1, encontra-se

dQo/dt = (Jo,/R?)cosZ. (V.9.2)

Utilizando a expresséao para o calculo do angulo zenital do Sol (1.8.2), pode-se escre-
ver:

dQo/dt = (J,/R?)(send send + cosd cosd cosh) (V.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 conhe-
cer a energia total que incide sobre a superficie horizontal durante um dado intervalo

de tempo (to a t1), em que a declinacdo (8) e o fator de corregéo (R) sejam aproxima-
damente constantes, tem-se:

Qo = (Jo /R?) I: (sen¢ send + cos¢ cosd cosh)dt.

A inevitavel mudancga da variavel de integracdo se faz lembrando que o mé-
dulo do vetor velocidade angular de rotacéo da Terra (Q2) € dado por:

Q = dh/dt = 2n/dia = 2n/24 horas = 21/1440 minutos.

Por conseguinte, escolhendo-se o intervalo de tempo de um dia:
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Qo = —(1440 J, /nR?) Ihh: (sen¢ send + cos¢ cosd cosh) dh. (V.94)
onde h; e hy significam os valores do angulo horario, correspondentes aos instantes
inicial e final desejados, respectivamente. O sinal negativo indica apenas que o sen-
tido de rotacao da Terra (de oeste para leste) é oposto ao do movimento aparente
diario do Sol (de leste para oeste). Assim, se a integragao for feita do nascimento
(+H) ao ocaso (—H) do Sol, obtém-se (invertendo os limites de integragéo):

Qo = —(1440 J, /nR?) r; (send send + cos¢ cosd cosh) dh.

pois H > 0 pela manhé 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¢ sens, H deve ser expresso em radianos.

Estimativas de Qq, para diferentes latitudes, referentes ao dia mais represen-
tativo do 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 analise da Tabela V.7 evidencia que, para latitudes afastadas do equador,
0s maiores valores de Qo acontecem no verdao e os menores no inverno, como deve-
ria ser esperado. Na zona equatorial, porém, os maximos estdo condicionados pe-
los equindcios e os minimos pelos solsticios. A amplitude anual de Qo aumenta com
o valor absoluto da latitude( Fig. V.9).

9.2 - Superficie inclinada.

Seja S uma superficie plana, com uma inclinagdo | em relagdo ao plano do
horizonte local, apresentando um azimute A e situada fora da influéncia da atmosfe-
ra. Ainclinagéo | é o angulo compreendido entre o versor vertical local (13) € o ver-
sor normal a superficie (§); o azimute (A'), que traduz a orientacao da superficie, é
0 angulo que a projegao do versor S sobre o plano do horizonte forma com o versor
rlorte N (Fig.V.10). A posicdo do Sol, no instante considerado, é definida pelo versor
C.

Utilizando o mesmo raciocinio empregado para obter a equacgao V.9.2, verifi-
ca-se que o fluxo de energia solar que atravessa a unidade de area da superficie
inclinada é dado por:
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JAN FEV MAR ABR MAI JUN JUL AGO SET OUT NOV DEZ

Fig. V.9 - Radiagdo solar (em cal cm? dia™) incidente em uma superficie plana e ho-
rizontal, fora da influéncia da atmosfera, adotando-se para a constante solar
1,94 cal cm? min™ (List, 1971).

dQ, /dt = (J,/R?) cosZ' (V.9.6)

sendo Z' o angulo zenital do Sol com relagdo aquela superficie (compreendido entre

os versores S e C). A integracao da equacao V.9.6 requer que Z' seja posto em ter-
mos de grandezas conhecidas.
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TABELA V.7
RADIACAO SOLAR (em cal cm dia™') INCIDENTE SOBRE SUPERFICIE

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
-1 963 952 910 830 742 695 710 779 864 927 953 959
-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 5655 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 superfl’cie terres-
tre, 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 inclinagao (I) em relagdo ao plano do horizonte e um
certo azimute (A").

Para esse fim, deve-se ter em mente que, por definicdo de produto escalar,
CosZ'=S.C. (V.9.7)

A questao, portanto, se resume em exprimir S em funcao de suas componen-
tes ao longo das diregdes leste (N A f’), norte (N) e vertical (13), tendo em mente as

componentes dos versores P, C e N, obtidas no Capitulo | (equagdes 1.8.1), quais
sejam:

P= cos¢ senh 1 + cos¢ cosh J + send k
C=01+cosd j +send k

N =- send senh i- sen¢ cosh 3 + Cosd k

Agora, levando em consideragéo os angulos que S forma com os eixos coordenados
do referencial local, verifica-se que:

S =senl cosA' N* P + senl senA' N + cosl P (V.9.8)
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Resolvendo a igualdade anterior e aplicando-a na expressao V.9.7, pode-se consta-
tar que:

cosZ' = cosl cosZ + senl cosA' senh cosd + senl cosA'(cosd 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 integracao da equacao anterior deve ser feita do "nascimento” ao "ocaso"
do Sol em relagao a superficie inclinada. Note-se que esses eventos dependem da
orientagdo (azimute) e da inclinagdo da superficie. Para uma superficie vertical vol-
tada para leste, por exemplo, o Sol nasce quando surge no plano do horizonte local
e se pOe apods cruzar o plano do meridiano (meio-dia solar verdadeiro).

Os angulos horarios correspondentes ao nascimento (H,) e ao ocaso (H,) do
Sol quando se consideram superficies inclinadas, ndo coincidem com aqueles vali-
dos no caso particular de superficies horizontais. Explicitando os termos que depen-
dem do angulo horario (h) na expressao V.9.10, verifica-se que ela pode assumir o
seguinte aspecto:

dQ,/dt = (Jo/R?)(Xcosh + Ysenh + W) (V.9.11)

Uma vez fixada a data, a latitude, a inclinagdo e o azimute da superficie, X, Y
e W s&o constantes que traduzem as seguintes relagdes:

X = cosd ( coslcosd — senlsenpcosA')
Y = senl senA' cosd
W = send( cosl sen¢ + senl cos¢ cosA').

Os valores de H, e H, sdo obtidos igualando-se a zero o fluxo de radiacéo, is-
to &, fazendo-se:

Xcos h +Ysenh+W=0.
Como é evidente, daqui resultam duas equacgdes algébricas do segundo grau,

uma em fungao do seno e outra do co-seno do angulo horario, cujas solugdes sao:
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sen(Hn) = {=YW — [X3(X% + Y2 = W?) "]} / (X + Y?)
cos(Hn) = {=XW — [Y2(X2 +Y2_ W2) 1/2]} / (X2 + Y2)
sen(Ho) = {=YW + XP(X® + Y2 = W?) "2} / (X2 + Y?)
cos(Ho) = {—XW + [Y2(X% + Y2 = W2) 2]} / (X2 + Y?).

Determinados os valores de H, e H, através dessas expressdes, pode-se
proceder a integragao de V.9.11, obtendo-se:

Qi = (1440 J,/27R?) (X senh + Y cosh + Wh) [H (V.9.12)

No produto Wh o angulo horario (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 radiacado direta
incidente sobre superficies inclinadas situadas a superficie terrestre, o que tem apli-
cacao direta nos estudos de rendimento de coletores solares planos, na Agrometeo-
rologia etc. Sa (1977) usou essa expressdo para obter a quantidade maxima de e-
nergia solar que seria colocada a disposicao de encostas vegetadas, com diferentes
orientagdes e inclinagbes, com vistas a determinar a evapotranspiragdo potencial ali
esperada, em funcao daquela calculada para uma superficie horizontal.

10. A Lei de Beer.

Quando um feixe monocromatico de radiagdo solar atravessa um meio ab-
sorvente, é atenuado. Essa atenuacédo pode ocorrer tanto por absor¢ao, como por
difusao (espalhamento). A difusdo é tdo mais eficiente quanto menor o comprimento
de onda da radiacido. Exatamente por isso € que o céu se apresenta azul.

Se | @) representar a intensidade da radiagdo que incide no topo de uma ca-
mada de material absorvente de espessura dz, aceita-se que a atenuagéo d | ¢, é
dada pela Lei de Beer (Haltiner e Martin, 1957) :

dlg.=—Kipds | g (V.10.1)

onde p designa a densidade do meio e ds representa o percurso efetuado pela radi-
acdo ao atravessar a camada em questdo. O fator K, tem dimensées L¥M e é cha-
mado coeficiente massico de absorgao, variando com o comprimento de onda, com
a pressao e com a temperatura (Berry, Bollay e Beers, 1945). O sinal negativo revela
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apenas que ha uma atenuacao na intensidade.

E evidente que, se a direcdo da propagagao formar um angulo Z com a verti-
cal local, entdo a espessura da camada atravessada pela radiagcdo sera dz = ds
cosZ. Assim,

dl g =—K; pdz | g /cosZ. (V.10.2)

Teoricamente, a integragdo da equagdo V.10.2, pode ser efetuada apenas
quando K; n&o variar ao longo do percurso e quando se dispuser de um Unico absor-
vente, resultando, para o comprimento de onda selecionado:

| ero = | @1z €XP[—S€CZ L K, pdz ] (V.10.3)

onde lgyo € g, estéo sendo introduzidos para exprimir a intensidade do fluxo mono-

cromatico observada na base (0) e no topo (z) da camada absorvente, respectiva-
mente.

Normalmente se faz:

y = secZ J.Z K, pdz]=m secZ (V.10.4)

onde m é a massa seccional, ou profundidade 6ética, da camada. As dimensbes da
profundidade é6tica sdo M/L? e fisicamente ela representa a massa do meio absorven-
te que existe numa coluna vertical, com area de secg¢ao reta unitaria e espessura dz.
E claro que a massa seccional (m) depende da densidade do meio absorvente.
Substituindo V.10.4 em V.10.3, vem:

lero = lerz €Xp(— Kuy) (V.10.5)
que é outra forma da Lei de Beer.

A aplicagdo da ultima equacdo a atmosfera, para pequenos intervalos de
comprimento de onda (radiagdo monocromatica), poderia ser feita numericamente,
integrando-se camada a camada e levando-se em conta, separadamente, a absor-
¢ao de cada constituinte do ar nesses intervalos. Tal procedimento € muito compli-
cado, 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 pressdo e o conteudo
de umidade) e igualmente com o tamanho e a concentragio das particulas em sus-
pensdo. Inumeros modelos tém sido desenvolvidos, a partir da equagéo V.10.5, as-
sumindo diferentes hipéteses, mas envolvem consideragdes que estao fora do obje-
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tivo deste texto.

A maneira mais segura de se conhecer a energia radiante posta a disposi¢cao
da superficie terrestre em um determinado local, durante um dado intervalo de tem-
po, & medi-la. Resultados aproximados satisfatérios, no entanto, podem ser obtidos
com modelos numéricos que consigam simular os processos radiativos que se verifi-
cam na atmosfera.

11. Saldo de radiagao a superficie.

Em relagdo a uma area de controle, plana, horizontal e situada préximo a
superficie terrestre, chama-se saldo de radiacao a diferenca entre os ganhos (fluxos
descendentes) e as perdas (fluxos ascendentes) radiativas. Os ganhos estao repre-
sentados pela radiagéo global (Q) e pela radiagao infravermelha emitida da atmosfe-
ra (Ra) para a superficie; as perdas s&o a radiagao refletida (Qgr) e a emitida (Qs)
pela propria superficie terrestre. Assim, num certo intervalo de tempo:

Rn=(Q—QR)+(RA—Rs) (V.11.1)

onde Ry, indica o saldo de radiag&o que € colocado a disposi¢éo da superficie e usa-
do no aquecimento, na fotossintese e como calor latente. Normalmente Ry, (impro-

priamente chamado de "radiacéo liquida") pode ser expresso em cal cm? dia™. Uma
abordagem mais completa do balan¢o de energia a superficie & feita no Capitulo X.
A equacao anterior pode assumir a seguinte forma:

Rn=Q(1-0a)+ (Ra—Rs) (V.11.2)

em que o designa o albedo da superficie isto €, a fragdo da radiagao global que é
refletida.

