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Introducéao

O livro Meteorologia e Ambientti preparado, a pedido da Universidade
Aberta, tomando como base um curso de Introdugdo a Mteorologia da
responsabilidade do autor, no periodo 1994/1998, destinado a alunos do 1°
ano das licenciaturas em Ciéncias Geofisicas, Fisica e Ensino da Fisica e da
Quimica. Tomando em consideracao o interesse da Universidade Aberta, o
referido curso foi ligeiramente alargado na sua componente de estudo do
ambiente atmosférico, o que estd, alias, de acordo com a tendéncia actual do
ensino na area das Ciéncias da Atmosfera. O curso propde-se introduzir uma
perspectiva integrada das Ciéncias da Atmosfera — Meteorologia, Clima e
Ambiente Atmosférico — acessivel a alunos com preparacdo em Fisica e
Matematica ao nivel do 12° ano de escolaridade, a um nivel introdutorio,
mas cientificamente rigoroso.

O método seguido neste livro deve muito ao ensino da Meteorologia
realizado na Faculdade de Ciéncias da Universidade de Lisboa (FCUL), na
segunda metade do século XX, pelo Professor José Pinto Peixoto, de que o
autor foi aluno, colaborador e amigo. Assim, o curso parte duma definicéo
do sistema climatico e da descricdo da atmosfera média (capitulo 1), seguida
da introducdo de alguns conceitos basicos de fisica da atmosfera (radiacéo
no capitulo 2, termodindmica do ar hdmido no capitulo 3, estatica da
atmosfera no capitulo 4, fisica das nuvens no capitulo 5 e dindmica da
atmosfera no capitulo 6). Os 6 capitulos restantes abordam sucessivamente
topicos fundamentais de Meteorologia (capitulo 7, sobre a circulacao global,
e capitulo 8, sobre circulacdes locais e regionais), Ambiente Atmosférico
(capitulo 9, sobre composicdo atmosférica e poluicdo, e capitulo 10, sobre
modelos de dispersdo) e Clima (capitulo 11, sobre classificagdes climaticas,
e capitulo 12, sobre variabilidade). Alguns tépicos nos capitulos 2 a 6,
envolvendo um tratamento matematico mais elaborado, foram assinalados
com (*) podendo ser, eventualmente, eliminados, sem prejuizo para a
compreenséo das seccOes seguintes. Dadas as limitagOes de espaco impostas
a este trabalho e a grande extensdo dos temas aqui tratados, foi necessario
deixar de fora muitos temas importantes. Os leitores interessados poderao
encontrar, em apéndice, sugestdes de livros a consultar.

Na preparacdo e revisdo deste livro, o autor contou com a colaboragdo de
diversos colegas e amigos incluindo nomeadamente Antonio Pedro Viterbo,
Jodo Paulo Teixeira e Anders Persson (European Centre for Medium Range
Weather Forecasts), Carlos Pires (Departamento de Fisica, FCUL),
Casimiro Pio (Universidade de Aveiro) e Mario Reis (Instituto de
Tecnologia Nuclear). Varios materiais apresentados foram preparados por
Mario Almeida (Instituto de Meteorologia), Antdnio Rodrigues Tomé
(Universidade da Beira Interior), Jorge Cristina (Instituto de Meteorologia),
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Rogério Carmona (Instituto Geofisico do Infante D. Luis), Rui Salgado
(Universidade de Evora), Carla Barroso e Pedro Soares (investigadores do
CGUL). Agradece-se igualmente a compreensdo da Universidade Aberta
para 0s atrasos inevitaveis na sua conclusdo. Grande parte da preparacdo do
livro foi efectuada no decorrer de uma licenga sabatica concedida ao autor
pela Faculdade de Ciéncias da Universidade de Lisboa.



1 A Atmosfera e o Sistema Climatico
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

T

Compreender o conceito de "sistema climéatico" e conhecer as
caracteristicas dos seus subsistemas.

Compreendero conceito de "escala" espatemporal de cada
elementao sistema climatico.

Conhecer as caracteristicas médias horizontais da atmosfera em
termos de composicao, temperatura e interaccdo com a radiacao.

Conhecer a actual composicdo atmosférica e as razdes
fundamentais da sua evolucdo desde a atmosfera pamitié a
actualidade.
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A atmosfera terrestre € o Unico ambiente em que podemos sobreviver. Tal
como os peixes de profundidade estdo confinados a viver numa estreita
camada de agua, também nés vivemos no fundo de um oceano de ar. A
atmosfera € uma camada ténue de gés que envolve a Terra, sendo a sua
massa total menos de um milionésimo da massa do planeta. No entanto, a
sua presenca altera completamente as condi¢des existentes a superficie: a
distribuicdo de temperatura observada, o nivel de radiacdo ambiente e a
prépria existéncia de agua liquida sdo consequéncias da existéncia de uma
atmosfera com as suas propriedades actuais. Observando a Lua, nossa
companheira nesta zona do sistema solar, pode-se ter uma ideia do que seria
0 ambiente na Terra sem atmosfera: niveis mortais de radiacdo cosmica,
grandes variacdes de temperatura, auséncia de agua.

Quando comparada com os outros planetas do sistema solar, a Terra parece
possuir condigdes muito especiais e, apesar das alteragdes que certamente se
verificaram no sistema solar ao longo sua vida, essas condigdes tém-se
mantido com muito poucas alteragdes nos ultimos milhares de milhGes de
anos. A principal marca da constancia das condic¢des climaticas da Terra é a
presenca continua de vida ao longo da sua histdria, sendo sabido que a vida,
tal como a conhecemos, sO é viavel numa faixa relativamente estreita de
temperaturas e com niveis bastante baixos de radiagdo ionizante. Os dados
que conhecemos do passado na Terra indicam-nos, pois, que as suas
condigdes a superficie tém evoluido sem alteragdes demasiado elevadas da
temperatura e da composicdo atmosféricas. 1sso ndo significa, no entanto,
que o clima em cada ponto da Terra se tenha mantido inalterdvel ao longo
dos tempos. Pelo contrario, ndo sé as observacOes registadas em tempos
historicos revelam significativas oscilacbes da temperatura ou da
precipitacdio em muitos locais, como existem abundantes registos
paleoclimaticos de alteracbes passadas de muito maior amplitude,
traduzidas, em particular, na ocorréncia de periodos glaciares. Temos,
assim, um clima que apesar de globalmente estavel, apresenta a
possibilidade de oscilagbes significativas das suas propriedades, duas
caracteristicas aparentemente contraditorias e igualmente surpreendentes.

As condicBes atmosféricas variam de dia para dia. Num local fixo,
assistimos ao passar das nuvens, a alternancia de dias humidos e secos, a
mudanca das estacdes. Se observarmos a Terra a partir de um satélite
meteoroldgico, verificamos que essa mudanca do tempo atmosferico local
esta geralmente associada ao movimento e a evolucao de sistemas coerentes
de certa dimensao — depressdes e anticiclones, superficies frontais, furaces,
etc. — o estudo destes sistemas é o objecto da Meteorologia. Por outro lado,
enquanto que a historia individual de cada sistema meteorologico é por
assim dizer Unica, e por isso dificil de prever com precisdo, algumas
caracteristicas médias da circulagdo atmosférica mantém-se ao longo do
tempo. Assim, por exemplo, na regido mediterrdnea observam-se quase
sempre Verdes quentes e secos e Invernos humidos. Isto &, se fizermos a
média da temperatura nos meses de Verdo durante um ndmero
suficientemente grande de anos — tradicionalmente 30 anos — vamos
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encontrar um valor que néo depende do grupo particular de anos escolhido.
O estudo das caracteristicas médias da atmosfera, isto é dos padrdes que
permanecem depois de fazer a média de muitos estados instantaneos do
mesmo tipo, constitui o objecto da Climatologia.

Nas Ultimas décadas, temo-nos vindo a aperceber de que o Clima ndo é
estatico, isto €, de que tal como o tempo meteoroldgico evolui de dia para
dia, as caracteristicas médias da circulacdo atmosférica sdo susceptiveis de
variar em diversas escalas de tempo, por vezes com resultados localmente
catastréficos. Algumas dessas variagdes podem ser associadas a alteracoes
lentas da composicdo atmosférica ou a modificacGes, do fluxo de radiacédo
solar no topo da atmosfera. Esta conclusédo, associada a constatacdo de que a
composicao atmosférica e outras caracteristicas da superficie do globo tém
vindo a ser progressivamente perturbadas pela actividade humana, trouxe
para a ordem dia preocupacbes sobre o futuro do Clima global, o que
constitui um dos grandes problemas actuais.

1.1 O sistema climatico global

As caracteristicas da circulagdo atmosférica observada e os valores das
diferentes variaveis meteoroldgicas, como a temperatura, a humidade, a
nebulosidade ou a presséo, resultam do fluxo de radiag&o solar incidente no
topo da atmosfera e da interaccdo da atmosfera com a superficie do planeta.
Desse modo, os diferentes componentes do planeta Terra contribuem de
forma diferenciada para o estabelecimento do estado de equilibrio dinamico
a que chamamos Clima. As interaccOes possiveis sd0 numerosas e
desenvolvem-se em periodos de tempo muito variaveis. Em geral, elas estdo
associadas a fluxos de massa e/ou de energia entre a atmosfera e o globo.

A atmosfera estabelece trocas de massa e energia com a superficie sélida do
Globo, com os Oceanos, com o préprio interior do Globo, por intermédio
nomeadamente dos vulcbes, e, em geral com todos os elementos que
constituem a Terra. Estas trocas dependem da dindmica interna dos diversos
sistemas que interagem com a Atmosfera. Por essa razdo, € muito
conveniente pensar no sistema climatico global como um conjunto de
subsistemas cujas propriedades fisicas individuais sdo mais faceis de
estabelecer. Assim, além da Atmosfera, sdo elementos do sistema climatico
global a Hidrosferg constituida fundamentalmente pelos Oceanos mas
também por todos os outros reservatorios de agua liquida, a Criosfera
constituida pelas calotes polares e pelos glaciares, a Biosfera constituida
por todos os seres vivos e a Litosferg correspondendo a parte solida do
globo terrestre. Uma parte significativa das trocas que ocorrem no sistema
climatico esta associada a fluxos de agua nas suas diferentes fases — gasosa,
liquida e solida — naquilo que constitui o ciclo global da agua. A Figura 1.1
representa esquematicamente o sistema climatico, com indicacdo dos seus
componentes e de alguns dos fluxos mais relevantes.