Nas superficies planas e horizontais ndo vegetadas, o albedo varia com as
propriedades fisicas dos materiais que as constituem (cor, rugosidade etc.) e com o
angulo zenital do Sol, sendo menor quando este astro se encontra proximo a culmi-
nacdo. Havendo vegetacao, 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).
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TABELA V.8
ALBEDO MEDIO DIARIO PARA DIFERENTES SUPERFICIES

VEGETADAS, OBTIDO EM DIFERENTES LATITUDES PARA
A CONDICAO 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).

12. Instrumentos para medir radiagao e insolagao.

12.1 - Pireliometros.

Pirelidmetros sio instrumentos destinados a medir a irradidncia correspon-
dente a radiagao solar direta, perpendicularmente a diregcdo de sua propagacao.

O mais conhecido deles é o Pirelidmetro de Compensagéo de Angstrom (Fig.
V.11), cujo sensor é constituido por duas placas, situadas na base de um tubo, ene-
grecido internamente, uma das quais € aquecida devido a absorgao da energia solar
direta e a outra o é eletricamente. A intensidade de radiagao € proporcional a energia
gasta para igualar a temperatura da segunda placa a da primeira. Os pares termoe-
létricos existentes sob cada placa sao conectados, através de um galvandémetro bas-
tante sensivel e a corrente consumida € medida em um miliamperimetro (analégico
ou digital).
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Fig. V.11 - Pirelidmetro de Angstrom.

12.2 - Piranometros.

Os pirandmetros destinam-se a medir a quantidade de radiacdo solar que
atinge a uma superficie plana, proveniente de todo um hemisfério. Sdo usados para
determinar a radiagdo global e, eventualmente, tém sido empregados para estimar a
radiacao difusa. Neste ultimo caso o sensor é protegido da radiagao direta por meio
de uma faixa de metal curva, cuja inclinacdo deve ser ajustada de modo a acompa-
nhar o movimento aparente do Sol na abdbada celeste. Mas essa faixa constitui,
igualmente, um anteparo parcial a radiagao difusa, introduzindo um erro sistematico
nas determinagdes, 0 que exige a aplicagdo de um certo fator de correcdo para
compensa-lo.

12.2.1 - Pirandmetro Eppley.

Um equipamento muito difundido, principalmente na area de pesquisa, é o
Piranémetro Eppley (Fig. V.12), cujo elemento sensivel é composto por uma série de
jungdes cobre-constantan, (termopares) dispostas radialmente, formando uma ter-
mopilha (Latimer, 1971). As junc¢des quentes sdo pintadas com tinta negra e as frias
recebem um revestimento de sulfato de bario (de cor branca). Quando expostas a
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radiacao solar, essas jungdes produzem corrente elétrica, posteriormente amplifica-
da e registrada em unidades apropriadas. Existem diferentes modelos, de acordo
com o numero de jungdes usadas. O Piranbmetro Eppley pode ser facilmente em-
pregado para medir radiagao refletida.

Fig. V.12 - Piranémetro Eppley.

12.2.2 - Actinégrafo bimetalico.

No Brasil, o mais difundido dos piranémetros é o actinégrafo bimetalico do
tipo Robitzsch, totalmente mecanico (Fig. V.13). O elemento sensivel desse instru-
mento é constituido por uma lamina bimetalica enegrecida, exposta a radiagao solar
e por mais duas outras, pintadas de branco e mantidas a sombra. A primeira lamina
deforma-se por efeito duplo da variagado da temperatura ambiente e da absorgcao de
energia solar; nas outras duas a deformagdo é apenas causada pela variagdo da
temperatura ambiente. Um acoplamento mecanico compensa o efeito térmico da
primeira lamina com o das outras duas, de tal modo que a deformacao resultante,
apenas devido a radiagao, € transmitida a uma pena registradora sob a qual se move
um diagrama (actinograma), preso a um tambor rotativo. A radiagao global (faixa do
visivel) é obtida planimetrando-se a area sob a curva.

Em decorréncia de limitagdes de ordem mecanica o actinégrafo nao se presta

a determinacio da radiacao refletida (para medi-la teria de funcionar com a cupula
voltada para baixo, o que ndo é mecanicamente permitido).

12.3 - Medidores de saldo de radiagao.

O elemento sensivel dos medidores de saldo de radiacéo (R,) € normalmente
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representado por duas placas retangulares de resina sintética, dotadas de termopa-
res, tendo uma das faces enegrecida e outra polida. As faces com revestimento poli-
do sdao fixadas, uma de encontro a outra, de modo que as faces negras ficam dispos-
tas horizontalmente, uma voltada para cima e outra para baixo, absorvendo os fluxos
ascendente e descendente de energia radiante de todos os comprimentos de onda.
A temperatura de cada placa é diretamente proporcional a radiacdo absorvida. O
circuito elétrico é conectado de maneira que seja medido o aquecimento diferencial,
o qual esta diretamente relacionado com o saldo de radiagao.

Fig. V.13 - Actinégrafo bimetalico de Robitzsch.

O sensor é protegido por uma cupula de plastico inflavel que o abriga da chu-
va e da poeira, evita a formacgao de orvalho sobre as placas (Fig. V.14). O plastico
usado deve ser 0 mais transparente possivel as radiagdes visivel e infravermelha (o
que nao ocorre com o vidro comum, praticamente opaco a ultima). Especial atengao
deve ser dada a cupula que, quando arranhada ou suja, provoca erros acentuados
nas observacoes.
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Fig. V.14 - Medidor de saldo de radiagdo com cupula de plastico.

12.4 - Heliégrafo de Campbell-Stokes.

Os helidgrafos destinam-se a medir a insolacgado, definida (Capitulo I) como o
intervalo de tempo em que o disco solar permanece visivel, entre 0 nascimento e o
ocaso do Sol, para um observador localizado em um dado ponto da superficie terres-
tre. Supde-se que esse local tenha o horizonte desobstruido nos setores em que o
Sol nasce e se pde, ou pelo menos que os eventuais obstaculos, capazes de obstruir
o disco solar, tenham altura aparente n&o superior a 5°.

O heliégrafo mais difundido é o de Campbell-Stokes, formado por uma esfera
de vidro transparente, montada em um eixo inclinavel, cujo suporte contém uma ca-
Iha, disposta transversalmente (Fig. V. 15). Ao ser instalado, seu eixo deve ficar pa-
ralelo ao eixo terrestre, permanecendo a calha orientada na direcao leste-oeste. O
foco luminoso, causado pela convergéncia 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 efeti-
vamente dois heliégrafos montados em oposicao, ja que o Sol aparentemente des-
creve 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, de-
vido a radiagao direta, queima o heliograma em um ponto, que avanga com 0 movi-
mento aparente diario do Sol. Quando uma nuvem oculta o disco solar, a queima é
interrompida. O heliograma usado é substituido por um novo diariamente a noite.

No Brasil, em virtude da variagdo 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
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Fig. V.16 - Diferentes tipos de heliogramas, usados na Regiao Tropical, mos-
correspondentes.

trando-se (a direita) o perfil da concha do heliébgrafo com as ranhuras
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Para determinar a insolacédo diaria, computa-se o tempo correspondente a
soma de todos os segmentos queimados ou apenas crestados. Em geral isso é feito
comparando-se o heliograma usado com outro novo, da mesma forma.

E interessante destacar que o helidgrafo funciona como um relégio solar:
quando instalado corretamente, a posicdo do foco sobre o diagrama (heliograma)
corresponde a hora solar verdadeira local.

13. Estimativa da radiagao global.

Os paises do chamado "Terceiro Mundo" sdo carentes no que concerne a
disponibilidade de equipamentos para medir radiacdo (geralmente importados e ca-
ros). 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 concepg¢éo tecnoldgica, tendem a ficar restritos, na
maioria das vezes, a imaginagao dos pesquisadores e técnicos interessados.

Quando uma rede radiométrica de baixa densidade esta inserida em uma
rede heliografica mais densa, é possivel estimar valores de radiagao global para a-
queles pontos em que somente sido disponiveis dados de insolagdo, levando em
conta o comportamento dessas variaveis nos poucos pontos em que ambas sao sis-
tematicamente medidas. O processo é puramente estatistico e langca mao de um
método de estimativa por regressao linear de forma:

Q/Q,=a+b (n/N) (V.13.1)

em que Q e n representam a radiagcio global e a insolagdo medidas, Q, € N séo a
radiagao incidente na auséncia de atmosfera e o fotoperiodo, respectivamente e,
finalmente, a e b indicam 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 (climatolégicos) mensais (um para janeiro, outro para fevereiro
etc.). Ao quociente n/N chama-se raz&o de insolacao.

As estimativas de a e b sao feitas pelo método dos minimos quadrados (Ac-
ton, 1959; Draper e Smith, 1966; Spiegel, 1967). Colocando a equagéo 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 seguin-
te sistema de equacdes:
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2Y
Y

Ka + byX
(V.13.3)

Ka + bxX
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) observa-
dos é habitualmente expresso por meio do coeficiente de regresséao linear (r) e é
tanto melhor quanto mais préximo da unidade estiver o valor absoluto desse coefici-
ente (-1<r <1). Sabe-se que:

= {KZXY -(EX)(ZY) ¥/ S, (V.13.4)
com
S = {KIX* = (XX)* { KXY~ (ZY)*}.

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 regressao para cada caso, o que tende a melhorar a representativi-
dade dos resultados. A pratica tem demonstrado que o ajustamento piora quando a
insolagao (n) diminui (denunciando a presenga de muitas nuvens), tornando-se pre-
cario (ou mesmo nao evidenciando correlagdo alguma) quando a insolagao € inferior
a 3 horas. A explicacao para isto reside no fato do helidgrafo nao ter condigbes de
discriminar nuvens segundo o grau de opacidade. Alguns tipos de nuvens, embora
possam apresentar graus de opacidade diferentes (que interferem de modo bastante
diferenciado na radiacdo global), provocam efeito idéntico no registro heliografico.
Como conseqliéncia, a insolagao medida pode ser a mesma para uma ampla gama
de valores da radiacao global e isso aumenta drasticamente a dispersao dos pontos
(X,Y), notadamente em dias com nebulosidade acentuada (valores baixos de insola-
¢ao).

Uma vez determinados os coeficientes (a, b) para um dado local, a equagéao
de regressao resultante pode ser aplicada para um outro, situado na mesma area e
com caracteristicas climatolégicas semelhantes, para os quais ndo se disponham de
registros de radiagédo global. A analise da equagao V.13.1 mostra que o coeficiente
independente (a) traduz a fragdo da radiagdo maxima (Q,) que, em média, atinge a
superficie, como radiacao difusa, estando o céu totalmente nublado (n = 0). Por ou-
tro lado, a soma dos coeficientes (a + b) representa a fracdo que 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.
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TABELA V.9

VALORES PARA JANEIRO (jan), JUNHO (jun) E ANO (ano) DOS COEFICIENTES
DE REGRESSAO (a,b) E DE CORRELACAO (r) DA EQUACAO
Q/Qq = a + b(n/N),

PARA ALGUMAS LOCALIDADES DO NORDESTE.

Lat. Lon. Coeficientes
Localidade UF |o g CRYY 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 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 1744 39 15 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 4154 0,30 0,36 0,75 jun
0,30 0,40 0,91 dez
0,33 0,33 0,77 ano
Recife PE 0803 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 1300 38 31 0,29 0,34 0,81 jun
0,27 0,41 0,86 dez
0,29 0,39 0,78 ano
Sao 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).

A ilustracdo V.17 mostra os resultados preliminares, obtidos pelos mesmos
autores, quanto a distribuicdo espacial da radiagdo global no Nordeste do Brasil, em
junho e em dezembro, respectivamente (painel superior). Esses resultados foram
considerados preliminares porque as séries usadas foram todas inferiores a dez a-
nos e empregou-se a equagao V.13.1 (para estimar Q nos locais aonde somente
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existiam dados de insolagéo). Além disso, a densidade da rede actinografica ndo era
elevada, na época, o que, certamente, introduziu pequenos desvios na posi¢ao (in-
terpolada) das isolinhas. Os valores de Q, e N foram tomados para o dia 15 de cada
més.