De entre os subsistemas do sistema climatico, a Atmosfera constitui o
sistema répido, aquele que evidencia modificagdes significativas no prazo
de poucos dias. A Hidrosfera, pelo seu lado, apresenta uma muito maior
inércia, sofrendo modificacbes do seu estado em periodos de tempo que véao
desde alguns dias — caso das condi¢des superficiais — até alguns milhares de
anos — caso da circulagdo profunda do Oceano. A Criosfera evolui numa
escala de tempo ainda mais lenta, da ordem das dezenas de milhares de
anos, enquanto que a Litosfera apresenta variagfes em escalas de tempo
geoldgicas, acima do milhdo de anos. A Biosfera, finalmente, apresenta
variagOes significativas no ambito do ciclo anual, e variagdes mais lentas
associadas a alteracbes da cobertura vegetal, muito influenciadas pela
actividade humana. A diferenca dos tempos de resposta dos diferentes
subsistemas é uma das razdes da grande complexidade do sistema global, na
resposta a perturbacfes no fluxo de radiacdo solar ou das propriedades da
superficie.

| 4

Atmosfera

o <

Evapotranspiragéo T l Gases

Poeiras

T . Escoamento
Evaporagéo PEEER L Siababakai

Infiltrac&o e
Litosfera Biosfera

Hidrosfera lSedimentaQéo

Figura 11 — O Sistema Climatico

A complexidade do sistema climatico resulta em parte da complexidade
intrinseca de cada um dos seus subsistemas e em parte da natureza das
interacgdes que existem entre eles. Dada a sua mais rapida evolucdo, a
Atmosfera apresenta as mais visiveis indicacbes do comportamento
turbulentoe cadticodo sistema climatico global. Uma fotografia da Terra
obtida por um satélite meteorologico (e.g. Figura 7.1) e suficiente para a
identificacdo de um ou mais sistemas meteoroldgicogjue surgem na
fotografia sob a forma de turbilhdes irregulares de grandes dimensdes:
depressbes e anticiclones, depressbes frongais,Se compararmos um
grande numero destes sistemas verificaremos que eles sdo sempre
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ligeiramente diferentes uns dos outros, em forma e dimenséo, apresentando
evolucdes por vezes muito diversas. Estes sistemas de grandes dimensdes
evoluem geralmente num periodo de tempo relativamente longo em termos
atmosfericos, da ordem das semanas, e constituem aquilo a que se chama as
escalas planetaria e sindptica

Se focarmos a nossa aten¢do numa zona particular da atmosfera, ampliando
a imagem fornecida pela fotografia de satélite ou recorrendo a imagens
produzidas pelo radar meteoroldgico, encontraremos frequentemente
sistemas igualmente complexos, visualmente semelhantes aos sistemas
sindpticos, mas com escalas horizontais progressivamente mais pequenas:
ciclones tropicaisagrupamentos convectivos, tornados etc. Estes sistemas
evoluem em escalas de tempo mais rapidas, da ordem das horas até pouco
mais de um dia, e constituem a mesoscalatmosférica.

Ampliando ainda mais a imagem da atmosfera poderiamos focar a nossa
atencdo na estrutura de uma nuvem particular — por exemplo um cumulo
(cumulug ou um cumulonimbo (cumulonimbu — e encontrariamos ai
também circulacdes complexas associadas ao processo convectivo e a
mistura turbulenta de ar ambiente através das paredes da nuvem. Neste caso
estariamos no dominio da microscalaatmosférica, em que os tempos de
evolucdo caracteristicos sdo da ordem dos segundos a minutos.

A divisdo da circulacdo atmosférica em diferentes escalastem, tal como
todas as classificacdes, alguma artificialidade, visto que ha necessariamente
transferéncia de energia entre escalas e, portanto, ndo € possivel isolar em
absoluto o estudo de uma escala particular. No entanto, essa divisdo € a
Unica forma de conseguir analisar a teoria do escoamento atmosférico, uma
vez que permite a introducdo de simplificacdes apropriadas a cada escala,
simplificando significativamente as equagdes da Fisica da Atmosfera. A
Tabela 1.1 indica algumas caracteristicas das principais escalas do
movimento atmosférico.



Tabela 1.1 —Escalas de movimento

Designacédo Dimens&o Tempo caracteristico Fenomenologia
horizontal
- ondas longas,
Escala planetéria >10 000 km semanas a meses g

anticiclones subtropicais

depressoes e anticiclones moéveis,

Escala sindptica 500 km — 5 000 km dias a semanas ~ .
depressoes frontais
. tornados,
Mesoscala 1 km —500 km horas a um dia agrupamentos Convectivos
Microscala <lkm segundos a minutos nuvem individual

1.2 Composicao da atmosfera

Nos primeiros 80 km acima da superficie do Globo a atmosfera terrestre é
constituida, em muito boa aproximacgdo, por uma mistura em proporcdes
constantes de azoto (N2), oxigenio (O2) e argon (Ar), com um conteudo
muito variavel de vapor de agua (H20), tal como est4 indicado na Tabela
1.2. Para além disso, existem na atmosfera, em concentracGes muito baixas,
diversos componentes minoritaripgomo o dioxido de carbono (CO2), o
metano (CHs4), o oxido nitroso (N20), o ozono (Os), poeiras, CFCs
(clorofluorcarbonetos), particulas em suspensdo (aerossol atmosférico), etc.,
que apesar de contribuirem muitissimo pouco para a massa total da
atmosfera, sdo muito importantes quer pelas suas propriedades dpticas, quer
pela sua actividade quimica. Esta zona da atmosfera, abaixo dos 80 km, em
que € constante a concentracdo dos componentes maioritarios (N2, Oz e Ar)
é designada por Homosfera, enquanto que a zona superior € designada,
neste contexto, por Heterosfera. A Homosfera contém mais de 99.99% da
massa total da atmosfera. A zona de transicdo entre a Homosferae a
Heterosfera designada por Turbopausa

Enquanto que as concentragcdes dos componentes maioritarios e dos gases
inertes sdo praticamente constantes no espaco e no tempo, as concentragdes
da generalidade dos componentes minoritarios varia bastante de ponto para
ponto e ao longo do tempo. O vapor de &gua, em particular, apresenta
grandes variagdes de concentracao, sendo 0 Unico componente relevante que
tem a possibilidade de realizar transicdes de fase, possuindo abundantes
reservatorios, nas fases liquida e solida, a superficie.

Acima dos 100 km a composi¢cdo da atmosfera varia drasticamente. As
concentragdes de N> e O tornam-se cada vez menos importantes e o
componente dominante passa a ser 0 oxigénio atomico. A que se deve a
diferenca de composicéo entre a Homosfera e a Heterosfera? Na Homosfera,
0S componentes maioritarios apresentam concentragdes constantes no tempo
porque existe um equilibrio entre as taxas de producdo e remocdo desses
constituintes e 0s seus tempos de residéncia sdo muito elevados; por outro
lado, a sua concentracdo é independente da altitude porque esta camada da
atmosfera se encontra bem misturada, devido a existéncia de turbuléncia,
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alimentada pelo aquecimento da superficie. Acima dos 100 km o processo
de mistura vertical perde importancia e os diferentes gases sao afectados
diferentemente pela gravidade, o que implica uma maior concentracdo dos
gases mais densos nas camadas inferiores e portanto um aumento da
concentragéo relativa de gases menos densos com a altitude. Por outro lado,
na alta atmosfera o processo de interac¢do da radiacdo solar com o0s gases
atmosféricos d& origem a producdo de grandes quantidades de oxigénio
atomico, por fotodissociacé do Oz, sendo o oxigénio atbmico o menos
denso dos gases que existem com alguma abundancia. Assim, a
concentracdo relativa de O cresce rapidamente com a altitude, sendo este o
constituinte dominante da alta atmosfera.

Tabela 1.2 — Composicao da atmosfera junto da superficie

Concentragdo Partes por
Componente Volumica Milhdo em vol.
(%) (ppmv)
Azoto N, 78.080
Oxigénio 0 20.950
Argon Ar 0.93®
Néon Ne 0.0018
Hélio He 0.0005
Hidrogénio H> 0.00006
Xénon Xe 0.000009
Vapor de agua H.0 0.a4
Di6xido de carbono CO, 0.0362 360
Metano CH4 0.00017° 1.7
Oxido nitroso N,O 0.00003° 0.3
Ozono O3 0.000004° 0.04
Ozono (Estratosfera) 0.001° 10
Particulas 0.000001° 0.01
Clorofluorcarbonetos  CFCs 0.00000001° 0.00001

(1) % calculadas para o ar seco
(a) valor em 1990, cf. Figura 1.2
(b) valor médio, a concentragéo varia de ponto para ponto

Dois componentes minoritarios da atmosfera merecem uma referéncia
especial. O primeiro é o didxido de carbono (CO2), que existe em cerca de
360 ppmv (partes por milhdo em volume, cf. seccdo 9.2) na baixa atmosfera.
A importancia do CO- deve-se em parte ao facto de ele ser um importante
gas de estufaconceito a ser discutido mais tarde neste curso, e de a sua
concentragdo apresentar uma clara tendéncia de crescimento durante o
ualtimo século, devido especialmente a utilizacdo intensiva de combustiveis
fésseis a base de carbono. Mais importante do que isso, no entanto, é o facto
de o dioxido de carbono ser um dos componentes essenciais da quimica da
vida, uma vez que ele constitui a fonte de carbono do processo de
fotossintese.



A Figura 1.2 d& uma ideia da evolucdo da concentracdo media de CO2 desde
que existem medidas continuas, mostrando o ciclo anual devido ao processo
de desenvolvimento e decaimento das plantas e a tendéncia ascendente da
concentracdo, devida ao aumento da utilizagdo de combustiveis. Os valores
indicados na Figura correspondem a medidas efectuadas no centro do
Pacifico, no Hawaii, mas, dado que o CO2 é um gas bem misturado na
atmosfera, tratam-se de valores representativos das concentracfes
observadas em toda a Homosfera.

Error! Not a valid link.
Figura 12 —Evolugdo da concentragdo de CO, em Mauna Loa (Hawaii)

O segundo componente minoritario que é extremamente importante na fisica
da atmosfera é o ozono (Os), devido ao facto de este gas ser responsavel
pela absorcdo de radiacdo ultravioleta, impedindo-a de atingir a superficie
da Terra. Deve notar-se que a concentracdo de ozono é extremamente baixa
mesmo na zona referida como “camada de ozono” (na Estratosfera, ver
Figura 1.4, entre os 30 e os 60 km de altitude) onde atinge valores da ordem
de 10 ppmv (0.001%). Na verdade, a massa total de ozono presente na
atmosfera é extremamente reduzida, como se pode verificar pelo facto de
que este ocuparia uma camada de apenas 3 mm se fosse concentrado junto
da superficie. No entanto, como se verd adiante, a sua presenca é
responsavel ndo so pelos baixos niveis de radiacdo ultravioleta observados a
superficie, como pela propria existéncia da Estratosfera. Deve notar-se, no
entanto, que na Troposfera, 0 0zono é um dos mais importantes poluentes.

Existem diversos outros componentes minoritarios que sdo importantes
devido a sua ac¢do como gases de estuf@asos do metano, dos CFCs ou do
Oxido nitroso, entre outros), devido a sua interferéncia no ciclo do ozono
(caso, em especial, dos CFCs) ou devido a sua importancia ambiental, uma
vez que se trata de componentes todxicos ou nocivos em doses muito baixas
(casos, nomeadamente, do mondxido de carbono, dos éxidos de azoto, dos
Oxidos de enxofre, do ozono troposférico e de muitos compostos organicos).

Uma pequenissima parcela da massa da atmosfera (cerca de 0.01 ppmv, cf.
Tabela 1.2) é constituida por particulas em suspensdo, genericamente
designadas por aerossolatmosférico Estas particulas sdo permanentemente
introduzidas na atmosfera por diversos processos naturais e artificiais —
vulcdes, fogos florestais, erosdo eolica, combustdo industrial, etc. — e tém
caracteristicas quimicas muito variadas: cristais de sal, particulas de
carbono, poeiras minerais, particulas de hidrocarbonetos, metais pesados,
polenes, microorganismos, etc.. A importancia do aerossol atmosférico
resulta tanto da sua actividade Optica, uma vez que o aerossol contribui para
a dispersao de radiacédo solar aumentando a reflexdo difusa de radiacdo para
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0 espago exterior, como do seu caracter de poluentes atmosféricos. A
principal contribuicdo do aerossol atmosférico para a meteorologia deve-se,
no entanto, ao papel central desempenhado na formacgdo de goticulas em
nuvens (ver Capitulo 5).

Os elementos fundamentais presentes na atmosfera — oxigénio, azoto,
carbono (dioxido de carbono) e hidrogénio (dgua) — sdo também os
elementos fundamentais da matéria viva e estdo envolvidos em ciclos
globais biogeoquimicos. Estes ciclos transportam matéria entre os diferentes
componentes do sistema climético.

1.3  Estrutura vertical da atmosfera

Para compreender a dindmica da atmosfera & essencial comecar por
conhecer as suas propriedades médias, tal como elas sdo observadas. Nesta
seccdo vamos considerar algumas caracteristicas das distribuicdes médias de
temperatura e de pressdo na atmosfera. Estas sdo, num certo sentido, as
varidveis fundamentais da Meteorologia, por razdes que se tornardo
evidentes no Capitulo 3.