Fig. V.17 - Distribuicdo média da radiagdo global (cal cm™ dia™, painel superior) e da
insolagéo (horas, painel inferior) no Nordeste do Brasil, em junho e dezem-
bro, segundo Azevedo et al. (1981).
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Como se observa (Fig. V.17), em junho, a radiagao global no Nordeste varia
espacialmente, em termos médios, entre pouco menos de 300 cal cm? dia™ (no nor-
deste da Bahia) até mais de 450 cal cm? dia” (no sudeste do Piaui). Em dezem-
bro, essa variagdo vai de 400 cal cm? dia”’ (no Maranhdo) a mais de 600 cal cm™
dia” (no sertdo do Sub-Médio S&o Francisco).

A distribuicdo espacial da insolagdo (n) em junho e dezembro, foi obtida da
mesma fonte (Fig. V.17). Observam-se os nucleos de minima insolagdo correspon-
dentes aos microclimas de altitude, ou "brejos"”, como em Guaramiranga (CE), em
Areia (PB), em Garanhuns (PE) e em Triunfo (PE). A regido central da Bahia é i-
gualmente montanhosa.

Na interpretagdo dessas cartas (Fig. V.17) deve-se ter em mente que, no
Nordeste, atuam varios sistemas meteorolégicos geradores de precipitagcdo e os trés
meses consecutivos mais chuvosos (quando se espera haver maior nebulosidade e,
consequentemente, menor insolagdo) mudam de uma area para outra e, freqiente-
mente, de um ano para outro, no mesmo local.

14. Radiag¢ao de ondas longas.

A atmosfera e a superficie terrestre emitem radiacdo, comportando-se, apro-
ximadamente, como um corpo negro as respectivas temperaturas. Assim, conheci-
das essas temperaturas, as densidades dos fluxos emitidos podem ser estimadas
através da equacao de Stefan-Boltzman (V.4.5). Por outro lado, de conformidade
com a Lei de Wien (V.4.6) pode-se verificar que a emissao de energia radiante, tanto
pela superficie, como pela atmosfera, situa-se na faixa espectral do infravermelho,
pois suas temperaturas sao baixas.

A emissdo de energia radiante infravermelha pela atmosfera depende da
concentracao instantdnea dos constituintes radiativamente ativos, destacando-se a
agua (fases solida, liquida e gasosa), o diéxido de carbono e o ozénio. E evidente
que, sendo a concentragao dos dois ultimos praticamente inalteravel, as variagoes
mais acentuadas na emissado e absorcao atmosféricas sdo causadas por mudancgas
na umidade especifica do ar e na distribuicdo de goticulas de agua e de cristais de
gelo em suspensé&o (nuvens, nevoeiros e névoa umida). Eventualmente, a presenca
anormal de poeira pode causar mudanga acentuada no comportamento radiativo da
atmosfera.

14.1 - Efeito estufa.

Da energia infravermelha total, emitida pela superficie terrestre, somente uma
pequena fragdo, estimada em cerca de 9% (Sellers, 1965), escapa para o espago,
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em sua maior parte na faixa de 8 a 11,5u de comprimento de onda (janela atmosféri-
ca), onde praticamente ndo ocorre absor¢ao alguma pelos componentes da atmosfe-
ra. O restante da radiacdo emitida pela superficie & absorvido pela atmosfera. Assim,
embora praticamente transparente a radiagao visivel, a atmosfera mostra-se quase
completamente opaca no que tange a energia térmica.

A atmosfera, por seu turno, emite radiacao infravermelha em direcdo ao es-
paco e a superficie da Terra. A camada atmosférica situada a até 4 km de altura é
responsavel, em meédia, por cerca de 98% do fluxo de calor que atinge a superficie,
procedente da atmosfera (Tabela V.10).

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 propriedade é conhecida como efeito de estufa e pode ser faciimente
constatada. E do conhecimento popular, por exemplo, que um dia de verdo muito
nublado é quase sempre "abafado" e que, a uma noite sem nuvens, segue-se uma
madrugada muito mais fria do que ocorreria se 0 céu estivesse encoberto.

Na auséncia de nuvens e com ar pouco umido a superficie recebe um retorno
muito pequeno da energia infravermelha que emite para a atmosfera (o que justifica
o maior resfriamento observado em noites estreladas, em relagdo ao que se da nas
noites nubladas, na mesma época do ano).

TABELA V.10

CONTRIBUIQ@O DE CAMADAS DA ATMOSFERA PARA O TOTAL DE
RADIACAO INFRAVERMELHA RECEBIDA A SUPERFICIE.

CONTRIBUIGAO 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)
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14.2 - Estimativa do saldo da radiacao infravermelha a superficie.

A diferenca entre a radiacdo de ondas longas que chega a superficie, prove-
niente da atmosfera (Ra) e aquela por ela emitida para a atmosfera (Rs), constitui o
saldo da radiagdo infravermelha, ou saldo de radiagdo de ondas longas (R)):

Ri=Rs - Rs (V.14.1)

Quando o intervalo de tempo que se considera € pequeno, R, pode ser positi-
vo negativo ou nulo. Em termos médios, porém, é negativo, revelando que a superfi-
cie emite mais radiagao infravermelha do que recebe da atmosfera.

O saldo de radiacao de ondas longas (R)) esta inserido na expressao V.11.1 e
pode ser determinado, por diferenca, quando se dispde de equipamentos que possi-
bilitem medir simultaneamente o saldo de radiacao (R,), a radiagdo global (Q) e a
radiacao refletida (Qg). Infelizmente, esta situacado € excepcional, 0 que motivou os
pesquisadores a se dedicarem a tarefa de investigar expressbes empiricas para es-
timar R,. Tais expressodes, ndo obstante praticas, tém o inconveniente de apresenta-
rem resultados confidveis, em principio, apenas nas condi¢des 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 re-
comendado apenas apos testadas e ajustadas as condigdes locais.

14.2.1 - Férmulas de Brunt.

Em 1932, D. Brunt (Sellers, 1965) obteve a seguinte formula empirica para
estimar R;:

R =—14406T*[1—a—-b ("] (V.14.2)

em que e (mm Hg) e T (K) representam, respectivamente, os valores médios da
pressao parcial do vapor d'agua e da temperatura do ar, obtidos a partir das obser-
vagoOes realizadas no interior do abrigo de instrumentos, nas estacdes meteoroldgi-
cos 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 1939, Brunt aperfeicoou a férmula anterior, incluindo o efeito causado pe-
la nebulosidade, expressa em termos da fragdo (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)
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em que e (mm Hg) e T (K) representam, respectivamente, os valores médios da
pressao parcial do vapor d'agua e da temperatura do ar, obtidos a partir das obser-
vagoes realizadas no interior do abrigo de instrumentos, nas estagdes meteorologi-
cos convencionais (a cerca de 2 m acima da superficie do solo). Os coeficientes de
regressao encontrados por Brunt foram a = 0,256 € b = 0,065. Em 1*939, ele aper-
feicoou a férmula anterior, incluindo o efeito causado pela nebulosidade, expressa
em termos da fracdo (m) da abdbada celeste encoberta por nuvens. Para m dado em
décimos de céu encoberto, Brunt obteve:

R, = — 1440 oT (0,56 — 0,092e"?) (1— 0,09m). (V.14.3)

Em ambas as formulas, R, é fornecido em cal cm? dia™ quando a constante
de Stefan-Boltzman (o) for expressa em cal cm™ min™. O primeiro sinal negativo a-
penas reflete o fato de que, em termos medios, a absorgdo (Ra) € menor que a e-
missao (Rs), no que diz respeito a radiagao infravermelha.

14.2.2 - Formula de Brunt-Penman.

Penman (1948) verificou que a nebulosidade (m) € um parametro um tanto
subjetivo, dificil de quantificar; tampouco reflete os tipos de nuvens presentes no
céu, capazes de interferir distintamente no balanco radiativo. Com o intuito de con-
tornar a primeira dessas limitagcbes, aquele autor propds a substituicdo da nebulosi-
dade (m) pela expressao (N — n)/N ou 1 — n/N, onde n e N representam a insolagao e
o fotoperiodo, respectivamente. Dessa maneira a férmula V.14.2 passa a forma:

R, = —1440 oT %(0,56 — 0,092e ") (0,1 + 0,9n/ N) (V.14.4)

conhecida como equacédo de Brunt-Penman, para estimativa do saldo de radiagéo
infravermelha (cal cm? dia™"). Também nessa férmula, a pressao parcial do vapor (e)
e a temperatura (T) do ar devem ser expressas em mm Hg e K, respectivamente.

A equacgao V.14.2 tem sido largamente usada, assumindo-se que fornece
estimativas confiaveis de R,. Nao sao feitas, porém, referéncias a nenhuma verifica-
cao prévia do erro associado aquelas estimativas nas diferentes areas em que tem
sido utilizada.

14.2.3 - Féormula de Swinbank.

Em 1963, C. W. Swinbank obteve a seguinte formula empirica, para estimar o
saldo de radiacdo infravermelha em dias totalmente desprovidos de nuvens (Gates,
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1965):

R =K (0,195 6T * - 17,09) (V.14.5)

com o = 5,6727x10°mW cm 2?K™* sendo R, dado em mW cm™ ou em cal cm? min™,
conforme 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.

15. Balang¢o global médio de radiacao.

A partir dos dados coletados através do radiémetro 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 radiagao
refletida e no infravermelho (de 10,5 a 12,5 ), para obter a energia emitida, Gruber
(1978) determinou o saldo de radiacédo em escala planetaria, entre junho de 1984 e
maio de 1985. Seus resultados (Fig. V.18), revelaram que esse saldo varia com a
latitude segundo as estagdes 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 esten-
deu desde o polo até o paralelo de 45°, aproximadamente;

- no verao, o saldo foi positivo até cerca de 70° de latitude do hemisfério consi-
derado;

- no outono, esse saldo foi negativo, desde a zona circumpolar até cerca de
20° de latitude; e

- no inverno, excetuando-se a faixa que se estende do equador até 10° de lati-
tude, o saldo de radiacdo também foi negativo.

Verifica-se, ainda, que a zona compreendida entre 10°N e 10° S apresentou
saldo de energia positivo em todas as estacbes, enquanto que nos polos ele foi
sempre negativo. Complementarmente, observa-se (Fig. V.18) que o saldo ocorrido
durante o verao 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 constatado na pratica. Considerando apenas as perdas de energia,
porém, tal resfriamento deveria ser maior que o observado naquelas areas, no peri-
odo estudado. O aquecimento ocorrido nas faixas com saldo energético positivo,
por outro lado, foi inferior ao que seria esperado levando-se em conta apenas a ab-
sor¢éo e a emissado de energia radiante. Essas condi¢gées sugerem a existéncia de
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mecanismos capazes de provocar a distribuicdo meridional do excesso radiativo,
contribuindo para atenuar os extremos de temperatura.

cal cm *min "

S Sl R o N O N
90 N— ) N
60 N— S, <— VERAO (JJA)
_| OUTONO (SON)
30 N
PRIMAVERA (MAM)
| INVERNO (DJF)
0
| PRIMAVERA (SON) <«— VERAO (DJF)
—| INVERNO (JJA) <—
30 S—
— OUTONO (MAM)
60 S— )
90 S—
[ I [

-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. Estao indicadas as estagdes e respectivos meses. A escala verti-
cal é proporcional a por¢ao da superficie da Terra situada entre os para-
lelos indicados.

Talvez o leitor argumente que o periodo investigado por Gruber (1978) nao ¢
representativo. E conveniente, portanto, estudar a distribuicdo média do saldo de
energia em escala planetaria.

A Fig. V.19 mostra a distribuigdo latitudinal dos saldos médios de radiagéo
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:

- hd um excesso de energia na zona compreendida entre 40° N e 40° S, apro-

ximadamente , e

- nas demais areas, o saldo médio € negativo, revelando que a emissao de ra-
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diacao infravermelha para o espago supera a energia recebida do Sol.

Com base apenas nessa constatagdo, a tendéncia seria admitir o gradual a-
quecimento da zona situada entre 40° N e 40° S e o progressivo resfriamento das
demais areas. Paradoxalmente, as pequenas flutuagbes que se percebem nas mé-
dias anuais de temperatura (e que sdo atribuidas as oscilagbes seculares e milena-
res normais) sdo insignificantes para justificar tamanha disparidade no saldo radiati-
vo 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 estimado por
varios pesquisadores e os resultados encontrados ndo diferem muito dos indicados
nas figuras V.18 e V.19.