As primeiras observacBes directas da atmosfera acima da superficie da
Terra, iniciadas com o advento dos voos em baldo, mostraram que a pressao
decresce muito rapidamente (exponencialmente) com a altitude enquanto
que a temperatura tende a decrescer quase linearmente, a uma taxa de cerca
de 6.5°C por km. Em boa aproximacéo, a pressao mede o peso, por unidade
de area, da coluna de ar acima do ponto de medida, pelo que o decréscimo
exponencial da pressdo implica uma grande concentracdo da massa da
atmosfera nas camadas inferiores. Junto da superficie, ao nivel do mar, a
pressao vale aproximadamente 76 cm de mercurio, isto é 101325 Pa (Pascal:
unidade de pressdo do sistema internacional igual a 1N/m?) ou cerca de
1kgf/cm? (1 kilograma-forca por cm?). A Figura 1.3 da uma ideia
aproximada da variacdo da pressdo com a altitude nos primeiros 50 km,
indicando que cerca de 90% da massa da atmosfera se encontra nos
primeiros 20 km, enquanto que abaixo dos 50 km se encontra cerca de
99.9% da massa total.

A distribuicdo média da temperatura com a vertical encontra-se representada
na Figura 1.4. Tal como foi anteriormente referido observa-se um
decrescimo de temperatura com a vertical, que, no entanto, sé se verifica na
primeira dezena de kms acima da superficie. Por volta dos 12 km
(Tropopausa) encontramos uma zona quase isotérmica seguida de uma
camada em que a temperatura cresce com a altitude até atingir um maximo
por volta dos 50 km, na Estratopausa. Entre os 50 e os 90 km encontramos
uma nova camada em que ha decréscimo de temperatura com a altitude,
atingindo um minimo por volta dos 90 km, na Mesopausa. Acima dos 90 km
observa-se um aumento rapido da temperatura com a altitude. As diferentes
camadas definidas pelo perfil vertical de temperatura sdo designadas,



respectivamente, por Troposfera (0-12 km, aprox.), Estratosfera (12-50 km),
Mesosfera (50-80 km) e Termosfera (acima dos 80 km).

A taxa de variagdo da temperatura com a altitude é um parametro
fundamental porque define a existéncia, ou ndo, de estabilidade estéaticaa
atmosfera (capitulo 4). Por essa razdo o movimento vertical é favorecido na
Troposfera e na Mesosfera, zonas com menor estabilidade estatica, em que a
temperatura decresce com a altitude, e dificultado na Estratosfera e na
Termosfera, zonas de grande estabilidade.

A radiacdo solar é a principal fonte de energia do sistema climatico. A
estrutura térmica da atmosfera, caracterizada por trés maximos relativos da
temperatura, € o resultado da existéncia de trés zonas de absorcao
preferencial de radiacdo solar: a superficie da planeta que absorve grande
parte da radiacdo incidente, a Termosfera, onde tem lugar a absorcdo de
radiacdo de muito pequeno comprimento de onda (ultravioleta longinquo,
radiacdo X e radiacdo g) e a camada de ozono, onde ocorre absorcdo de
radiacdo ultravioleta, com um méximo na zona da Estratopausa. O estudo da
radiacdo na atmosfera sera aprofundado no Capitulo 2.

Error! Not a valid link.
Figura 1.3 — Variagdo da pressdo com a altitude. (1hPa=100 N m-)

Error! Not a valid link.
Figura 14 — Estrutura térmica da atmosfera.

1.4  Propriedades electromagnéticas da alta atmosfera

Acima dos 60 a 80 km de altitude a composicdo da atmosfera €
caracterizada pela presenca de uma concentracdo elevada de idese electroes
livres, isto é, de particulas carregadas electricamente. Estas particulas séo
produzidas por fotoionizacaodos gases atmosféricos, isto ¢, pelo arranque
de electr6es as moléculas desses gases sob accdo de radiacédo solar de muito
pequeno comprimento de onda.

A lonosfera divide-se em varias camadas designadas, de baixo para cima,
pelas letras D, E e F. A intensidade de ioniza¢do de cada camada depende
da intensidade da radiacdo de pequeno comprimento de onda presente na
alta atmosfera e por isso, como seria de esperar, observa-se uma
significativa variacdo da estrutura da lonosfera entre o periodo diurno e o
periodo nocturno. No periodo diurno a lonosfera estende-se até mais perto
da superficie da Terra, com a intensificacdo da camada D. Esta camada
desaparece quase completamente durante a noite, uma vez que a maior
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densidade de moléculas ai verificada facilita a ocorréncia de choques entre
particulas carregadas de sinal contrario, levando a uma reducédo rapida da
concentragdo de electrdes livres mal cessa o processo de fotoionizagéo.

Por outro lado, a lonosfera é fortemente afectada por variagbes da
actividade solarassociadas em particular a variagdo do nimero de manchas
solares que se traduz por um aumento da radiacdo de muito pequeno
comprimento de onda. Em periodos de grande actividade solar ocorrem, por
vezes, tempestades ionosféricasssociadas a chegada a alta atmosfera de
fluxos excepcionalmente elevados de radiagdo cosmica oriunda do Sol.
Nesta situacdo, a interaccdo do vento solar com as moléculas atmosféricas
pode dar origem a libertacdo de luz sob a forma de auroras loreais (ou
austrais).

A existéncia da lonosfera traduz-se em diversos efeitos relevantes. Do ponto
de vista estritamente meteorologico, a lonosfera é responsavel pela
producdo de um campo eléctrico permanente na baixa atmosfera, o que tem
implicacdes no mecanismo de formacdo de trovoadas. Por outro lado, a
lonosfera interfere na propagacdo de ondas de radio (ondas curtas),
comportando-se como um reflector para essas ondas; por essa razdo é
possivel emitir nesta banda de frequéncias para receptores longinquos. O
ciclo diurno da lonosfera justifica a diferenca de qualidade da transmissao
entre os periodos diurno e nocturno e obriga os emissores a fazerem
ajustamentos do sinal na transicdo dia-noite e noite-dia.

Muito acima da lonosfera, numa regido em que a densidade de gases €
muito pouco superior a do espaco interplanetario, o espaco é caracterizado
por intensa actividade electromagnética, devida a interacgdo entre o campo
magnético da Terra e 0 vento solayconstituido por particulas electricamente
carregadas. Esta regido estende-se acima dos 5 000 km até mais de 30 000
km, e constitui a Magnetosfera A deflexdo da radiacdo cdsmica na
Magnetosfera constitui um elemento fundamental de proteccéo da superficie
da Terra da accdo desta radiacdo fortemente energética.

1.5 Origem e evolucdo da atmosfera terrestre

As actuais propriedades da atmosfera da Terra sé@o o resultado de uma
histéria de evolugdo quimica e fisica que acompanhou a evolugdo do
planeta. Diversas caracteristicas do planeta Terra influenciam de forma
determinante as caracteristicas da sua atmosfera: a composi¢do quimica do
planeta e a gravidade condicionam a composicdo da atmosfera; a sua
posi¢do no sistema solar determina o fluxo de radiacdo solar disponivel,
condicionando a temperatura média da superficie; as caracteristicas da sua
rotacdo e translacdo em torno do Sol determinam os regimes de circulacdo
atmosférica e oceanica observados. A existéncia de vida na Terra, sO
possivel devido as condi¢des climaticas prevalecentes, € também um
componente fundamental na explicacdo da actual composicdo atmosférica.



A diferenca entre a atmosfera da Terra e as restantes atmosferas planetarias
do sistema solar deve-se, pois, em larga medida, a diferenca entre o0s
parametros astrofisicos dos diferentes planetas, sucintamente referidos na
Tabela 1.3.

Tabela 1.3 — Algumas caracteristicas dos planetas principais do sistema solar

= . 3 ) s O i L3
<3 5 &5 S 5.2 88 8g g g
Sgz <ofF < S5 €9 Ssg g2 gggL 2:8
Planeta. 93 §& 7 ES E5 58¢ 28 Sez&ggfé
a3 < g8 35 EES 58 S5 ESg
= = = F z %8 =7 T 3E
Sol —  695310°  1.99310%  — 5800 246 — —
Mercirio  0.39 2440 330°10% 021  0° 260 586 024 —
Vénus 0.72 6052 487310 001 20 480 243 062 COz
Terra 10 6371  597310% 002 235 15 1 1 N2,02
Marte 152 3397  6.42310% 009 24° 60 103 188 COz
Japiter 5.2 71492 19031027 005 3  -110 041 1186  HoHe

Saturno 9.54 60268 5.68310%  0.06 29° -190 0.45 29.46 Ha,He
Urano 19.18 25559 8.68319%  0.05 98° -215 -0.72 84.01 H2,CH4

Neptuno 30.06 24766 1.02310%  0.01 29° -225 0.67 164.79 H2,CH4
Plutéo 29.44 1137 1.27310%  0.25 ? -235 -6.39 247.7 ?

(1) L u.a. ¥ 150 000 000 km (1 unidade astrondmica = distancia média Terra-Sol).

A atmosfera inicial da Terra, aquando da sua formacdo ha cerca de 4 500
milhdes de anos (4.5 Ga, isto é, 4.5 Giga Anos), era muito provavelmente
constituida sobretudo por hidrogénio (Hz) e Hélio (He), constituintes
maioritarios do sistema solar e presentes em larga quantidade nos planetas
“gigantes”. E no entanto facil mostrar que esses gases muito leves ndo
poderiam ser mantidos por muito tempo sob atrac¢do da gravidade terrestre.
Na verdade, sabemos que em qualquer gas as suas moléculas se encontram
em movimento incessante, s6 interrompido pelo choque com as moléculas
vizinhas. A medida que decresce a pressdo atmosférica aumenta
rapidamente o “livre percurso médio” das moléculas do gas, isto é, a
distancia média percorrida entre choques, que é de alguns /m junto da

superficie mas atinge valores superiores aos 100 km na Termosfera. Para
altitudes acima de cerca de 500 kmo livre percurso medio é téo elevado que
as moléculas se deslocam sob ac¢do do campo gravitico, praticamente sem
interaccdo com as moléculas vizinhas, seguindo trajectorias parabolicas.
Nesta zona, geralmente referida com Exosferaas moléculas suficientemente
rapidas podem afastar-se definitivamente da atracgdo da Terra. Chama-se
velocidade de escap® valor da velocidade minima necessaria para que
uma molécula se possa escapar a0 campo gravitico terrestre (ver exercicio
1.1).

Em que condigdes sera atingida a velocidade de escape? Para um dado gas,
a velocidade média das moléculas cresce com a temperatura e decresce com
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a massa molecular do gés, de tal modo que, para um dado valor da
temperatura, a velocidade media (quadratica) das moléculas de hidrogénio
(H2) é quase 4 vezes superior a das moléculas de N2 ou Oz, e duas vezes
superior a das moléculas de oxigenio atémico (O), pelo que se pode
demonstrar que, para as temperaturas que se observam na Termosfera existe
forte probabilidade de a velocidade de escape ser atingida por moléculas de
H> ou He, mas muito fraca probabilidade de o mesmo se verificar com
qualquer dos outros componentes atmosféricos, incluindo o oxigénio
atomico.

Exercicio 1.1 — Calculo da velocidade de escape na Terra (*)

Uma molécula de gés de massa m, a distancia r do centro um planeta de massa M, esta
sujeita a forca da gravidade, cujo valor é dado pela lei da atracc¢éo universal

C oMmr
F=- -
2y

r

em que G é a constante universal da gravitagdo (G=6.673310"! m3kgs?). A forca
gravitica é uma forca conservativasendo possivel definir uma energia potencial
gravitica

i GMm

Ep =
P r

Se desprezarmos outras interacgdes, a molécula referida terd unicamente uma outra
forma de energia, a energia cinéticaverificando-se que a sua energia mecéanic#otal
é conservada no seu movimento:

EM :EP+EC =- GMm

+ % mv? = const

sendo v a velocidade da molécula em cada instante. Se a molécula se estiver a
deslocar de tal modo que se afasta do planeta, verificar-se-a um aumento progressivo
da sua energia potencial (aumento de r, notar que Ep<0) e portanto uma redugdo
progressiva da sua energia cinética (visto que a soma das duas é constante), isto &,
uma reducdo da sua velocidade. Para que essa molécula seja capaz de se afastar
definitivamente da atrac¢do da Terra é necessario — mas nao suficiente — que a sua
energia mecanica inicial seja superior ou igual a zero, pois caso contrario a sua
velocidade anular-se-a antes de se ter anulado a energia potencial (0 que s6 acontece
para r =& ). Assim pode determinar-se a velocidade minima de escape:

Em =0 Y Vegc= 2%:,/29r
r

em que se introduziu a aceleracdo da gravidade g :G'\y2 . Introduzindo valores
r
apropriados para a Terra, obtém-se:

Vesc© 11kms’ 1

ApOs a perda da atmosfera primitiva, a Terra ganhou uma atmosfera de
segunda geracdo, produzida por exalacdo de gases a partir da Globo. Estes
gases tinham possivelmente uma composicdo comparavel aos gases
emitidos pelos vulcdes actuais, ricos em vapor de agua, didxido de carbono
e dioxido de enxofre. A comparacdo entre a composicdo dos gases



vulcanicos e a actual composicdo da Homosfera, apresentadas na Tabela
1.4, mostra a dimensdo do processo de transformacdo que foi necessario
para produzir um ambiente apropriado para a vida.

Tabela 1.4 — Composicao tipica dos gases emitidos por vulcGes, comparada com a
composicao actual da baixa atmosfera

Gas Emissdes vulcanicas Atmosfera actual
% em vol. % em vol.
Vapor de agua H20 79.3 0. a 4 (variavel)
Didxido de carbono CO2 11.6 0.035
Dioxido de enxofre SO2 6.5 <0.0001 (variavel)
Azoto N2 13 78.080
Hidrogénio H2 0.6 0.00005
Oxigénio 0 — 20.950
Argon A — 0.93®
Outros 0.7 —
Total 100.0 100.0

(1) % calculadas para o caso do ar seco.

A atmosfera da Terra ndo tem condicOes para reter grandes quantidades de
vapor de agua, dioxido de enxofre ou hidrogénio. No caso do vapor de agua,
dada a temperatura observada na Terra ap0s 0 processo de arrefecimento
inicial, a agua libertada foi condensada dando origem aos oceanos, formados
ha cerca de 3.3 Ga. O didxido de enxofre, por sua vez é rapidamente
depositado, sob a forma de &cido sulfurico, reagindo com a superficie (cf.
seccdo 9.3.1) enquanto que o hidrogénio atinge facilmente a velocidade de
escape (cf. Exercicio 1.1), sendo perdido para o espaco.

A atmosfera resultante era, pois, provavelmente, muito rica em COg, tal
como é actualmente observado em Vénus e Marte. Ao contrario destes dois
planetas a atmosfera de segunda geracdo ndo se manteve estavel. Dois
factores, interligados, actuaram em conjunto para a modificarem
radicalmente: a existéncia de uma abundante reserva de agua liquida e,
fundamentalmente, o aparecimento e rapido estabelecimento de uma
biosfera, isto €, da vida.

A fotoquimica da vida e as reacgdes que tiveram lugar ao nivel da crosta
foram responsaveis pela apropriacdo de grandes reservas de carbono sob a
forma de biomassa, isto é, de matéria organica, e de rochas carbonatadas
acumuladas na crosta em sedimentos. Paralelamente, teve lugar a libertacéo
de quantidades abundantes de oxigénio livre, até se atingirem concentracoes
semelhantes as actualmente observadas e que se mantém relativamente
estaveis nas Ultimas centenas de milhGes de anos, ap06s o estabelecimento de
plantas verdes ha cerca de 1 Ga. Por outro lado, mal se atingiram estas
concentragdes de O: iniciou-se o processo de formagéo da camada de ozono
(O3), essencial para filtrar radiacdo ultravioleta antes de esta atingir a
superficie do planeta. Com a formacg&o da camada de ozono estabeleceram-
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se as condicOes essenciais para o aparecimento de vida fora do meio
aquatico, isto é, de vida terrestre.

Finalmente, o facto do azoto ser um gas muito pouco reactivo explica a
elevada concentracdo actualmente observada na atmosfera, de que € o
constituinte dominante, em termos de massa.

1.6 O Clima, o Tempo e 0 Ambiente Atmosférico

A atmosfera é o Gnico ambiente em que podemos viver e por isso o0 estudo
das suas propriedades e dos fendmenos que nela tém lugar foi desde sempre
uma preocupagado central da humanidade. A multiplicidade e complexidade
aparente dos fendmenos atmosféricos impuseram, progressivamente, uma
divisdo no estudo da atmosfera: por um lado, estamos interessados no
estudo da evolucdo dia-a-dia do estado da atmosfera, isto é daquilo a que se
convencionou chamar o Tempo por outro lado, queremos conhecer as
caracteristicas médias da atmosfera num dado local numa dada estacdo do
ano, de forma a compara-las com outros locais, ou com outras estacoes, isto
é, queremos conhecer o Clima. O Clima e o Tempo atmosférico sdo duas
formas complementares de descrever o mesmo sistema, utilizando
essencialmente as mesmas varidveis — pressdo, temperatura, humidade,
precipitacdo, etc. — mas referindo-se a diferentes escalas de tempo

O Tempo atmosférico pode ser eficazmente estudado com base nas leis
fundamentais da Fisica classica e constitui o objecto da Meteorologia. A
metodologia desenvolvida pela Meteorologia permite actualmente a
realizacdo de previsdes bem sucedidas do estado do tempo a curto prazo,
fundamentais para a organizacdo de inimeras actividades. E bem sabido, no
entanto, que a fiabilidade dessas previsdes é ainda bastante variavel, apesar
dos avangos verificados nas Ultimas décadas. Tal é o resultado da grande
complexidade da circulacdo atmosférica.

A metodologia desenvolvida para a previsdo do tempo ndo é directamente
aplicavel ao estudo da evolucdo da atmosfera a longo prazo. O estudo do
Clima, objecto da Climatologia, evoluiu por essa razdo, durante muito
tempo, paralelamente a Meteorologia, recorrendo essencialmente a métodos
estatisticos e visando fundamentalmente descrevero Clima. Nas ultimas
décadas tem vindo a tornar-se cada vez mais claro que o Clima ndo é
necessariamente estavel, 0 que veio trazer para a ordem do dia a necessidade
ndo s6 de descrever o Clima como de o compreender e de prever a sua
evolucdo. As dificuldades encontradas pela Meteorologia em encontrar uma
resposta para este problema obrigaram ao desenvolvimento de novas
metodologias, baseadas nas leis da Fisica, mas recorrendo a conceitos novos
necessarios para o estudo de sistemas n&o lineares susceptiveis de
comportamentos aparentemente imprevisiveis ou caoticos Estes
desenvolvimentos contribuiram para avangos tedricos com impacto em
muitas outras areas da ciéncia.



Tradicionalmente, tanto a Meteorologia como a Climatologia estudam quase
exclusivamente as distribui¢bes e evolucdo de diversos parametros fisicos
da atmosfera, admitindo que a composicdo atmosférica € constante, excepto
no que se refere ao conteudo em agua. Com o aumentar do interesse no
estudo do problema das Mudancas Globais, isto &, das variaces do préprio
Clima, tornou-se necessario considerar a importancia de alteracfes a longo
prazo de concentracdes de gases de estufado aerossol atmosféricasto é
dos componentes que interferem directamente no balan¢o energético do
planeta. ObservacGes recentes de alteracbes rapidas dessas concentragdes,
em grande parte devidas a actividade humana, vieram alertar para o perigo
de alteracdes perigosas e incontrolaveis do clima da Terra. Por outro lado, a
alteracdo da composicdo atmosférica tornou-se um problema por uma razdo
mais imediata, devido a deterioracdo da qualidade do ar junto de fontes
poluidoras e ao impacto dessa alteracdo mesmo em zonas distantes das
fontes, devido ao transporte atmosférico de gases poluentes e a alteracdo das
caracteristicas quimicas da agua da chuva, por acidificacdo Estas alteracdes
da composicdo atmosférica média e o aumento do risco de catastrofes
ecoldgicas associadas a poluicdo do ar, nomeadamente em acidentes
nucleares ou em incéndios de grande dimensdo, vieram a justificar o
desenvolvimento de uma nova componente das ciéncias da atmosfera — o
estudo do Ambiente Atmosférico — envolvendo simultaneamente o estudo
de parametros fisicos e quimicos, e da sua interac¢cdo matua.

1.7  Observacao e previsao

A necessidade de prever a evolucdo do estado da Atmosfera obrigou ao
desenvolvimento de uma rede mundial de observacdes meteoroldgicas,
seguindo procedimentos de medida e observacdo cientificamente
estabelecidos, de uma rede de troca rapida de informacdo e de diversos
centros de previsdo do tempo. Desde os primeiros estudos da circulacéo
global da atmosfera, desenvolvidos em larga medida devido as necessidades
do trafego de longa distancia iniciado com o periodo que se seguiu ao
descobrimento do mundo pelos europeus, que se tornou claro que o fluido
atmosferico € um fluido global exigindo uma observacgéo constante a escala
planetéria.

A moderna observacdo meteoroldgica inclui um conjunto muito variado de
sistemas de observacdo, constituido fundamentalmente por:

1 rede de “estagdes de superficie”, onde ¢ observado um grande
numero de parametros meteoroldgicos incluindo a pressdo, a
temperatura, o0 vento, a humidade do ar, a precipitacdo, a
nebulosidade, etc.;

9 uma rede — menos densa — de “esta¢des de altitude”, onde sdo
lancadas radiossondasneteorologicagdransportadas por balGes, que
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fazem medidas de pressdo, temperatura, humidade e vento, na
Troposfera e baixa Estratosfera;

1 alguns navios meteoroldgicos;

navios e avides comerciais que efectuam observacdes ao longo da
sua rota;

1 conjunto de satélites meteorologicos incluindo satélites
geostacionariog satélites de 6rbita polagque efectuam fotografias
periddicas de todos os pontos da Terra, em diversas bandas do
espectro electromagnético;

1 algumas redes de radar meteoroldgicp que permitem a analise
tridimensional do campo da precipitacdo e, nalguns casos, do vento;

A partir deste conjunto de sistemas de observacdo, os meteorologistas
produzem regularmente, normalmente de 12 em 12 horas, uma estimativa do
estado tridimensional da atmosfera. Para obter esta andlise, uma grande
parte das observacOes referidas sdo efectuadas simultaneamente em todo o
mundo em horas predefinidas, designadas por horas sinépticase definidas
em tempo universal coordenad@UC, designacdo equivalente a antiga
designacdo de Tempo Médio de Greenwich — TMG). Assim, as 00 e 12
horas TUC sdo lancadas sondas em todas as estacdes da rede de altitude.