4 __SUPERFICIE 48 o
~ 100 = G
o} N — ©
c N | s)
& TERRA | — 24 <
5 o . 1 o 2
= B
£ ATMOSFERA B E
~ —] N P N " _'2,4 o
o — R N i o
2 100 - — 2
I —48 <
n 14
1 11 1 1 1 11 17T 17T 1T 1T T T TT1 =
90ON 60 30 0 30 60 90°s

Fig. V.19 - Estimativa da distribuicéo latitudinal dos saldos de radiagéo no sistema
superficie-atmosfera, em kcal cm? ano™ (linhas cheias) e transporte meri-
dional na direcdo dos pdlos norte (+) e sul (=), em kcal ano ™' (linha inter-
rompida), segundo Sellers (1965).

Os mecanismos responsaveis pela transferéncia meridional de calor para as
areas com balango de radiagdo negativo sdo as correntes aéreas (transporte de ca-
lor sensivel e latente) e, em segundo plano, as oceanicas (transporte de calor sensi-
vel). O transporte de calor latente em direcido aos pdlos esta associado a mudanca
de fase da agua, comprovando-se, assim, mais uma vez, sua importancia para a
energética do sistema superficie-atmosfera. Uma estimativa da contribuicdo da at-
mosfera e do oceano no transporte meridional de energia consta da Fig. V.20.
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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, evidencia, ainda, haver um certo equilibrio entre a energia total recebida
e perdida por este planeta. Em outras palavras, significa que o saldo radiativo pla-
netario, a médio prazo, deve ser nulo. E evidente que uma pequena parte da radia-
¢ao posta a disposicdo da Terra € consumida na manutengdo da dinamica da at-
mosfera e dos oceanos, bem como na das diferentes formas de vida. No entanto,
essa fracado nao tem significado no cémputo do balanco radiativo planetario (Budyko,
1980).

TRANSPORTE (1019 kcal ano 1)

FT T T T T T T T T T T T T T 171
90°N 60 30 0 30 60 90

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 dire¢do dos polos norte (+) e sul (-),
em kcal ano™', segundo Sellers (1965).

Deve-se salientar que a superficie terrestre transfere energia para a atmosfe-
ra sob a forma de calor latente e sensivel (este por condugao e radiacdo). O calor
transferido por condugao é responsavel pelo desenvolvimento de correntes de ar
ascendentes que transportam energia térmica para niveis atmosféricos bastante a-
fastados da superficie (convecgao). Segundo estimativas feitas por Budyko (1980),
cerca de 55% da energia absorvida pela superficie terrestre € consumida na evapo-
ragao, passando a atmosfera como calor latente; 12% € usado no aquecimento do ar
adjacente, por conducéo. Isso revela que, em termos médios, o consumo energético
debitado a evaporagcado acaba sendo o mais importante, ja que a emitancia significa
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apenas 33% daquele total (Fig. V.21). Os valores obtidos por Budyko (1980), coinci-
dem, praticamente, com os encontrados por Sellers (1965).

A estimativa do balanco médio de radiacido em escala planetaria consta da
Tabela V.11. Segundo Sellers (1965), cerca de 36% (94 kcal cm? ano™) do total de
radiagdo solar que ¢ interceptado pela Terra retornam diretamente para o espaco
por

Deve-se salientar que a superficie terrestre transfere energia para a atmosfe-
ra sob a forma de calor latente e sensivel (este por condugao e radiagdo). O calor
transferido por condugdo é responsavel pelo desenvolvimento de correntes de ar
ascendentes que transportam energia térmica para niveis atmosféricos bastante a-
fastados da superficie (convecgao). Segundo estimativas feitas por Budyko (1980),
cerca de 55% da energia absorvida pela superficie terrestre € consumida na evapo-
ragao, passando a atmosfera como calor latente; 12% € usado no aquecimento do ar
adjacente, por conducéo. Isso revela que, em termos médios, o consumo energético
debitado a evaporagao acaba sendo o mais importante, ja que a emitancia significa
apenas 33% daquele total (Fig. V.21). Os valores obtidos por Budyko (1980), coinci-
dem, praticamente, com os encontrados por Sellers (1965).

Ili ESPAGO
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). Sao indicadas as
perdas de calor por irradiagao (l), evaporagao (E) e transferéncia turbu-
lenta (T) a superficie.

A estimativa do balanco médio de radiacido em escala planetaria consta da
Tabela V.11. Segundo Sellers (1965), cerca de 36% (94 kcal cm? ano™) do total de
radiagdo solar que ¢ interceptado pela Terra retornam diretamente para o espaco
por reflexdo das nuvens, das particulas em suspensao no ar e da propria superficie;
em torno de 64% (ou 169 kcal cm? ano™) sdo absorvidos mas, tendo em vista que,
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em média, o balangco 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.
TABELA V.11

ESTIMATIVA DO BALANCO RADIATIVO MEDIO PLANETARIO (kcal cm?ano™)

Discriminagao energia %
RADIAGAO SOLAR
Incidente (Qp) +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 espacgo -20
absorvida pela atmosfera +238
Transferida pela atmosfera -355
perdida para o espago -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).
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Fig. V.22 - Estimativa da distribuicio média da radiacéo global (em kcal cm? ano™)
segundo Budyko (1980).

16. Exercicios.

1 - Obter a curva correspondente a fungdo E(A, T) para a Terra, cuja temperatura
média é estimada em 20° C e explicar a razao deste planeta no 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™ 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 radiagao solar que penetra na atmosfera, na vertical de um ponto loca-
lizado a latitude de 9926'S, nas datas dos solsticios e dos equindcios.

5 - Na Tabela V.12 figuram médias mensais de temperatura (t ©C), pressédo (p mb),
umidade relativa (U %), insolagdo (n horas) e radiacéo global (Q cal cm? min™), obti-
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das a partir de dados coletados, pela SUDENE, na Estagcao Experimental de Manda-

caru (9926' S, 40° 26' W, 375m), em Juazeiro (BA). Pede-se estimar o saldo de ra-
diagédo para cada més, assumindo-se 25% para o albedo, empregando a formula de
Brunt-Penman.

TABELA V.12
MEDIAS MENSAIS DA PRESSAO (p), TEMPERATURA (t), UMIDADE RELATIVA

(U), INSOLAGAO (n) E RADIAGAO GLOBAL (Q cal cm™ dia™"), OBTIDAS, EM 1972,
NA ESTACAO EXPERIMENTAL DE MANDACARU (9°26'S, 40° 26'W).

més p t U n Q
mb °C % horas  cal cm? dia”
JAN 970 27,8 53 7,8 507
FEV 968 27,9 57 8,9 527
MAR 968 271 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

6 - Estimar a evaporagéo total (em litros de agua por metro quadrado da superficie),
caso 50% do saldo de radiagdo obtido no exercicio anterior tenha sido usado como
calor latente.

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 corres-
pondentes aos solsticios de verao e de inverno do Hemisfério Sul.
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CAPITULO VL.

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 estado de agregacao da substancia (liquido ou ga-
so0s0). Nao sendo possivel quantifica-lo por via tedrica, o calor especifico deve ser
determinado experimentalmente, fixando-se as condi¢gdes as quais deve estar sub-
metida a substancia. Assim, para aumentar de 14,5 para 15,5 °C a temperatura da
unidade de massa da agua, sob pressao de uma atmosfera, consome-se aproxima-
damente uma caloria (Tabela VI.1).

Em se tratando de gases, deve-se fazer a distingdo entre o calor especifico a
volume constante (c,) e a presséo constante (c,), definidos, respectivamente, como:

¢, = [dy/dT], (VI.1.1)
e
¢, = [dy/dT],. (VI.1.2)

Nessas expressdes dy simboliza a quantidade de calor (positiva ou negativa)
necessaria para alterar de dT graus a temperatura (K) da unidade de massa do gas
em questédo.

Para que se possa compreender a relagdo entre c, e c,, necessaria as aplica-
cbes subseqlientes, precisa-se recorrer ao Primeiro Principio da Termodinamica,
assim enunciado: a variagao da energia interna (du) de um sistema depende apenas
do calor (dy) por ele trocado com o meio e do correspondente trabalho (dw) realiza-
do. Analiticamente isto equivale a:

dy = du + dw.
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Como se sabe, du € uma diferencial exata e, como tal, fica univocamente
definida quando se estabelecem os estados inicial e final da transformacao que sofre
o sistema. O mesmo nao ocorre com dy e dw, que dependem da evolugéo a que foi
submetido o sistema, ao passar do estado inicial ao final.

TABELA VI.1
ALGUMAS PROPRIEDADES FiSICAS DA AGUA NOS ESTADOS SOLIDO E Li-
QUIDO.
Calor especifico Calor latente

t cal g K’ calg”

oc gelo agua fusao evaporagao sublimacéo
-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 5747
+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, (VI1.1.3)

onde as variaveis y, u e v referem-se a unidade de massa do gas em questdo. A
condicao anterior (VI1.1.3) mostra que, no caso do processo ser isoécoro (dv = 0), o
trabalho é nulo. Nessas circunstancias, o calor envolvido no resfriamento ou no a-
quecimento do sistema é decorrente apenas da variagdo de sua energia interna.
Fazendo dw = pdv = 0 na equacao anterior e comparando-se o resultado como
VI.1.1, tem-se:

dy = du = ¢, dT. (VI.1.4)

Assim, reducao na temperatura implica a queda na energia interna do gas e
vice-versa. Dessa relagao se infere, ainda, que:

¢y = [dy/dT 1, = [ du/dT 1, (VI.1.5)
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indicando que o calor especifico a volume constante (c,) equivale a variagdo da e-
nergia 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 = ¢, dT + pdv, (V1.1.6)

valida para a unidade de massa de qualquer gas. Quando o gas tem comportamento
semelhante ao ideal, é conveniente eliminar o volume especifico (v=1/p) dessa ex-
pressado, a luz da equacgao de estado dos gases ideais. Sendo pv = RT/M (IV.2.4),
obtém-se, por diferenciagao:

pdv + vdp = RdT / M. (VI.1.7)
Entao, suprimindo pdv entre as duas expressbes anteriores:

dy = (c, + RIM)AT — vdp. (V1.1.8)

Aplicando essa expressao no caso particular de um processo isobarico (dp =
0), conclui-se que, para gases ideais:

[dy/dT ], = ¢, + RIM.

Atentando para a definicdo de calor especifico a pressao constante (VI.1.2),
resulta:

Cp =Cy + R/M. (VI1.1.9)
A anadlise dessa relagdo possibilita concluir que ¢, € sempre maior que c, e,
ainda, que a diferenca c,— ¢, € inversamente proporcional @ massa molecular (M) do

gas que se considere.

Tendo em conta o resultado obtido em VI.1.9, a equagao VI.1.8 passa a for-
ma seguinte:

dy = c,dT — vdp. (VI.1.10)

Recorrendo outra vez a equacgao 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 sdo formas alternativas do
Primeiro Principio da Termodinamica. Para o caso particular do ar seco, consideran-
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do-o comportar-se como um gas ideal de massa molecular aparente Mg = 28,964 g
mol” e cujo calor especifico & pressdo constante & Cpg, @ equacdo anterior passa a
ser:

dy, = CpadT — (RT/Mg)(dp/p). (VI.1.12)

Em se tratando de ar umido recorre-se ao significado da temperatura virtual
(Ty). Analogamente:

dy, = CogdTy — (RTv/Mg)(dp/p). (VI.1.13)

Esta equacao, de fato, esta sendo aplicada a unidade de massa do ar seco
que, quando submetido a temperatura Ty, passa a apresentar a mesma massa es-
pecifica 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'a-
gua, expresso em termos da umidade especifica (q). Os calores especificos do ar
umido a pressao constante (c,') e a volume constante (c,') sdo, respectivamente:

Co' = Cpg(1—q) + cpyq (VI1.1.14)
e
C/' = cya(1-0q) + cyq, (VI.1.15)

onde 1 — q e q exprimem, respectivamente, as massas de ar seco e de vapor d'agua
que, juntas, constituem a unidade de massa do ar umido.

Mediante manipulagao algébrica simples e usando os valores que figuram na
Tabela VI.1, pode-se verificar que:

C' = Cog(1 + 0,86 q) (VI.1.16)
e
¢’ = Cug(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' = Cog(1+0,86 1) (VI.1.18)
e
C' = Cyg(1 + 0,97 1), (VI.1.19)
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TABELA VI.2

VALORES RECOMENDADOS PARA OS CALORES
ESPECIFICOS DO O AR SECO E DO VAPOR D’'AGUA.