Alguns dos sistemas de observacdo ndo sdo sindpticos, isto €, ndo operam
sincronamente em todo o mundo. As observacles efectuadas para fins
climatoldgicos, e que normalmente s6 se realizam 1 ou 2 vezes por dia, sdo
realizadas em horas solaresou em horas locais,uma vez que ndo seria
licito comparar valores medidos em duas estacBes se as observacgdes
tivessem sido realizadas em momentos diferentes do ciclo diurno. As
observacdes efectuadas nos sistemas de deteccdo remota (satélites e radares
meteoroldgicos) sdo quase continuas, estando unicamente limitadas pelas
caracteristicas de cada instrumento.
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Figura 15— Rede de radiossondagem. Fonte: ECMWF (www.ecmwf.int)

A andlise do estado tridimensional da atmosfera € geralmente representada
na forma de cartas meteorologicasorrespondentes a diferentes niveis, onde
se representa a distribuicdo das variaveis mais relevantes, em especial a
pressdo, a temperatura, a humidade e o vento. A anélise é o ponto de partida
do processo de previs@ do tempoAté meados do século XX a previsao era
efectuada empiricamente, por meteorologistas muito experimentados na
analise qualitativa de cartas e que, por comparacdo com situacoes
semelhantes, ou com regras praticas baseadas na experiéncia, eram capazes
de estimar, com uma razoavel margem de erro, a evolucdo futura dos
sistemas analisados. Actualmente, a previsdo € efectuada com recurso a
modelos fisico-matematicos, que representam de forma numérica a evolucédo
do estado da atmosfera, tal como ela é descrita pelas leis da Fisica. Estes
modelos sdo resolvidos (integrado$ em supercomputadores, em diversos
centros de previsao, e os resultados sdo disseminados para todo o mundo e
interpretados pelos diferentes servigos meteorologicos.
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1.8  Autoavaliacéo

Palavras chave

aerossol atmosférico lonosfera
dioxido de carbono Magnetosfera
escala de movimento Mesopausa
escala planetéaria mesoscala
escala singptica Mesosfera
Estratosfera 0zono
Estratopausa radiossonda
Exosfera Termosfera
gases de estufa Tropopausa
Heterosfera Troposfera
Homosfera velocidade de escape

Questdes e Exercicios

Ex1-1

Ex 1-2

Ex 1-3
Ex 1-4

(*) Recorrendo a informacdo fornecida na Tabela 1.3 determine a
velocidade de escape em Marte, VVénus e Jlpiter.

(*) Qual é o limite superior da atmosfera da Terra? Uma particula em
repouso em relacdo ao planeta é sujeita a forca de atracgdo gravitica (cuja
intensidade decresce com o quadrado da distancia ao centro da Terra, cf.

Ex. 1.1) e a uma forca centrifuga (cuja intensidade é dada por mW2 r , em
gue W é a velocidade angular da Terra). Mostre que a uma certa altitude
(qual?) existe equilibrio entre essas duas forcas, verificando-se que a forca
centrifuga se torna dominante acima desse nivel.

Em que consiste a Turbopausa e a que se deve a sua designacdo?

Se a atmosfera estivesse em "equilibrio convectivo", o gradiente vertical de
temperatura seria de 6.5°C/km, tal como €é observado na Troposfera. Nesse
caso, a (impossivel) temperatura de 0 K (i.e., -273.15°C) seria rapidamente
atingida. A que altitude?
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2 Radiacao
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Objectivos
Nofinal do capitulo, o estudante deve:

T

Compreender a relagdo entre comprimento de onda e energia da
radiacdo electromagnética (lei de Planck), e os mecanismos de
absorcao e emissdo de radiacao.

Saber utilizar as diferentes grandezpge caracterizam as propdades
Opticas de corpos reais.

Conhecer e saber utilizar as leis do "corpo negro".

Saber calcular temperaturas de equilibrio de superficies reais e de
corpos celestes (planetas), utilizando a lei de StBfltzmann,
incluindo, € necessario, o efeitedstufa.

Saber calcular a energia solar disponivel numa superficie horizontal.

Conhecer os principais processos de interaccao entre a radiacdo e a
atmosfera: absorcdo (lei de Bekambert) e dispersédo (regimes de
disperséo).
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A radiacdo solar constitui a fonte fundamental de energia no sistema
climatico. Por essa razdo, o Clima é, em larga medida, o resultado da
distribuicdo observada de radiacdo solar, da sua variacdo de ponto para
ponto da Terra, dos seus ciclos diurno e anual. As variacdes a longo prazo
do Clima sdo também condicionadas pelas oscila¢fes da radiacéo disponivel
quer estas resultem de ciclos astronémicos quer de alteracdes da capacidade
do planeta para absorver a radiagdo incidente. A discussdo das leis
fundamentais que regem a emissao, absor¢do e transmissdo de radiacdo na
atmosfera, e do seu papel no estabelecimento das condi¢des de equilibrio
energético que sao a base do Clima é, por isso, uma boa maneira de comecar
0 estudo das ciéncias da atmosfera.

2.1  Absorcéo e emissao de radiagdo

Todos os corpos emitem e absorvem radiacdo. Esta radiacdo consiste numa
perturbacdo ondulatoria de natureza electromagnética, caracterizada por um
comprimento de ondajue se propaga no espaco € em meios materiais, a
velocidade da luz As ondas electromagnéticas estdo, por outro lado,
associadas a um corpusculo — o fotdo A luz visivel é um caso particular de
radiacdo electromagnética, directamente acessivel aos nossos sentidos,
correspondendo a um intervalo de comprimentos de onda entre cerca de
0.4mme 0.8/nm. As diferentes bandas do espectroelectromagnético séo

geralmente designadas por radiacdo gama(g), X, ultravioleta (UV) visivel,
infravermelha (IV) microondas ondas de rai (ver Figura 2.1)
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Figura 21 — Espectro electromagnético



As caracteristicas da radiacdo electromagnética sdo totalmente definidas
pelo seu comprimento de ond@ ) ou pela sua frequéncia(n ), relacionadas
pela expresséo:

_C
n =7 (2.1)

em que c é a velocidade da luz (c=2.997310®ms™, no vacuo). A energia

associada a um fotdo é uma funcéo da sua frequéncia, de acordo com a Lei
de Planck

W=hn (22)
em que h é a constante de Planck (h=6.633 10"* Js).

A emissdo ou absorcdo de radiacdo electromagnética esta associada a uma
transferéncia de energia, dada por (2.2), e deve respeitar as leis da fisica
guantica o corpo que emite ou absorve o quantumde radiacdo hntem de

possuir um estado permitido cuja energia difira da energia inicial na
quantidade hrn. No caso de 4&tomos isolados, sé sdo permitidas alteracfes de

energia associadas a transicdo de electrdes entre os orbitais permitidos pela
teoria, 0 que implica que o espectro de emissdo/absorcdo de um atomo seja
um espectro de riscasisto é s6 alguns comprimentos de onda bem
determinados podem ser emitidos ou absorvidos. Mesmo neste caso, no
entanto, existe um limiar energéticoa partir do qual a energia fornecida a
um dado electrdo € suficiente para o arrancar para fora do atomo,
produzindo-se o efeito de fotoionizacag isto € de transformacdo do atomo
neutro num ido electricamente carregado. Para energias acima desse limiar
(isto é, para comprimentos de onda abaixo de um valor critico) toda a
radiacdo serd absorvida, observando-se um espectro continuo

No caso de moléculas isoladas, existem outras formas de energia a
considerar, associadas a vibracdoe a rotacdoda molécula. Estas formas de
energia também se encontram quantificadas, dando origem a espectros de
riscas. Para além disso as moléculas absorverdo continuamente radiacéo
acima do limiar de fotoioniza¢do ou acima de um segundo limiar, dito de
fotodissociacdp e que corresponde a energia minima necessaria para
quebrar as ligacGes entre os diferentes atomos que constituem a molécula.

No caso de corpos macroscopicos — gases, liquidos ou solidos — a interac¢éo
entre as moléculas constituintes introduz novos estados permitidos o que se
traduz num alargamentoprogressivo das riscas de emissdo/absorcdo, a
medida que aumenta essa interaccao, verificando-se, especialmente no caso
dos solidos e liquidos, que o espectro se torna num espectro continuo.

Em geral, a radiacdo emitida (ou absorvida) em cada comprimento de onda
por um corpo real, depende da sua temperatura e das propriedades oOpticas
do corpo. A relagdo entre a radiagdo emitida (ou absorvida) e o
comprimento de onda constitui 0 espectro de emissdou 0 espectro de
absorcag desse corpo real (cf. Figura 2.4). Apesar de os feixes de radiacdo
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reais incluirem um leque variado de comprimentos de onda, £
frequentemente Util considerar feixes com um comprimento de onda bem
definido, a que se chama, por extensdo da terminologia utilizada para a
radiacdo visivel, feixe monocromatico

2.2  Balanco radiativo de um corpo real

A Figura 2.2 esquematiza o balanco de radiacdo de um corpo real, sujeito a
um feixe de radiagdo incidente (E, ), monocromatico, de comprimento de

onda /. Dependendo das propriedades Opticas do corpo em questdo, uma
parte da radiagdo incidente sera reflectida ( Eg), uma parte sera transmitida

através do corpo (E;) e a parte restante sera absorvida (E,). Os fluxos de
radiagdo por unidade de area, (Ei, Er, Er), séo designados por irradiancia, e
medem-se na unidade W m? (ver Caixa 2.1).
A Lei da Conservacdo da energia obriga a que se tenha:

E =Egr+Er +E, (2.3)
Dividindo os dois membros da expressdo (2.3) por E, , obtém-se:

emque r,, t, e a, sdo, respectivamente, a reflectividade a transmissividade

e a absorvidadedo corpo considerado, para o comprimento de onda /.
Num corpo real, o valor destes pardmetros, sujeitos a condigdo (2.4), varia

com / , de modo que, por exemplo, um corpo que reflicta a maior parte da
radiacdo visivel (um espelho, com r,°1, t, °0, a, °0) pode absorver
quase totalmente radiagdo infravermelha que incida sobre ele (a, °1,
r,°0, t,°0). Assim, o estudo da interaccéo da radiacéo electromagnética

v
com corpos reais — solidos, liquidos ou gases — €, em geral, muito
complicado. Em muitos casos, no entanto, € muito Gtil recorrer a um modelo
idealizado, constituido pelo corpo negro definido como um corpo que
absorve toda a radiacdo que incida sobre ele, isto é, que tem uma
absorvidade igual a 1 em todo o espectro (e portanto reflectividade e
transmissividade nulas).



Radiagéo
Absorvida

Figura 22 — Balanco radiativo de um corpo real.

Caixa 2. 1 — Grandezas utilizadas em radiagéo

Se considerarmos uma superficie qualquer num ponto do espaco, ela sera atravessada por um
fluxo de radiagdo electromagnética. Esse fluxo de radiagdo resulta da passagem de fotfes, cada
um deles com uma direc¢do de movimento e com um comprimento de onda bem definidos. Em
muitas situacdes, estamos unicamente interessados em conhecer o fluxo total que atravessa a
superficie, vindo de todas as direc¢es num dado hemisfério, por unidade de tempo: a irradiancia
total. A irradiancia total tem unidades de Wm2, ¢ uma medida da poténcia radiante por unidade
de area, e é a grandeza relevante para o calculo do balango energético de um corpo.

Nalguns casos, é importante saber a distribuicdo por comprimentos de onda do fluxo de radiagdo.
Para esse efeito, podemos definir a irradiancia monocromaticamedindo o fluxo de radiagdo que
atravessa a superficie, vindo de todas as direccdes de um dado hemisfério, e com comprimento de
onda na vizinhanca de um dado valor estabelecido. A irradidncia monocromatica depende do
comprimento de onda e tem unidades Wm2nnt! (nm® nanometro=10-°m, unidade geralmente
utilizada para medir comprimentos de onda no dominio do visivel).

Por vezes, € necessario explicitar a direc¢do de propagagdo considerada. A emissdo ou dispersao
de radiacdo por um corpo da sempre origem a feixes divergentes (i.e., ndo paralelos) em que a
intensidade do fluxo depende da direccdo. Nesse caso € conveniente recorrer a uma outra
grandeza, a radiancia A radiancia é definida como o fluxo de radiacdo que atravessa uma dada
superficie, na vizinhanca de uma direcgao de propagacdo bem determinada, tendo como unidades
Wm2sr? (sr! esterradiano, unidade de angulo solido). A radiancia depende da direccéo de
propagacdo no espaco, definida por dois &ngulos (e.g. o &ngulo de incidéncigr e o azimutex ,
cf. Figura 2.3). Do mesmo modo que para a irradiancia, pode definir-se uma radiancia
monocromaticgWwm-2srnm-).
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U |Normal a superficie
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Figura 2.3 — Fluxo de radiacdo através de uma superficie, no ponto P: (a) irradiancia, (b)
radiancia.