Ar seco:
Cpog = 0,240 cal g K' =1,005x10" erg g K" =7R/2My
Cig =0,171calg’ K' =0,718x10" erg g’ K" =5R/2Mg
CpalCig =7/5=14
M, = 28,964 g mol ™
R/M, = 6,6856x10° cal g" K

Vapor d'agua:
Coy = 0,447 cal g7 K" =1,85x10"erg g’ K' =4R/M,
cw =0,337 calg" K' =1,39x10" ergg” K' =3R/M,
Cpy/Cvy = 4/3 = 1,333
My = 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 calqs
FONTE: List (1971).

2. Processos isentrépicos.

Em Termodindmica, chama-se processo reversivel aquela transformacéo,
puramente conceitual, que se verifica através de sucessivos estados de equilibrio,
todos muito préximos. As transformacgbes reversiveis sdo também chamadas de
quase-estaticas. O termo reversivel é usado por se aceitar a hipétese de reverter a
evolugao de tais transformagdes termodindmicas a qualquer momento.

Em um processo reversivel, uma variacao infinitesimal do calor trocado com o
meio (dy), sob uma dada temperatura (T), corresponde a uma mudanga na entropia
(ds) do sistema. Analiticamente, para a unidade de massa de um sistema, objeto de
uma transformacao termodinamica reversivel, tem-se:

dy = Tds. (V1.2.1)

A relacdo VI.2.1 mostra que os processos reversiveis, em que nao se verifi-
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quem trocas de calor entre o sistema e 0 ambiente (processos adiabaticos), sdo ne-
cessariamente isentropicos (ds = 0). Quando a transformacdo que sofre o sistema
nao é reversivel (como efetivamente acontece com os fenémenos naturais), entdo:

dy < Tds. (V1.2.2)

O Segundo Principio da Termodinamica é analiticamente descrito pela com-
binagao das duas equagdes precedentes, ou seja:

dy < Tds. (V1.2.3)

onde dy e ds sao variagdes de calor e entropia referentes a unidade de massa do
sistema, respectivamente.

A entropia é uma funcéo de estado, como sdo a temperatura, a pressao e a
energia interna. O sinal <, em VI.2.3 traduz o fato fisico de ser mais facil consumir
energia do que recupera-la. A entropia também pode ser associada ao grau de orga-
nizacao (do Universo, por exemplo): o incremento de entropia implica 0 aumento da
desordem (Peixoto, 1969).

Rigorosamente falando, ndo sdo conhecidos processos reversiveis na Natu-
reza (de um modo geral, nos processos fisicos naturais dy < Tds). No entanto, no
caso especifico de interesse a Meteorologia, inUmeras transformagdes sofridas pelo
ar sao tratadas como reversiveis no ambito das atividades praticas, sem que isso
provoque erros acentuados. De fato, tais transformagdes constituem processos qua-
se-reversiveis. Salienta-se, ainda, que, sendo o ar um mau condutor de calor, pode-
se também aceitar a natureza adiabatica de alguns dos processos termodindmicos
que se verificam na atmosfera. Oportunamente esse aspecto sera novamente abor-
dado.

3. Combinacgédo dos Primeiro e Segundo Principios da Termodinamica.

O estudo do comportamento termodindmico de processos reais €, em geral,
muito dificil, haja vista o grande numero de fatores intervenientes. Para analisa-los,
as limitagbes do conhecimento humano impéem a adogao de hipéteses simplificado-
ras que, se por um lado tornam sua abordagem cientifica menos complicada, do ou-
tro restringem bastante o espectro de aplicabilidade dos modelos obtidos. Sob esta
Gtica, pode-se obter uma expressdao muito Util ao estudo termodindmico daqueles
processos que possam ser classificados como aproximadamente reversiveis, combi-
nando-se as equagdes que exprimem o Primeiro (VI.1.3) e o Segundo (VI.2.1) Prin-
cipios, ou seja:
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dy = Tds = du + pdv. (V1.3.1)
Essa relacao funcional é valida para a unidade de massa de qualquer gas. Para o

caso particular dos gases cujo comportamento se assemelha ao ideal, é evidente
que:

dy = Tds = ¢, dT — (RT/M) (dp/p). (VI.3.2)
Em um processo que, além de reversivel, seja adiabatico (dy = 0), conclui-se

que:

cpdT = (RT/M) (dp/p). (VI.3.2)

E muito importante o papel desta equagdo para o entendimento de algumas
transformacdes que se verificam na atmosfera.

4. Equacao de Clausius-Clapeyron.

Durante a mudanca de estado das substancias, as fases presentes permane-
cem em equilibrio a mesma temperatura. Sendo uma transformacgao isotérmica,
qualquer variagdo na quantidade do calor cedido a substancia, ou dela retirado, alte-
ra 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 reci-
piente contendo agua em ebuligdo, a temperatura da agua e de seu vapor, observa-
da na interface liquido-vapor, continuara estavel, aumentando apenas a taxa de va-
porizacdo. A mudanca de estado de uma substancia € um processo também isobari-
co.

Sabe-se que o calor latente envolvido em uma transigdo de fase é exatamen-
te igual aquele associado a transi¢ao inversa, desde que ambas ocorram a mesma
temperatura. Por exemplo, o calor latente de evaporagéo e de condensacgéo a 20°C
(Tabela VI.1), por exemplo, sao iguais.

Algumas conclusées importantes sobre os processos termodinamicos que
condicionam as transicoes de fase podem ser facilmente extraidas da equagao
V1.3.1. Representando pelos indices 1 e 2 duas fases de uma substancia (liquido e
vapor, por exemplo), coexistindo em equilibrio , entao:

2 2 2 2
de =J-1 Tds :J'ldu+J-1 pdv.
O membro da esquerda representa o calor absorvido (positivo) ou liberado
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(negativo) pela unidade de massa da substéncia, ao passar da fase 1 a fase 2, ou
seja: o calor latente associado a transformacéao (L4_,2). Respaldada no fato das tran-
sicoes de fase se processarem isotérmica e isobaricamente, a integracao fornece:
L1,2=T(s2—S1) = Uz —uq + p(v2 =Vv4). (VI.4.1)
Dessa igualdade, resulta:
Tsy; — Uy —pvy = Tsy — u— pvy.
Diferenciando essa expressao, vem:
Tds, + s,dT — du, — pdv, — vodp = Tdsq + s4dT — duq— pdv; — v4dp.
No entanto, tendo em vista a equacgéao VI.3.1:
s,dT — vodp = s4dT — v4dp
ou,
dp/dT = (so—s41) / (V2— v4).

A equivaléncia L1_,/T = s, —s4, anteriormente obtida (VI1.4.1), aplicada nesta
expressao, conduz a equacgao de Clausius-Clapeyron:

dp/dT =L/ [T (V2= V1) ], (V1.4.2)
que rege a coexisténcia de fases de substancias puras.

No caso especifico da transicdo do estado liquido (1) para o gasoso (2), em
relacdo a uma superficie plana de agua pura, deve-se substituir p por es (a pressao
de saturacao do vapor) em VI.4.2. Também € usual desprezar-se o volume especifi-
co da agua (v4) por ser muito pequeno quando comparado ao do vapor (vz). Final-
mente, representando por Lg o calor latente de evaporagéao (Li..), encontra-se a
equacdo de Clausis-Clapeyron aplicavel a mudanga de estado liquido-vapor para a
agua (Gordon, 1965):

des/dT = Le / (vT), (V1.4.3)

em que v passa a designar o volume especifico do vapor d'agua Recorrendo a equa-
¢ao de estado do vapor d'agua puro, resulta:

des/dT = esMy Le / (RT 2). (V1.4.4)
Em termos geométricos, des/dT traduz a tangente a curva de saturacdo do
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vapor d'agua (em relagado a uma superficie plana de agua pura), que sera bastante
util no estudo da evaporagédo. E possivel colocar a equagao precedente sob a se-
guinte 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 integracao o calor latente sera considerado constante
pois sua variagdo com a temperatura é empiricamente conhecida. Sendo My, Re T,
constantes, resulta:

es = 6,108 exp{( Le /30,11)(T — 273,16)/T}. (V1.4.6)

Esta equacdo comprova que a pressao de saturagao do vapor em relagao a
uma superficie plana de agua pura é uma fung¢ao exclusiva da temperatura. Embora
obtida de forma aproximada, seus resultados sao perfeitamente compativeis com as
férmulas usuais para calculo de es (incluidas no Capitulo IV). Na pratica sua utiliza-
cao é feita substituindo-se o calor latente de evaporacéao (Lg) em fungao da tempera-
tura (t °C), de acordo com a seguinte férmula empirica (obtida por regressao 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 transicdo entre os estados
solido e de vapor, empregando o simbolo Ls para exprimir o calor latente de subli-
macao, obtém-se equagdes semelhantes a VI.4.5 e VI.4.6, relativas a pressao de
saturagéo (ej) com respeito a uma superficie plana de gelo puro:

dej /ej= (My Ls /R)(dT/T 2). (V1.4.8)

Sua integracao conduz a:

e = 6,108 exp{( Ls /30,11)(T — 273,16)/T}. (V1.4.9)

Comparando-se as equacdes VI1.4.6 e VI.4.9, depreende-se que a pressao de
saturacdo sobre a agua € maior que sobre o gelo, a uma dada temperatura, obvia-
mente inferior a 273,16 K. Para comprovar isto basta coloca-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 o
membro da direita torna-se uma constante positiva pois Lg < Ls (Tabela VI.1) e T —
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273,16 K < 0. Assim, In(es/e;) > 0 e, portanto:
es(T) > ¢i(T). (V1.4.10)

Esta conclusdo € muito importante por revelar que, a qualquer temperatura
(T) abaixo da do ponto triplo da agua (273,16 K), a coexisténcia das trés fases (su-
perficies planas de agua e gelo, em presencga do vapor d'agua), implica o ambiente
saturado em relagédo ao gelo e subsaturado em relagcao a agua, ja que es(T) > g(T).
Logo, ocorre evaporacgao na interface liquido-vapor. Esta, por sua vez, contribui para
aumentar a pressao saturante, tornando o ambiente sobressaturado em relagao ao
gelo, provocando sublimacdo na interface soélido-vapor. Coexistindo as trés fases
abaixo de 0 °C, portanto, a quantidade de agua tende a diminuir, acontecendo o o-
posto com relacdo 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).

Deve-se notar que no triplo (T, = 273,16 K), tem-se es = ej, revelando equili-
brio entre as trés fases da agua.

5. Processos adiabaticos reversiveis na atmosfera.

Um exemplo classico de processo adiabatico e quase-reversivel na atmosfera
€ o lento movimento vertical (ascendente ou subsidente) de uma parcela de ar, bas-
tante grande para que possam ser desprezados os efeitos advindos de eventuais
misturas em sua camada periférica. Ao se elevar, essa parcela ira se expandir, por
assumir niveis de menor pressao. Pelo fato de nao receber calor da atmosfera adja-
cente (pois a condutividade térmica do ar € muito pequena), a energia necessaria a
realizagao do trabalho de expansao é obtida as custas da reducédo de sua propria
energia interna (como estabelece o Primeiro Principio da Termodinamica). Recor-
rendo a equacgao VI.1.6 e sendo dy = 0 e pdv = dw, é claro que:

dw = C,q dT. (VI.5.1)

Entdo, a temperatura da parcela vai diminuindo (dT) a medida que se eleva e se ex-
pande (+dw). Reciprocamente, se o movimento for subsidente, o trabalho sera nega-
tivo (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 eventualmente formados nao a abandonem). De fato, exceto na perife-
ria, aonde claramente ocorre mistura de ar entre a parcela e a atmosfera circunja-
cente, ndo devem existir trocas de calor entre ela e o meio no qual se desloca. A

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



256

por¢cdo mais central da parcela n&o teria como receber calor, ou como cedé-lo a at-
mosfera. A quantidade de energia radiante, emitida e absorvida por seus constituin-
tes, é relativamente pequena e nao seria suficiente para justificar o trabalho realiza-
do.