2.3 O corpo negro

A razdo pela qual o corpo negro constitui um excelente ponto de partida
para o estudo da interaccdo entre a radiagdo e a matéria é o facto de, para
este corpo, ser valida a Lei de Planck do Corpo Negro:

_ 2phc?
B, = /5 (eT (2.5)
Em que B, é a irradidncia monocromatica, isto é o fluxo de radiagdo emitido

por unidade de area do corpo negro, a temperatura T, na banda de
comprimentos de onda [/,/+d], k é a constante de Boltzmann

(k=1.383102JK!) e h (constante de Planck) e c (velocidade da luz)
foram definidos anteriormente. Assim, no caso do corpo negro, a irradiancia
depende exclusivamente da temperatura e do comprimento de onda.

A Figura 2.4 apresenta trés exemplos da curva de Planck para trés valores da
temperatura absoluta de um corpo negro (anotada em graus Kelvin). Estas
curvas apresentam duas caracteristicas notaveis, traduzidas em dois
corolarios da Lei de Planck:

1 A irradiancia total de um corpo negro (area debaixo das curvas na Figura
2.4) varia com a temperatura de acordo com a lei de Stefan-Boltzmann:

B(M)=fp, (Md/ =sT* (2.6)
0

em que s =5.67310°Wm 2 K* é a constante de Stefan-Boltzmann.

9 O valor do comprimento de onda a que ocorre 0 maximo da irradiancia
monocromatica € inversamente proporcional a temperatura, satisfazendo
a lei do deslocamento de Wien:




Cw
/max _? (27)

em que c,, =2897K /m é a constante de Wien.

Error! Not a valid link.
Figura 24 — Irradiancia do corpo negro para diversos valores da temperatura

A lei de Planck — e, portanto, as leis de Stefan-Boltzmann e de Wien —s6 é
valida para corpos negros. No caso de um corpo real, podemos relacionar as
suas propriedades radiativas com a teoria do corpo negro recorrendo a duas
metodologias. A primeira consiste em definir um novo parametro, a
emissividadedo corpo real, como a razdo entre a sua irradiancia e a
irradiancia do corpo negro a mesma temperatura:

_E/
7T m 28)

A emissividade é um conceito muito importante devido em especial a lei de
Kirchoff, que estabelece igualdade entre a emissividade de um corpo e a sua
absorvidade, para qualquer valor do comprimento de onda.

Por outro lado, pode recorrer-se as leis de Stefan-Boltzmann e de Wien para
definir, respectivamente, a temperatura efectiva a temperatura de code
um corpo real:

E
Tefectiva = ‘i/g (29)
C
Tcor _/ = (210)
max

onde E ¢ a irradiancia emitida pelo corpo real e /., 0 comprimento a que
ocorre 0 maximo da irradiancia monocromatica.

Estas duas “temperaturas” tém muito interesse em situagdes que envolvam
objectos ndo directamente acessiveis, como € o caso da Astrofisica. No caso
do corpo negro tem-se, naturalmente, que Tqectiva=Teor =T -

cor

Exercicio 2.1 — Irradiancia solar

No interior do Sol ocorrem reaccdes de fusdo nuclear que sdo responsaveis pela
libertacdo de grandes quantidades de energia e por temperaturas que podem atingir
varios milhdes de graus. A maior parte da radiacdo emitida nas camadas profundas,
muito quentes, é muito energética (radiagdo gama) mas ndo chega ao exterior pois é
absorvida nas camadas superiores. A maior parte da radiacdo que chega efectivamente
ao exterior é emitida numa regido designada por Fotosfera solar, onde a temperatura
€ muito mais baixa. Sabendo que o fluxo de radiagdo solar, por unidade de area,
através da Orbita da Terra é de S=1380 Wn? (constante solar), que o raio da
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Fotosfera tem o valor de 73 10%m e a distancia Terra-Sol vale 1.53 10"m (1 unidade
astronoémica) determine a temperatura efectiva do Sol.

Solugéo:

Conservagdo de energia:

Fluxo de energia através da = Fluxo de energia através da superficie
superficie do Sol esférica que contém a érbita da Terra

> _ 2
EsoL4p RsoL = S4p Rsol. TERR.

onde S¢ a Constante Solar. Recorrendo a lei de Stefan-Boltzmann ( Ego, =STaoy),
obtém-se a resposta: TsoL= 5782 K.

2.4  Equilibrio radiativo da Terra

A lei de Stefan-Boltzmann (2.6) permite estimar a temperatura de corpos
reais em condicGes de equilibrio radiativo, isto é de corpos que s6 trocam
energia com o exterior sob a forma de radiacdo (auséncia de fluxos por
conducdo ou convecgdo) e quando a energia absorvida pelo corpo é idéntica
a energia emitida e, em consequéncia, a sua temperatura é constante. Nesse
caso, pode escrever-se:

Fluxo de energia absorvida Fluxo de energia emitida (2.11)
ou ainda:

Irradiancia incidente absorvidade Area de incidéncia =
Irradiancia emitida® Area de emisdio = s T*3 Area de emissa(  (2:12)

em se notou que as areas de absorcdo e de emissao ndo sdo necessariamente
idénticas, pois o corpo pode ser iluminado parcialmente enquanto que a
emissdo ocorre em todos os pontos da sua superficie. Por outro lado, deve
acentuar-se que a expressdo (2.12) se aplica ao corpo como um todo e a
totalidade dos fluxos radiativos. Assim, a temperatura T pode ser
considerada uma temperatura efectiva media do corpo em questdo. A
expressdo (2.12) pode aplicar-se a qualquer corpo nas condigOes
estabelecidas e, em particular, a propria Terra, como é exemplificado no
Exercicio 2.2.

Quando se considera um corpo iluminado pelo Sol, em vez de se definir a
sua absorvidade é usual definir a sua reflectividade média para a radiacdo
solar, designada por albedo. No caso de um corpo opaco, o albedo (a) e a
absorvidade média para a radiacdo solar (a) estdo relacionadas por
a=1-a.

Exercicio 2.2 — Temperatura efectiva da Terra

Considerando o valor da constante soladado no Exercicio 2.1 e admitindo que o
albedomédio da Terra vale 0.3, calcule a temperatura efectiva da Terra.

Solucgdo:



Vai utilizar-se a expressao (2.12). Em cada instante metade da superficie da Terra é
iluminada pelo Sol (cf. Figura 2.5). Nessa semi-esfera em que é dia, a radiacéo
incidente em cada metro quadrado da superficie depende do angulo de incidéncia dos
raios solares e, portanto, da localizagcdo do ponto e da hora solar. No entanto, é claro
que a radiacdo total que atinge a esfera em cada instante € muito aproximadamente a
radiacdo que atravessa o circulo perpendicular aos raios solares com raio igual ao raio
da Terra. Assim, pode escrever-se, utilizando (2.12):

Fluxo de radiac¢éo absorvida §3 (1- a)3 p RTZ
em que Sé a constante solar, Rr o raio da Terrae & o albedo. Por outro lado:
Fluxo de radiag&o emitida = T*3 4p R

Igualando os dois fluxos, obtém-se:

T =4 8)S o He¢
4s

Error! Not a valid link.
Figura 25 — Balanco radiativo da Terra.

A temperatura efectiva da Terra calculada anteriormente (256 K) é bastante
inferior a temperatura média observada a superficie do planeta (288 K=15
°C, cf. Tabela 1.3). A diferenca deve-se ao chamado efeito de estufacuja
magnitude, no caso da Terra, pode assim ser avaliada em 32 °C.

2.5 Transferéncia de radiacdo através da atmosfera (*)

O efeito de estufa é uma das mais importantes consequéncias do processo de
interac¢do entre a radiacdo e a matéria, que tem lugar na propagacao de
radiacdo electromagnética na atmosfera. Na seccdo 2.1 referiram-se dois
processos fundamentais dessa interaccdo — a absorcdoe a emissdo-—
associados a transferéncias de energia e, em consequéncia a aquecimento ou
arrefecimento dos corpos envolvidos. Existe um outro processo de
interaccdo, ndo envolvendo directamente trocas de energia, que €
extremamente importante no balanco energético da Terra e no
estabelecimento das propriedades Opticas da atmosfera: o processo de
dispersaala luz.

O estudo do processo global de interaccdo radiacdo-atmosfera, envolvendo
0s processos de absorcdo, dispersdao e emissdao € muito complexo, saindo
fora do ambito deste curso. Alguns aspectos elementares serdo, no entanto,
abordados.

45



46

dz

Figura 26 — Absorcéo de radiacéo solar por uma camada da atmosfera.

O processo de absorcéo de radiacdo de pequeno comprimento de onda (i.e.,
radiacdo solar) pode ser analisado de forma simplificada, admitindo que o
feixe de radiacdo é um feixe paralelo, com uma direcgdo de propagacao que
depende da altura do Sol. Nesse caso, se se considerar uma camada da
atmosfera, de espessura geométrica dz pode admitir-se que a absorvidade
dessa camada € proporcional a massa por unidade de area da coluna de géas
absorvente, sendo a constante de proporcionalidade dependente das
propriedades Opticas do gas constituinte. Assim, pode escrever-se (cf.
Figura 2.6):

Absorvidade da camada é¢a, = massa de absweente

atravessado (por unidade de area)coeficiente de absor¢ao (2.13)

Assim, se no topo da camada incidir um feixe de radiacdo paralela de
irradiancia E, +dE, , uma parte da energia do feixe (dE, ) sera absorvida na

camada. A camada, de espessura dz tem uma massa por unidade de area
dada por rdz. Dado que o feixe de radiacdo incide com um angulo de

incidéncia y (4ngulo zenital), a massa de absorvente atravessada é maior
sendo dada por r ds=rdz/cosy = rsecy dz (cf. Figura 2.6). Obtém-se
assim a Lei de Beer-Lambert:

dE, =E, K, rsecy dz (2.14)

em que k, — o coeficiente de absor¢do (m? kg) — depende da composicéo
quimica da camada, da temperatura e da pressdo. Integrando a expressao
(2.14) desde o topo da atmosfera até a um nivel genérico z, obtém-se:

idE/ a -secyuﬁqr dz
Ne ~ [¥/ rsecy dz¥ E/ (9 =E (m)e  : (2.15)

z



consistindo numa lei de extincaala radiacao solar na atmosfera (decréscimo
exponencial com a espessura percorrida). A expressdo (2.15) pode ser
escrita nas formas:

E, (2)=E, (@)@ =E, ()¢ (z/) (2.16)

definindo a espessura Opticds(z/)) e a transmissividade(z(z /)) da
camada (z,= ) para o comprimento de onda / .

No que se refere aos dois outros processos de interacgdo, ndo iremos
estabelecer leis analiticas comparaveis com a lei de Beer-Lambert (2.14). Se
for conhecida a emissividade, a emissdo satisfara a lei de Stefan-Boltzmann
e podera ser calculada desde que seja conhecida a distribuicdo de
temperatura na atmosfera. No entanto, contrariamente ao que se admitiu no
caso da radiacdo solar, a emissdo dara necessariamente origem a um feixe
divergente (ndo paralelo), complicando o seu célculo.

Finalmente, falta considerar o processo de dispersdo. Este processo consiste
na alteracdo da direccdo de propagacdo de um dado fotdo sem que ocorra
troca de energia com a atmosfera. O processo de dispersdo de radiacdo
depende da relagdo entre o comprimento de onda da radiagdo incidente (/)
e o didametro das particulas (D) intervenientes. Assim, podem definir-se trés
regimesde disperséo

(1) Se o comprimento de onda da radiagdo for muito maior que o diametro
das particulas, ocorre o chamado regime de Rayleigh, traduzido no facto
de a dispersdo ser fortemente favorecida para 0S pequenos
comprimentos de onda. E este o caso da dispersdo da luz visivel
(/ °1mm) por moléculas de ar (D ¢1nm), traduzido na dispersao

prioritaria do azul. Este processo explica a cor azul do céufseccédo 5.6.1)

(2) Se o comprimento de onda da radiacdo for comparavel com o didmetro
das particulas, ocorre o chamado regime de Mie, traduzido no facto de a
dispersdo ocorrer independentemente do comprimento de onda. E este o
caso da dispersdao da luz visivel (/ °1mm) por goticulas de nuvens

(D° 1/m), traduzido na cor esbranquicada das nuvens.

(3) Se o comprimento de onda da radia¢do for muito menor que o didmetro
das particulas, a propagacdo satisfaz as leis da Optica geométrica
ocorrendo reflexdes e refraccBes nas interfaces ar-agua. E este o caso da
propagacao de radiacdo visivel atraves de gotas de chuva (D° 1mm) ou
de cristais de gelo (varios mmde diametro) dando origem a diversos
fendmenos opticos (arco-iris, halos, etc., sec¢do 5.6).

47



48

2.6  Radiacdo solar disponivel a superficie (*)

O fluxo de radiacdo solar atraves de uma dada superficie depende da
transmissividade atmosférica, acima dessa superficie, e do angulo de
incidéncia do feixe solar. Em geral, podemos escrever:

RH = R’\ Cosy ° Sl‘atmOSCOSy (217)

Em que R. é o fluxo solar (irradidncia solar) através de uma superficie
perpendicular aos raios de sol, y é o angulo de incidéncia e ¢, € a

transmissividade da atmosfera. Se a superficie considerada for uma
superficie horizontal, )y sera o &ngulo zenital

Figura 2.7 — Radiacéo incidente sobre uma superficie horizontal.

A Figura 2.7 permite justificar a expressdo (2.17). O feixe de radiacdo que
delimita a area S, , na superficie perpendicular aos raios solares, € 0 mesmo

que vai iluminar uma area Sy, na superficie horizontal. Por conservagéo de
energia, pode escrever-se:

RSy =R.S. (2.18)
donde

S/\ _
RH =R. S =R. cosy (219)

H
0 que justifica a expressao (2.17).

O angulo zenital depende de trés factores: da latitude do local, do dia do ano
e da hora solar. Essa dependéncia é dada por uma relacdo de trigonometria
esférica (que ndo iremos demonstrar):

cosy =sin fsin d+cosf cosdcosw (2.20)

em que 7 € a latitude dé a declinacéo(angulo entre o equador e o plano do
movimento diurno aparente do Sol, variando entre —23.5° no solsticio de



Dezembro e +23.5° no solsticio de Junho) e wé o angulo horariq variando
entre —180° (- p)e +180° (+p), valendo O ao meio-dia solar:

360
24

em que t é o tempo universal em horas.

0

w=(t-12) + longitude (2.21)

Recorrendo as expressdes (2.19) e (2.20), € possivel calcular a radiacéo total
disponivel num dia qualquer do ano, no topo da atmosfera, desde que se
obtenha numa tabela o valor da declinagdo solar correspondente (Figura
2.8).

Error! Not a valid link.

Figura 2.8 — Declinagdo solar em func¢éo do "dia juliano” (nimero de ordem do dia desde 1
de Janeiro). Os valores sdo aproximados, dada a variacdo da data dos equindcios.

Exercicio 2.3 — Calculo da radiacdo no topo da atmosfera em Lisboa, no dia do
solsticio de Inverno

Dados: latitude do local=38°43"N, declinagio no dia do solsticio de Inverno=-23.5°.
Solugdo:

a) Equacdo do angulo zenital:
cosy =sin dsinf +cosdcosfcosw (- 90° <y <+90°)
Ao nascer e por-do-sol cosy =0. O comprimento do dia sera:

24 =139% 2, 9.28h

Dia =2cos™}(- tandtanf)——
360 360°

No solsticio d =-23.5° logo Dia(Inverno)=9.28h. Nota: para a alinea seguinte é
necessario converter estes valores em medida angular e os angulos devem ser
convertidos em radianos (360°= 2p rad).

b) Energia total =

+Dia/2 ot & it Dia/2 o
ﬁ5cosy — dw= S&indsinf3 Dia + —cosdcosf ﬁosdeEJ
dw e dw u

- Dia/2 e - Dia/2 u

em que S é a constante solar. Introduzindo valores (ﬂ = 86400
dw 2p

) e integrando
obtém-se:
Energia total © 9.763 1083 m?

Irradiancia média (dia e noite) no solsticio de Inverno serd = Energia total/24h
0 5%0.08° 113W.
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2.7 Efeito de estufa

A existéncia de efeito de estufa traduz-se na diferenca entre a temperatura
efectiva do planeta e a temperatura observada a superficie. Este efeito
depende absolutamente da existéncia na atmosfera de gases com
propriedades Opticas especiais, designados por gases de estufa e que, no
caso da atmosfera terrestre, sdo fundamentalmente o vapor de &gua, o
dioxido de carbono, 0 metano, 0 ozono e diversos outros poluentes
existentes em concentragdes muito baixas (N2O, CFCs etc.). A Figura 2.9
apresenta o espectro de absorcdo da atmosfera (valor integrado até ao nivel
do solo), identificando os gases de estufa responsaveis pelas diferentes
bandas de absorgéo.

O que caracteriza os gases de estufa é o facto de serem essencialmente
transparentes para a radiagdo de pequeno comprimento de onda e
absorverem significativamente algumas zonas do espectro infravermelho.
Dado que as temperaturas observadas na superficie do globo e na atmosfera
(200 K < T < 320 K sdo sempre muito mais baixas que a temperatura
efectiva do Sol (~6000 K) existe uma quase total separacéo espectral entre
a radiacdo solar e a radiacdo emitida no interior do sistema climatico. Neste
contexto (cf. Figura 2.9) designa-se geralmente por radiacdo solar a zona do
espectro para / ¢4mme radiagdo terrestre a banda /2 4nm. Esse facto

simplifica muito a anélise do balanco energético de um sistema em
equilibrio radiativo.

Irradiancia

0.1 1 10 [ (nm) 100

Absorvidade

0 —

0, O, 0, H,0CO, H,00, CO, H,O

Figura 2.9 — Radiacdo solar e terrestre. Em cima: espectro de um corpo negro a temperatura

efectiva do Sol (aprox.) e da Terra. Em baixo: absorvidade total da atmosfera. Esta indicada

a localizacdo aproximada das bandas de absor¢do mais importantes dos principais gases de
estufa. Adaptado de Goody e Young (1989), Atmospheric Radiation.



A Figura 2.10 representa 0 modelo simplificado de uma estufa ideal, util
para a compreensédo do efeito de estufa natural na Terra. Esta estufa ideal é
constituida por dois componentes: uma superficie negra (representativa da
superficie do globo) e um vidro (representativo da atmosfera). Admite-se o
caso limite em que o vidro é completamente transparente para a radiacao
solar e completamente absorvente para a radiacdo de grande comprimento
de onda. No equilibrio a superficie negra terd a temperatura To e 0 vidro a
temperatura T1. Considerando o fluxo solar incidente Es e as emissdes da
superficie negra (ascendente) e do vidro (ascendente e descendente), a
condicéo de equilibrio radiativo pode entdo escrever-se:

¢ E,=2E, (vidro)
LE, +E, = E, (superficie) (2.22)

/
/
// E,
/ T,
VAR
VRN =
/. \
,/ Eo \
/ \ To

Figura 210- Estufa ideal: superficie negra a temperatura T, coberta por vidro a
temperatura Ta.

Substituindo e recorrendo a lei de Stefan-Boltzmann (para a superficie
negra) obtém-se:

(2.23)

Na auséncia do vidro (“atmosfera”) ter-se-ia obtido T,'=4/Eg/s , 0 que
mostra que a sua presenca é responsavel por um aumento da temperatura por
um factor de 4/2°1.19, isto é de quase 20% (60 °C se a temperatura sem

vidro fosse de 300K=27°C). Por outro lado pode verificar-se facilmente que
a temperatura do vidro é exactamente igual a T,'.
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2.8  Absorcéo de radiacdo solar na atmosfera e camada de
0zono

Em condi¢cbes de céu limpo, a atmosfera é quase completamente
transparente para a radiacéo visivel, que constitui a maior parte do espectro
solar. Na zona dos comprimentos de onda muito pequenos — radiacdo g e X

— existe energia suficiente para promover a ionizacdo de moléculas de ar,
pelo que se observa absorcdo continua dessa radiacao, totalmente consumida
nas camadas mais altas da atmosfera. Para comprimentos de onda
ligeiramente maiores — radiacdo ultravioleta longinquo, UV-B e UV-A - a
energia disponivel é suficiente para promover a fotodissociacdo do oxigénio
(O2) ou do 0zono (O3). O conjunto destes processos de absorcao de radiagao
é responsavel pela remocdo de praticamente todo o espectro solar de
comprimentos de onda UV e menores (Figura 2.9). Acima destes
comprimentos de onda, existe remocdo pontual de radiacdo solar por
diversos componentes, em especial pelo vapor de agua. A Tabela 2.1
apresenta os principais processos de absorcéo de radiacao solar na atmosfera
(em céu limpo).

Tabela 2.1 — Absorc¢ao de radiacéo solar na atmosfera

c.d.o. fracgdo do Camada em que ocorre

(/) espectro solar absorgéo Mecanismo % absorvida

<0.1 3/108 90-100 km Fotoionizagdo 100 %
0.1a0.2 1/10% 50-110 km Fotodissociagdo do O2 100 %
0.2a0.31 1.75% 30-60 km Fotodissociacdo do O3 100 %

>0.31 98 % 0-10 km Absorcéo pelo H20 17%

A absorcdo de radiacdo UV pelo ozono € um processo especialmente
importante em termos climaticos e ambientais, ndo sé porque se trata de um
processo responsavel pela remocao de uma fracgéo significativa de radiacéo
perigosa para a vida, mas especialmente porque se trata de um mecanismo
de absorcdo relativamente instavel, susceptivel de ser perturbado pela ac¢éo
do homem.

Na verdade, 0 0zono é um componente muito pouco abundante da atmosfera
média (Estratosfera), onde existe em concentrac¢Ges até 10 ppmv (cf. Tabela
1.2), e praticamente inexistente noutras camadas. O processo de absorcéo de
radiacdo UV pelo ozono envolve uma cadeia de reacgdes fotoquimicas, isto
é, de reaccdes quimicas na presenca de radiacdo. A cadeia mais simples
pode esquematizar-se:

0, +hu(/ <242nm)- 20
0,+0+M- O, +M
O, +hn(/ <1140nm)- O, +0 (2.24)
0+0,- 20,



O esquema (2.24) traduz um ciclo de producéo e destruicdo de ozono,
designado por ciclo de Chapman em que intervém o oxigénio molecular
(O2), o oxigénio atémico (O), radiacdo (hn) e um catalisador (M). A
concentracdo de equilibrio de ozono depende da taxa a que ocorre cada uma
das reaccdes intervenientes, funcdo da temperatura, da disponibilidade de
radiacéo e da disponibilidade de moléculas catalisadoras.

O processo de destruicao fotoquimica do ozono descrito na terceira equacao
de (2.24) pode ser muito intensificado na presenca de catalisadores
apropriados. Nesse caso pode ocorrer paralelamente a fotodissociacdo ai
descrita, um processo de destruicdo cataliticadescrito esquematicamente
por:

O, +X- XO+0,
O,+hn- 0, +0 (2.25)
O+X0O- X+0,

em que X é um radical (NO, NQ, OH, ClI, CIOetc.).