Outro aspecto relevante € a componente vertical da velocidade da parcela,
normalmente da ordem de 10 cm s™', em contraste com a velocidade do vento, cuja
ordem de magnitude, em condi¢bes normais, atinge 10 m s™. Entdo, o movimento
vertical na atmosfera é relativamente lento (por isso € que a aproximacgao hidrostati-
ca funciona!), exceto se ha perturbagdes acentuadas (tempestades, por exemplo).
Ante o exposto, o movimento vertical de uma grande parcela de ar, na maioria das
vezes, nao apenas é considerado adiabatico, como igualmente (quase) reversivel.

Na discussao que se segue sera assumido que a atmosfera esta praticamen-
te em equilibrio hidrostatico (situagcdes nao perturbadas) e, portanto, que o movimen-
to vertical do ar é lento. Sera admitida, ainda, a inexisténcia de trocas de calor entre
a parcela e a atmosfera circunjacente e que nenhum eventual produto de condensa-
¢cao (agua ou gelo) abandonara a parcela durante seu movimento vertical (ascenden-
te ou subsidente). Em sintese: serdo abordados aqueles processos que possam ser
considerados simultaneamente reversiveis e adiabaticos (isentropicos).

5.1.- Processos isentropicos na atmosfera isenta de umidade.

No estudo termodindmico da atmosfera é conveniente usar equagdes cujas
variaveis independentes sejam a pressao (p), a temperatura (T) e um dos paréme-
tros que definem a umidade do ar, pelo simples fato de serem grandezas facilmente
mensuraveis. Perfis verticais dessas variaveis sao rotineiramente obtidos nas esta-
¢bes de radiossondagem (Capitulo IV). Tendo em conta a facilidade mencionada, a
equagao mais conveniente ao estudo que se pretende fazer resulta da combinagao
dos Primeiro e Segundo Principios da Termodinamica.

No caso especifico do ar seco, a expressdo que rege as transformacgoes re-
versiveis (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 adiabaticos (dy = 0), resulta:

Cpg(dT/T) = (R/ Mg)(dp/p), (VI.5.3)
que é equivalente a:
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CogdT = (RT / Mg)(dp/p). (VI.5.4)

5.1.1 - Temperatura potencial.

A primeira aplicagdo da expressao V1.5.3 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 passa-la a forma diferencial
logaritmica:

d(In T) = [R/ (cogMg)] 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 tempe-
ratura (K) e a pressdao (mb) em processos isentropicos com ar seco, a conhecida

equacao de Poisson:

R/ (c,aMa) _ 0,286 (VI.5.6)

(T/To)=(p/Po) (p/po)

As constantes de integracdo (pgy € Tg) s&o arbitrarias. Convencionou-se ado-
tar po=1000 mb e fazer To= 0. Nessas circunstancias:

(T/6) = (pr1000) ¥ (CraMa) (VI.5.7)

ou

(T/6) = (p/1000) 9286 (V1.5.8)

Chama-se temperatura potencial a grandeza 6 (K), que representa a tempera-
tura a qual estara submetida uma parcela de ar seco quando, partindo das condi¢cbes
iniciais (p, T), for levada ao nivel de pressao de 1000 mb, mediante um processo
adiabatico reversivel. Sua deducéo deve-se a H. Helmholtz, em 1884 (Godske et al.,
1957).

Respeitada a condigao isentrdpica, a temperatura potencial € uma grandeza
conservativa (variavel de estado). De fato, se o processo ao qual foi submetida a
parcela, em seu deslocamento vertical, tiver sido isentropico, 6 ndo muda (quaisquer
que sejam os valores de p e T considerados). Uma vez conhecido um par de valores
(p, T), a equacgao precedente permite calcular a temperatura a qual estara submetida
a parcela em qualquer nivel de pressao especificado, ou determinar o nivel de pres-
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sdo onde essa mesma parcela devera assumir uma temperatura prefixada (desde
que sua evolugao seja isentropica). Qualquer mudanga havida no valor de 6 denun-
cia a ocorréncia de um processo nao adiabatico.

E ilustrativo mostrar a relagéo entre a entropia e a temperatura potencial. Pa-
ra isso, coloca-se a equacao VI.5.7 sob a forma logaritmica, ou seja:

In6 =InT+ (R/c,gMgz)(In p —In 1000). (V1.5.9)

As formas diferenciais correspondentes a VI.5.9 sao:

d6/6 = dT/T + (R/c,gMg)(dp/p) (V1.5.10)
e
d(Ing) = d(In T) + (RicogMg) d(In p). (VI.5.11)

Por outro lado, pée-se a equacgao VI.5.5 na forma:

ds = ¢, d(In T) — (R/Mg) d(In p). (V1.5.12)
Agora, combinando as duas ultimas expressoées, resulta:

ds = cpgd(In 6) = c,5d6/6. (VI1.5.13)

Entao, naqueles processos em que a temperatura potencial nao muda, a variagao de
entropia € nula. Reciprocamente, nos processos adiabaticos reversiveis tem-se:

Coa INO = constante. (V1.5.14)

Em um diagrama de coordenadas T e p, as linhas cyg In(8) = constante repre-
sentam processos adiabaticos reversiveis e sao ditas adiabaticas secas. Elas repre-

sentam as transformacdes isentropicas a que esta sujeita uma parcela de ar seco
em movimento vertical na atmosfera.

5.1.2 - Razao adiabatica seca.

Ha uma outra conclusdo importante, oriunda da equacgao VI.5.3. De fato, es-
tando a atmosfera em equilibrio hidrostatico e sendo o comportamento do ar seco
praticamente idéntico ao do gas ideal (pg = pMg/RT), entéo:
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Cpg dT =—gdz (V1.5.15)
ou,
vq = —dT/dz = g/cpg = 9,8 °C/km. (V1.5.16)

Ao parametro yg chama-se raz&o adiabatica para o ar seco ou, abreviada-
mente, razdo adiabatica seca. Fisicamente y5 exprime a variagcdo de temperatura a

que esta sujeita uma parcela de ar seco, como conseqiéncia de seu movimento ver-
tical, 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 mo-
vimento seja subsidente, ocorrera um aquecimento. A mudang¢a de temperatura se
efetua na proporgéo de quase 1°C para cada 100 m de variag&o de altitude.

E necessario enfatizar a distingdo entre gradiente vertical de temperatura
(definido no Capitulo Il) e razdo adiabatica.

O gradiente vertical de temperatura (0 T/0 z) indica como a temperatura varia
com a altitude em uma dada camada da atmosfera (mas também com as coordena-
das horizontais, dai usar-se derivada parcial), sendo calculado a partir de observa-
cOes feitas simultaneamente em diferentes niveis (é uma grandeza instantanea). Em
geral se utiliza o parametro I" definido como

I=[-0Tloz]:
justificando-se o sinal negativo porque a temperatura diminui quando z aumenta;

A razao adiabatica refere-se a variagao de temperatura com a altitude, expe-
rimentada 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 nao instan-
tanea, pois a variacao de temperatura é determinada em relagdo ao mesmo volume
substantivo de ar, que demora um certo tempo para se mover:

g =[-dT/dz]n

Nessas relagdes os indices t e m denotam, respectivamente, o tempo e a individuali-
dade da massa (substantividade) da amostra de ar. Na ultima equagao nao utilizou-
se a derivada parcial porque, estando a atmosfera em equilibrio hidrostatico, ndo ha
variagao da temperatura com as coordenadas horizontais nas vizinhangas do nivel
(z) considerado.
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5.2 - Processos quase-isentréopicos 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 equagdes demonstradas para o ar
seco, desde que sua temperatura real (T) fosse substituida pela temperatura virtual
(Tv). A equacao que rege os processos adiabaticos reversiveis no ar umido é obtida
pela simples substituicdo de T por Ty em VI.5.3. Dai:

Cpg dTv = (RTv/Mg)(dp/p) (VI1.5.17)

Intuitivamente depreende-se que nao deve haver diferencas significativas no
comportamento do ar umido em relagéo ao do ar seco, ja que o vapor d'agua contri-
bui com uma porcentagem 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 enquanto) as consequéncias advindas da condensagao.

5.2.1 - Temperatura potencial virtual.

A equacéo VI.5.17 pode ser posta na forma diferencial logaritmica, isto é:
d(In Ty) = (R /c,gMg) d(In p). (VI.5.18)

Integrando-a, tem-se:

R/ (C,aM V1.5.19
(Tu/6y) = (pr1000) X (EraMa) ( )
ou

(Tv/By) = (p/1000) > (V1.5.20)

A temperatura potencial virtual 6y (K) tem, em relagdo ao ar umido, as mes-
mas propriedades que a temperatura potencial () possui com respeito ao ar seco.

Na pratica, como ambas tém valores muito préximos, costuma-se adotar a
temperatura potencial também para o ar Umido, naqueles estudos em que se permite
uma aproximagao mais grosseira.
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5.2.2 - Razao adiabatica umida.

Nas situacdes em que € valido assumir a hipotese do equilibrio hidrostatico, a
equacao VI.5.17 se reduz a:

Cpg dTv = —gdz. (V1.5.21)
Lembrando que Ty =T(1 +r/0,622) /(1 + r), sendo r a razdo de mistura, resulta:
Yu = —dT/dz = (g/ceg) (1 + 1)/ (1 +r/0,622). (V1.5.22)

O fator (1 +r)/ (1 + r/0,622) ndo ultrapassa 0,98 (mesmo no caso de ar ex-
tremamente umido), revelando que a razdo adiabatica umida é ligeiramente inferior a
seca (yg). A diferenca é tdo pequena que faculta adotar esta em lugar daquela. As-

sim, para fins praticos,

Tu = Ya = 9,8 °C/km. (V1.5.23)

6. Processos pseudo-adiabaticos.

Quando o ar saturado se expande, devido a um deslocamento ascensional, o
resfriamento resultante provoca a condensacdo ou a sublimagado de vapor d'agua,
geralmente originando uma nuvem. Quando a temperatura é inferior a 0 °C, tanto
podem surgir gotas d'agua (sobrefundidas), como cristais de gelo. Entretanto, nessa
faixa de temperaturas o calor latente de sublimacido supera o de condensagdo em
cerca de 10% apenas (Tabela VI.1), ndo sendo costume analisar separadamente o
caso da sublimacéo.

Durante o movimento ascendente, a parcela de ar saturado se resfria (devido
a expansao) a razédo de 9,8 °C/km, porém, a liberagdo de calor latente (devida a
condensacéo ou a sublimacao 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 razdo adiabatica seca.

Para que se possa compreender melhor essa questédo, dois casos extremos
serdo apreciados:

a - nenhuma particula hidrica (no estado soélido ou liquido) abandona a parcela
(ndo ha precipitagao); e

b - todas as particulas abandonam o sistema, imediatamente depois de forma-
das (precipitagdo imediata).
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Na primeira situagao haveria possibilidade de inverter o processo, ja que os
produtos de condensacao e de sublimacgao retornariam a fase gasosa caso a parcela
passasse a ter movimento descendente. O calor latente liberado na etapa ascenden-
te (expansao) seria consumido durante a descendente (compresséo), na evapora-
cao das proprias particulas formadas. Assim, a parcela poderia retornar ao nivel ini-
cial de pressao passando por todos os estados termodindmicos intermediarios, na
ordem inversa aquela observada durante a ascensdo, atingindo-o com a mesma
temperatura original. Trata-se, por conseguinte, de uma transformacao tipicamente
reversivel e, ainda, adiabatica (considera-se que ndo houve trocas de calor entre a
parcela e a atmosfera circunjacente).

Na segunda situagdo o processo ndo seria adiabatico, pois uma pequena
quantidade de calor é conduzida pelas particulas que abandonam a parcela (precipi-
tagdo). Tampouco seria reversivel, haja vista que sua inversdo jamais poderia con-
duzi-la as condi¢des originais de temperatura e umidade, quando trazida ao nivel
original de pressao.

De um modo geral, quando o ar saturado se expande na atmosfera (provo-
cando condensacao), ou nao ocorre precipitacdo alguma, ou apenas uma parte das
particulas hidricas formadas se precipita. Por outro lado, a quantidade de calor con-
duzida 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, denominando-se esse processo (de fato
um modelo) de pseudo-adiabatico.

Segundo Peixoto (1969) o modelo pseudo-adiabatico € uma excelente apro-
ximagao dos processos reais aos quais esta sujeita a atmosfera saturada. A razao
de resfriamento experimentada por uma parcela de ar saturado, em movimento as-
censional, é praticamente igual a estimada através desse modelo. De fato, a massa
de vapor d'agua existente por unidade de massa de ar saturado (qg) € pequena e,

portanto, a quantidade de agua precipitada (no estado liquido ou sdélido) é igualmen-
te pequena, quando comparada a massa total de ar que integra a prépria nuvem.

Dada a complexidade dos processos atmosféricos que envolvem mudancga de
estado da agua, a razdo pseudo-adiabatica sera obtida sem que se levem em conta
os efeitos causados pelo raio de curvatura e pela concentracdo salina das gotas for-
madas. O efeito do raio de curvatura sera apreciado quando da abordagem das nu-
vens sob o aspecto microfisico (Capitulo VIII).

Imagine-se uma amostra (parcela) de ar saturado, em que cada unidade de
massa € constituida pela mistura de qs gramas de vapor d'agua com 1- gqs gramas
de ar seco, submetida a uma temperatura T e a uma pressao atmosférica p. Para
efeito de referéncia & umidade, a temperatura e a pressao, sera adotada a regiao
central da parcela, exatamente para evitar os problemas inerentes a mistura que se
verifica em sua camada periférica.
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Uma reducgao infinitesimal na temperatura, provocada por expansao (decor-
rente de um deslocamento ascendente) ira causar a condensacgao de dgs gramas de
vapor, liberando calor latente (—Lg dgs). Logo, o calor (dy) envolvido na transicéo de
fase sera:

dy = Tds = — Lg dgs. (V1.6.1)

O sinal negativo advém do fato do calor latente (Lg) ser produzido as custas de uma
reducao (—dqgs) da umidade especifica da parcela.

Uma vez aceito que todo o calor produzido sera absorvido apenas pelo ar
seco (como estatui o modelo pseudo-adiabatico), é possivel, partindo da equagao
V1.5.3, ver que:

~ Le dds = (1 - Gs}CoadT — (RT/Mg)(dp/p)}. (V1.6.2)

Na ultima equagao serao feitas as seguintes simplificagdes, para possibilitar

sua integragao:
18 no membro da direita, considera-se que 1 — gs € praticamente igual a uni-
dade (ja que gg nunca ultrapassa a 0,04 gramas de vapor d'agua por grama

de ar umido);

228 no da esquerda, ainda dentro da tolerdncia admissivel, toma-se qs =
0,622es/p. Desta relagao (aplicando logaritmos e diferenciando) decorre:

dqgs/gs =~ des/es — dp/p.
Adotando as simplificagdes acima, tem-se:
—Leas[des/es — dp/p] = c,gdT — (RT/Mg)(dp/p). (V1.6.3)
Agora, utilizando a equacéao de Clausius-Clapeyron (V1.4.6), demonstra-se que:
—qs{[ My(Le) > /RT? dT — Le dp/p} = coqdT — (RT/Mg)(dp/p)
—(0,622es/p ) { [My(Le)?/RT?] dT — Le dp/p} = cpqdT — (RT/Mg)(dp/p).

Finalmente, substituindo dp por —p59dz (o que equivale a manter a habitual
hipétese do equilibrio hidrostatico para a atmosfera),

—( Myes/pMg) {[My(Le)?/RT?] dT + (M4 Le /RT) gdz} = c,5dT + gdz (V1.6.4)
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e designando por ys = —dT/dz a razéo pseudo-adiabatica, chega-se ao seguinte re-
sultado:

Ys = va (1+A)/(1+B). (V1.6.5)
onde A e B sdo adimensionais:

A= LE Mves/pRT

B = (My Le)’es/ (MaCpgRPT ?).

Analisando a equacgao V.6.5, constata-se que a razdo pseudo-adiabatica é
menor que a seca, pois (1+A)/(1+B) < 1. Além disso, ndo é constante, variando com
a pressao e com a temperatura (Tabela VI.3). Embora aproximada, a equacédo V.6.5
fornece resultados com erro relativamente pequeno e que varia entre 0 °C /km (t = —
50 °C, p = 1050 mb) e 0,5 °C /km (t =50 °C, p = 1050mb).

TABELA VI.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 9,65 964 962 960 957 952 944 9,29

-45 9,61 9,60 958 9,56 953 950 944 937 925 9,01

—-40 9,62 9,50 9,48 944 940 9,34 9,26 9,15 897 8,62

-35 9,38 9,37 9,33 927 921 912 9,01 884 858 8,11

-30 9,20 9,17 9,11 9,04 894 882 866 843 8,08 747

-25 894 891 8,82 8,72 860 843 822 7,92 7,47 6,75

-20 8,61 857 845 832 815 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 7,72 764 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
0 659 649 6,29 6,05 578 547 511 4,69 4,17 3,54
5 6,00 59 569 545 519 489 455 416 3,71 3,17
10 5,43 533 5,13 4,90 4,65 4,38 4,07 3,73 3,34

15 4,90 481 462 441 419 3,94 3,67 3,38

20 444 436 4,18 4,00 3,80 3,58 3,35

25 4,05 397 382 3,65 348 3,30

30 3,72 3,65 3,52 3,38 3,23
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7. Umidificagado e desumidificagao isobaricas.

Imagine-se uma parcela de ar ndo saturado que se pretenda resfriar, isobari-
ca e adiabaticamente, evaporando agua em seu interior, até satura-la. O calor laten-
te usado na evaporagao devera ser integralmente suprido pelo préprio ar umido. As-
sim, se as condig¢des iniciais da parcela forem p, T e q, suas condi¢gdes, ao final do
processo, serdo: p, T' e gs', onde gs' simboliza a umidade especifica saturante a
temperatura T'. Por causa do resfriamento, T'<T.

A quantidade de calor latente usada para evaporar a agua necessaria a satu-
racao da parcela a temperatura T' (K) sera:

dy = Le(T ") [as' —ql,

representando por Le (T ') o calor latente de evaporagao que é funcédo de T . O calor
correspondente, cedido pelo ar sera:

dy=(1-9) Coa [T-TT+qcp[T-T],

em que o primeiro termo representa a contribuicdo devida ao resfriamento do ar seco
e o segundo a do vapor. Igualando as duas relagdes precedentes e rearranjando,
pode-se ver que:

[Coa — A(Coa — Cov)] [T =T 1= 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 umidificagdo (ou de desumidifi-
cacao) do ar.

A ordem de grandeza da umidade especifica (q) € normalmente inferior a
0,04 e o produto q(c,g — Cpv) resulta quase sempre menor que 0,008. Na pratica,
costuma-se ignora-lo, cometendo-se um erro de menos de 1%. Por outro lado, den-

tro da mesma margem de erro, pode-se aceitar que q ~ 0,622e/p e gs' ~ 0,622es'/p.
Introduzindo essas aproximagdes, a expressao precedente restringe-se a:

T-T'=(1h*) (es'—e). (VI.7.2)

Esta é outra forma da conhecida equagédo psicrométrica, onde y* = pc-
0a/0,622 L € o parametro psicrométrico o qual, geometricamente falando, traduz a

inclinagdo da linha que representa o processo de umidificagdo isobarica em um dia-
grama de coordenadas T, e (Fig. IV.1). Desenvolvendo VI.7.2, encontra-se:

T+el*=T'+egh* =T, (VI.7.3)

METEOROLOGIA E CLIMATOLOGIA
Mario Adelmo Varejao-Silva
Versao digital — Recife, 2005



266

revelando que a temperatura equivalente isobarica (Tg) € um invariante e, como tal,
serve para caracterizar uma parcela de ar umido.

Para que se faga uma idéia clara da utilidade da temperatura equivalente
isobarica, basta verificar que a variagdo do calor total do sistema, também chamado
de entalpia (H), € dada pela soma das variagdes observadas no calor sensivel (AC) e
no calor latente (AL) que nele ocorrem. Evidentemente, por unidade de volume
AC =pCpg(T-T") (VI.7.4)

AL = p (gs - q) Le = (p Cog/v*)(es' — €). (VI.7.5)

Entao, a variagao de entalpia (AH) corresponde a:
AH =p cpg (T=T") + (p Coalv*)(es' - €)
ou

AH = p Cpg (T + ely*) — p Coa(T ' + es'ly").
Tendo em vista a relagédo VI.7.3, vé-se que:
AH = p cpg(Te — Tg'). (VI.7.6)

Comparando as expressoes VI.7.6 e VI.7.4 infere-se que a temperatura equi-
valente isobarica (Tg) esta relacionada a variagao de entalpia (calor sensivel e laten-
te) do mesmo modo que a temperatura (T) esta relacionada a variagao de calor sen-
sivel (Monteith, 1975).

Ao contrario da temperatura real (T), a temperatura equivalente isobarica (Tg)
nao pode ser determinada com termdémetros. Trata-se de uma temperatura ficticia:
um parametro que tem dimensdes de temperatura (K).

8. Desumidifica¢ao pseudo-adiabatica.

Imagine-se a seguinte sequéncia de processos a qual é submetida uma par-
cela de ar umido, cujas condi¢des iniciais sejam p,, To, qo (€qUivalentes a 6, q,):

10 - expanséo adiabatica até que se torne saturada, passando as condigdes p,
T, gs = Qo (equivalentes a 0, gqs = q,). Note-se que gs = q, porque a satura-
¢ao ocorre sem acréscimo de vapor d'agua; apenas por resfriamento;
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20 - Expansao pseudo-adiabatica, até ficar absolutamente isenta de umidade,
assumindo as condic¢des p4, T4, gs = 0 (nesta etapa, todo produto de con-
densacgao abandona a parcela);

30 - Compressao adiabatica (do ar ja seco), até atingir o nivel de pressao de
1000 mb.

Como a desumidificagédo 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 precipitacdao. Em decor-
réncia do calor latente liberado, o ar seco tera, ao atingir o nivel de 1000 mb expan-
dindo-se adiabaticamente, uma temperatura superior a potencial (6), que é chamada
pseudotemperatura potencial equivalente (6sg). O incremento que se verifica na tem-
peratura potencial é obtido da equacao V.5.13, ou seja:

ds = cpg d6/6 = — Le dqs/T. (i)

A integracido desta equacgido nao pode ser feita diretamente, por ndo se co-
nhecer a relagao funcional entre a temperatura potencial e a umidade especifica sa-
turante (gs). Normalmente, a integracdo é efetuada de modo aproximado, assumindo
a seguinte simplificacio:

dags/T = d(qgs/T). (ii)
Note-se que, sendo
d(qs/T) = dqs/T — qsdT/T 2,

ao se desprezar o ultimo termo n&o esta sendo cometido um erro grande. De fato, qg

é pequeno (na pior das hipéteses, da ordem de 0,04) e T ? & relativamente grande
(pois a temperatura é 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
proporcdo se mantém elevada em toda a atmosfera. Introduzindo a simplificagado
proposta (ii), na equivaléncia anterior (i) verifica-se imediatamente que:

Cog d(In0) = — Le d(qs/T).

Integrando entre os limites inicial (6, s = qo) € final (6sg, gs = 0), encontra-se, apro-
ximadamente:

In(6se/0) = Le qs/(CoaT )

ou seja,
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Ost = 0 exp[Le Gs/(CogT)]. (VI1.8.1)

Analogamente,

Tse = T exp[Le qs/ (Cpg )], (V1.8.2)

em que Tsg € chamada pseudotemperatura equivalente. Fisicamente, Tsg representa
a temperatura que a parcela assumiria ao retornar adiabaticamente ao nivel original
de pressao, depois de ter sofrido uma desumidificagdo pseudo-adiabatica. Para o
caso de Ose o nivel final seria 1000 mb, naturalmente.

Nas duas ultimas equacdes, T ndo é a temperatura inicial da parcela de ar
umido (T,), mas aquela em que ocorreu a saturacao (por resfriamento nao isobarico).

Dividindo, membro a membro, VI.8.2 por VI.8.1 e tendo em conta VI.5.7, po-
de-se escrever:

R/ (c,gM V1.8.3
Teel0se = T/0 = (p1000) ¥ (&raMa) (V1.8.3)

Comparando-a com VI.5.19, resulta a equivaléncia:
T/0 = Tvlev = TSE/eSE, (V|84)

evidenciando que Tsg mantém para com 6sg a mesma proporgao que a temperatura
(T) guarda relagao a temperatura potencial (6) e que a temperatura virtual (Ty) apre-
senta com respeito a temperatura potencial virtual (6y).

9. Equilibrio atmosférico.

Para o estudo das condi¢des de equilibrio da atmosfera sera adotado o cha-
mado "método da parcela", que analisa o comportamento de uma parcela de ar (tal
como anteriormente conceituada) em relacdo a atmosfera que a circunda. Em todo o
desenvolvimento deste assunto sera adotado, como referéncia, o centro da parcela,
unicamente com o intuito de eliminar os indesejaveis efeitos decorrentes de eventu-
ais misturas de ar em sua periferia. Em outras palavras, isso significa que a tempera-
tura (T), a pressao (p) e a massa especifica (p) serdo sempre referidas a porgao cen-
tral da parcela. Por outro lado, as expressdes "atmosfera adjacente”, "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 o seu centro, em um
dado instante.
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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
0 caso, por exemplo, do ar que, apds atravessar lentamente uma planicie, é for¢cado
a subir ao longo de uma encosta, até atingir o topo da elevagao. Outro exemplo seria

o movimento subsidente do ar associado a um centro anticiclénico.

Ao deslocar-se verticalmente, a parcela experimenta uma mudanga de tem-
peratura, 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 expansao (se o movimento for as-
cendente), ou de compressao (caso seja descendente) e, portanto, esta condiciona-
da 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
tendéncia a descer, a estacionar ou a subir, respectivamente. Dependendo de sua
densidade final em relagao a do ar adjacente, entao, a parcela podera:

i - reverter o sentido do movimento e retornar ao nivel de pressao original (ndo
necessariamente ao mesmo ponto geografico de onde veio);

ii - continuar o movimento vertical, afastando-se da superficie isobarica aonde
originalmente se encontrava;

iii - permanecer na nova superficie isobarica atingida.

Sendo a parcela representativa da camada atmosférica (p, T, q) de onde se originou,
essa camada é dita em equilibrio estavel, instavel ou indiferente, conforme aconteca
a situagao i, ii ou iii, respectivamente. A tendéncia que a parcela apresenta, apos
cessar a causa que a obrigou a se mover verticalmente, define, entdo, o estado de
equilibrio da camada de onde proveio. Portanto, aquela camada encontra-se em
equilibrio estavel ou instavel, respectivamente, quando possui tendéncia a inibir (i)
ou a reforcar (ii) eventuais movimentos verticais. Caso nao se caracterize 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, é caracterizado pela aceleragao vertical de uma parcela de ar
que a represente, quando submetida a um impulso vertical pequeno (ascendente ou
descendente).

Designando por w o0 médulo da componente vertical do movimento da parce-
la, por t o tempo e por z a altitude, a aceleragao vertical (dw/dt) sera:
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dw/dt = d?z/dt?.

Uma aceleragao positiva caracteriza o afastamento progressivo da parcela de
sua origem (instabilidade); uma desaceleracdo (dw/dt < 0) indica o contrario (estabi-
lidade). Quando dw/dt = 0, cai-se, necessariamente, no caso do equilibrio neutro
(indiferente).

Tendo em conta a condi¢cdo de equilibrio hidrostatico da camada, pode-se
aceitar que, nas vizinhangas da parcela, as componentes horizontais da forga do
gradiente de pressao sao nulas. Logo:

(dw/dt) k = — (1/p*)(dp/dz) k — g k. (V1.9.1)

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 aceleragédo da gravidade (—g k)
compensar a componente vertical [ —(1/p*) (dp/dz) k ] da for¢ca do gradiente de pres-

sdo, estaria satisfeita a condicdo de equilibrio hidrostatico (dw/dt = 0). Em qualquer
outra situacao, a parcela possuira aceleragao vertical.

9.1 - Analise da densidade.

Qualquer que seja o nivel que se considere, as pressdes reinantes em um
dado nivel, dentro e fora da parcela devem ser iguais, pois se trata de um meio flui-
do. A variacao de pressao por unidade de deslocamento vertical experimentada pela
parcela (dp/dz) é igual a da atmosfera adjacente. No entanto, como a atmosfera en-
contra-se em equilibrio hidrostatico, obedece a equacao:

dp/dz = —pg.
Substituindo o valor de dp/dz na equacgao VI1.9.1, obtém-se, em moédulo:
dw/dt = g(p — p*)/p*. (VI.9.2)

Verifica-se, como esperado, que a aceleragao vertical vai depender da dife-
renga entre as densidades da atmosfera adjacente e da parcela. Nas vizinhangas de
z, a atmosfera estara em equilibrio estavel, indiferente ou instavel, conforme a dife-
renga p — p* seja menor, igual ou maior que zero, respectivamente.

Na pratica o emprego da relagao VI.9.2 ndo é conveniente, por pressupor que
se conhega a distribuicdo espacio-temporal de p, o que ndo é verdade. Torna-se
necessario usar outro caminho.
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9.2 - Andlise da variacgao vertical de temperatura.

Usando a equacédo de estado dos gases ideais para eliminar p e p* da equa-
¢ao VI.9.2, resta:

dw/dt=g (T*=T)/T. (V1.9.3)

A aceleragdo 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 conforme a diferenca T*-T seja positiva, nula ou negativa, respec-
tivamente. O emprego dessa expressao exige o conhecimento de T*, funcdo dos
processos termodindmicos aos quais se submeteu a parcela durante o movimento
vertical. Se T, representar a temperatura da parcela e da camada atmosférica antes

de iniciar o movimento, entao:

T"=To - valz ... parcela néo saturada;
T =To—vsAz ... parcela saturada;

em que y5 e ys indicam as razGes adiabatica e pseudo-adiabatica, como apropriado.

Por outro lado, sendo I" a variacao vertical de temperatura observada na camada em
questao (I" tem sinal oposto ao do gradiente vertical de temperatura), entéo, a tem-
peratura da atmosfera no nivel z sera:

T=To-T Az.

com Az representando a diferenca de altitude. E evidente que a variacdo da tempe-
ratura com a altitude na camada atmosférica que se considere ndo é necessariamen-
te linear. No entanto, é sempre possivel dividi-la em sub-camadas capazes de aten-
der a essa condicéao.

Diante das trés relagdes anteriores, a equagao VI.9.3 passa a ter o seguinte
aspecto, para o caso do ar nao saturado e saturado, respectivamente:

dw/dt = (T—ya)g Az / T (V1.9.4)
e
dw/dt = (I'—yg)g Az / T. (V1.9.5)

A relacao VI.9.4 evidencia que a atmosfera umida sera instavel, neutra ou es-
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tavel, conforme a variagao vertical de temperatura (I') seja maior, igual ou menor que
a razdo adiabatica seca (y5). Raciocinio semelhante se aplica quando a camada es-

tiver saturada (VI1.9.5), mas levando-se em conta a razdo pseudo-adiabatica (ys).

O estudo do equilibrio da atmosfera é melhor visualizado quando feito grafi-
camente. Nas Figuras VI.1 e VI.2, a linha T indica a variagao vertical de temperatura
do ar (observada) e y4 traduz a razao adiabatica seca (9,8 °C/km). Na Figura VI.1; a
parcela de ar umido que se eleva a partir da superficie, ao atingir 100 m de altura,
estara mais fria que a atmosfera adjacente e tendera a retornar ao nivel de origem
(estabilidade). Na Figura VI.2, a parcela estara mais aquecida que a atmosfera cir-
cundante e tendera a se afastar cada vez mais da posigcao de origem.

As equacgdes VI.9.4 e VI.9.5 evidenciam que, para conhecer a condicédo de
equilibrio de uma determinada camada da atmosfera, basta confrontar a inclinagao
da reta que traduz seu gradiente vertical de temperatura I = — (Jt/ 0 z ) com as li-
nhas que representam as razdes adiabatica e pseudo-adiabatica. Como a razao
pseudo-adiabatica € sempre menor que a adiabatica, as seguintes conclusbdes séo
evidentes:

- a camada sera absolutamente estavel quando a variacao vertical de tem-
peratura na atmosfera for menor que a razédo pseudo-adiabatica (I" < vys);

- acamada sera absolutamente instavel se a variagdo vertical de temperatu-
ra na atmosfera for maior que a raz&o adiabatica (I" < yg);

- quando a variacao vertical de temperatura na atmosfera for superior a razédo
pseudo-adiabatica, porém menor que a raz&o adiabatica seca (ys <I' <yg), a

camada sera condicionalmente instavel ou seja: sera instavel se o ar esti-
ver saturado e estavel no caso contrario.

9.3 - Andlise das temperaturas potenciais (0, 0 v e Osg).

Uma outra maneira de testar a condi¢do de equilibrio de uma camada da at-
mosfera é empregar a temperatura potencial (0), a temperatura potencial virtual (0y)
ou a pseudotemperatura potencial equivalente (0sg), conforme essa camada esteja
seca, umida ou saturada, respectivamente.

Na eventualidade da camada ser constituida por ar seco, parte-se da equa-
¢éo V1.5.10 e substitui-se dp por — p gdz. Logo:

(1/0)(d0/dz) = (1/T)(dT/dz glcog). (V1.9.6)
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Fig. VI.1 - Condi¢do de estabilidade para o ar seco ou umido (ndo satura-
do).

200m
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21 22

Fig. V1.2 - Condicao de instabilidade para o ar seco ou umido (ndo saturado).
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Como —dT/dz traduz a variagdo vertical de temperatura (I') e g/c,5 € a razéo
adiabatica seca (yg), resulta:

(1/0)(d6/dz) = —(1/T)(y4 - T ). (V1.9.7)

Entao, 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)
do/dz <0 a camada é instavel.

Em certas aplicacOes é preferivel usar a pressao (e nao a altitude) como co-
ordenada vertical. Uma expressado muito util pode ser encontrada substituindo dz por
—dp/pg em VI1.9.7 e eliminando a massa especifica, a luz da equacgao de estado do ar
seco. Dessa forma, percebe-se que:

—(1/6)(d0/dp) = (R/coaMgpa)( 14 — T). (V1.9.9)

Analogamente, estando o ar umido, demonstra-se, em relagdo a temperatura
potencial virtual (6y), que, se:

doy /dz>0 a camada é estavel;
doy /dz=0 a camada é neutra; (V1.9.10)
doy /dz<0 a camada é instavel.

Finalmente, no caso da camada atmosférica estar saturada, o parametro a-
propriado é a pseudotemperatura potencial equivalente, observando-se, por analogi-
a, que se:

dbse/dz>0 acamada é estavel;
dOose/dz=0 acamada é neutra; (V1.9.11)
dOse/dz< 0 acamada é instavel.

Todos esses resultados sao uteis, principalmente quando o estado de equili-
brio é estudado através de métodos graficos.

10. Atmosfera ICAO.

Um modelo especial de atmosfera, usado para a navegagao aérea, foi esta-
belecido pela International Civil Aviation Organization (ICAQO). Ele serve de referéncia
para a confecgdo de altimetros (barbmetros anerdides cuja escala de pressao é
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substituida por uma escala de altitude). Segundo esse modelo, a determinagcdo da
altitude real, expressa em funcédo do geopotencial (@) é feita levando-se em conta o
variagao vertical da aceleragao da gravidade. Conforme a equacgao 1.10.18:

o = é.[)z gdz

onde gq € o valor padrao da aceleracgao da gravidade.

Na atmosfera ICAO (Tabela VI.3) as seguintes simplificacdes sdo assumidas
(Iribarne e Godson, 1973):

- 0 ar é absolutamente seco, com composi¢ao constante, massa molecular a-
parente de 28,9644 g mol™ e se comporta como um gas ideal;

- reina a condig&o de equilibrio hidrostatico;

- ao nivel médio do mar a temperatura (Ty) € 288,15 K (15 °C), a presséo at-
mosfeérica (pg) € 1013,25 mb e a aceleragdo da gravidade (gp) € 980,665 cm

2

S

- para altitudes situadas abaixo de 11000m (troposfera), a variagdo da tempe-
ratura com a altitude (I'icao = —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