O processo de destruicdo de ozono pode ainda ser acelerado na presenca de
reaccBes quimicas que ocorrem em nuvens estratosféricas, produzidas a
temperaturas muito baixas na Estratosfera polar, em condi¢bes de Inverno
polar. Nesse caso, apds o arrefecimento prolongado que ocorre durante o
Inverno polar, com total auséncia de radiacdo solar, ha formacdo dessas
nuvens e o processo de destruicdo é intensificado. No caso do Hemisféerio
Sul, na zona da Antéarctica, esse processo é muito eficiente porque a
circulacdo atmosférica ai observada se caracteriza pela existéncia de um
vortice polar quase simétrico, com grande isolamento do ar existente no
nacleo do vortice, sobre o polo, durante a maior parte do Inverno. Nessas
condicbes o0 processo de destruicdo do ozono pode efectuar-se
continuadamente até a quase total extin¢cdo do ozono, produzindo o buraco
do ozono. A quimica do ozono estratosférico serd apresentada com mais
detalhe na seccdo 9.4.1.

2.9  Autoavaliagdo

Palavras chave

absorvidade fotodissociacéo

albedo fotoionizagdo

altura solar irradiancia

angulo horério lei de Beer-Lambert
angulo zenital lei de Kirchoff

buraco do ozono lei de Planck

constante solar lei de Stefan-Boltzmann
COrpo negro lei de Wien

declinacéo solar radiancia

dispersdo da luz reflectividade
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efeito de estufa regime de Mie
emissividade regime de Rayleigh
espectro de riscas transmissividade

Questdes e Exercicios

Ex 2-1 Calcule as variacBes da constante solar e da temperatura efectiva da Terra,
resultantes de uma variagio da distancia Terra-Sol de 3.3%
(correspondente a variacéo verificada entre o Afélio e o Periélio).

Ex 2-2 Calcule a temperatura efectiva de uma superficie plana, perpendicular a
direccdo de propagacdo da radiacdo solar, que se encontre a 1 u.a. do Sol e
gue possua uma absorvidade de 0.1 para os c.d.o. da radiacdo solar e de 0.8 na
regido do espectro em que tem lugar a maior parte da radiacdo emitida por
essa superficie.

Ex 2-3 (*) Recorrendo aos dados do Exercicio 2.3, determine a duracdo do dia em
Lisboa nos dias do solsticio de Verdo e do Equindcio, as horas do nascer e
do por do sol e a radiacdo total disponivel durante o dia.

Ex 2-4 (*) Um feixe de radiacdo paralela atravessa uma camada gasosa com 100 m de
espessura e de densidade média 0.1 kg m=. O angulo de incidéncia é de 60°.
Calcule a espessura éptica, a transmissividade e a absorvidade para os c.d.o.
l1, |2 e I3 para os quais os coeficientes de absor¢do valem 103, 10 e 1 m%kg?,
respectivamente.



3 Propriedades Fisicas do Ar
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

T
)l

Compreender as definicbes de "ar seco" e de "ar humido".

Compreender eaber utilizar a lei dos gases ideais, em espetn
caso de misturas de gases.

Conhecer a 12 e 22 leis da Termodinamica.

Compreender o conceito de calor especifico e saber resolver
problemas simples de transferéncia de calor.

Compreender o processo de ampao/compressao adiabatica e
saber utilizar a €i de Poisson.

Saber utilizar o diagrama de fases da agua, na resolucdo de
problemas simples de saturacdo e condensacdo, e conhecer as
diferentes grandezas associadas ao conteudo em vapor do ar
hamido.

Saber utilizar o tefigrama, tanto na analise do estade uma
particula de ar (leitura de valores) como na andlise de processos de
compressao/expansdo adiabatica seca ou saturada.
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O ar seco e a agua sdo os principais componentes activos do sistema
climatico. A importancia do seu papel no funcionamento desse sistema
resulta de algumas propriedades notaveis de cada um destes dois fluidos e,
em especial, do fluido constituido pela mistura de ar seco e agua: o ar
hamido Neste capitulo vamos descrever as propriedades fisicas do ar seco,
do vapor de &4gua e da sua mistura.

3.1 Oar

A atmosfera é uma mistura de gases, com uma pequena quantidade de
goticulas e particulas em suspensao (cf. seccdo 1.2). Abaixo dos 100 km de
altitude (Homosfera a concentracdo dos componentes mais abundantes é
essencialmente constante, excepto no que se refere ao contetdo em vapor de
agua. Por essa razdo, é util considerar a atmosfera, nesta zona, como uma
mistura, em partes variaveis, de ar seco e vapor de agua.

O ar seco é uma mistura de gases em propor¢des constantes. Do ponto de
vista fisico ele pode ser considerado como um Unico componente, sendo
cada uma das suas propriedades uma média pesada das propriedades dos
seus constituintes (aproximadamente 78% de N2, 21% de Oz e 1% de argon,
em volume). Para definir essas propriedades vamos recorrer a
Termodinadmica e ao modelo do gas ideal.

3.2  Termodinamica dos Gases ideais

Se se quisesse utilizar as leis da Mecanica para estudar a evolugdo de um
sistema aparentemente tdo simples como um gas homogéneo no interior de
um recipiente, seria necessario resolver, em simultaneo, as equacdes da

o AN . - .

Dindmica (F = ma) para cada uma das particulas constituintes do gas, o
que é manifestamente impossivel, considerando que 22.4 litros de gas, a
temperatura de 0°C e a pressdo de 1 atmosfera, contém cerca de

6.0223 102 moléculas (Lei de Avogadro).

A experiéncia indica-nos, no entanto, que a evolucdo de um gas nas
condi¢bes descritas ndo é tdo imprevisivel como se poderia esperar,
considerando o numero de particulas constituinte. Isto é, a experiéncia
indica-nos que o comportamento daquele gas como um todo é relativamente
simples, no sentido em que existem algumas varidveis globais como por
exemplo a pressdo, a temperatura ou a massa volumica, cuja evolucéo pode
ser prevista quando se mudam de algum modo as condicGes do recipiente.

O ramo da Fisica que se ocupa do estudo global de sistemas complexos,
com um numero virtualmente infinito de constituintes (particulas), é a
Termodindmica. A Termodindmica ndo procura conhecer a evolucdo
microscopica de tais sistemas, mas somente a evolucdo de alguns
parametros globais que caracterizam o seu estado como um todo (variaveis
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de estado). Para o fazer, a Termodindmica utiliza diversos conceitos e
variaveis importados da Mecéanica (forca, trabalho, massa, etc.) mas precisa
de introduzir alguns conceitos novos que ndo tém contrapartida na
Mecanica: em particular uma redefinicdo do conceito de energia (energia
interna), o conceito de temperatura, o invulgar (do ponto de vista da
Mecanica) conceito de entropia e a correspondente nocdo de
irreversibilidade.

3.2.1 Sistema e equilibrio

Na Mecéanica é quase sempre muito claro o que constitui o sistema a ser
estudado. Tal ndo € muitas vezes o caso da Termodinamica e uma grande
parte dos problemas fica bastante clarificada se forem bem definidos os
limites do sistema fisico em estudo e as condi¢des impostas a sua interac¢do
com o exterior, isto é, com outros sistemas, ou, num sentido mais genérico,
com o seu Ambiente.

Um sistema é uma parcela qualquer do Universo. Aquilo que separa o
sistema do resto do Universo (i.e., do seu Ambiente) recebe genericamente a
designacdo de parede. A parede ndo precisa de ter existéncia fisica, pode
ser, por exemplo, uma superficie fechada imaginaria que delimita o sistema.
A interaccdo do sistema com o Ambiente, ou com outros sistemas, depende
naturalmente das propriedades da parede. No caso limite, a parede pode
impedir qualquer interaccdo com o resto do Universo e o sistema diz-se
isolado.

Um sistema isolado, abandonado a sua sorte durante um intervalo de tempo
suficientemente longo, tende para um estado estacionario, isto é, em que as
suas varidveis macroscopicas (pressdo, temperatura, etc.) se mantém
constantes. Este estado designa-se como estado de equilibrio. Na verdade é
neste contexto que o0 conceito de temperatura € introduzido na
Termodindmica, em estreita associagdo com o conceito de equilibrio
(térmico), naquilo que constitui a chamada Lei Zero da Termodinamica.

Os conceitos de isolamento (propriedade da parede) e de equilibrio
(propriedade do sistema) estdo pois intrinsecamente ligados, havendo uma
certa recursividade nas duas defini¢cBes. Essa é a situacdo caracteristica de
todas as leis da Termodinamica (e néo so).

Em rigor, o estado de equilibrio sé seria atingido ao fim de um tempo
infinito. Na préatica, o tempo necessario para um dado sistema se aproximar,
a menos de um erro "aceitavel” (por exemplo a resolucdo dos instrumentos
de medida) do equilibrio, depende da sua dimensdo. Por outro lado, s6 no
estado de equilibrio tem sentido definir as variaveis termodinédmicas, e 0
essencial da termodinamica refere-se ao estudo das relagdes entre aquelas
variaveis (em estados de equilibrio) ou a sua evolucdo entre dois estados de
equilibrio.



3.2.2 Variaveis de estado

No equilibrio, um sistema macroscépico € caracterizado por um certo
numero de variaveis fisicas, isto € de grandezas mensuraveis. Estas variaveis
chamam-se variaveis de estado. O valor de todas essas variaveis hum dado
momento define o estado do sistema.

As variaveis de estado podem ser de dois tipos: varidveis extensivas (como
0 Volume, a Massa, a energia ou a entropia) e intensivas (como a pressao e
a temperatura). As varidveis extensivas sao aditivas, i.e., 0 Volume do
sistema unido de dois subsistemas € igual a soma dos volumes dos dois
subsistemas constituintes. Tal ndo é o caso das variaveis intensivas. Assim,
se se juntarem dois sistemas a mesma temperatura, a temperatura do sistema
resultante € a mesma da de cada um dos sistemas iniciais (e ndo a sua
soma); se os dois sistemas tiverem temperaturas diferentes a temperatura de
equilibrio € uma temperatura intermédia.

A partir das variaveis extensivas é sempre possivel definir variaveis nédo
aditivas, por divisdo pela massa (ou por outra variavel extensiva), obtendo-
se assim, por exemplo, o0 volume especifico (massico), a energia especifica
(massica), etc. Estas varidveis pseudo-intensivas sdo por vezes designadas
por densidades.

Quanto mais complexo for o sistema, maior € o nimero de variaveis
necessario para definir completamente o seu estado. O sistema
termodindmico mais simples concebivel é completamente definido pelo
valor de duas varidveis de estado: uma varidvel mecanica (por exemplo o
Volume) e uma varidvel termodinamica (por exemplo a temperatura). Um
sistema nestas condi¢cdes designa-se como um sistema elementar. Um
exemplo desse sistema é dado por um gas ideal encerrado no interior de um
cilindro limitado por um émbolo (Figura 3.1).

Caixa 3.1 — Mecanica e Termodinamica

Na Figura 3.1 apresentam-se dois sistemas aparentemente analogos. O sistema (b) é um sistema
mecénico unidimensional: a forga exercida pela mola, a sua energia potencial e quaisquer outras
grandezas relevantes sdo uma fungdo exclusiva da posi¢do do émbolo (i.e. da deformacgdo da
mola). O trabalho realizado pelo sistema (b) entre quaisquer duas posi¢cdes € uma fungédo
exclusiva dessas posicOes (é dado pela diferenca entre os valores da energia potencial da mola
entre essas duas posi¢des). Considere-se agora 0 sistema termodinamico elementar (a): a forca
exercida pelo gas sobre o émbolo (pressdo 3 area do émbolo) ndo é agora uma funcéo exclusiva
da posicdo (volume), dependendo também da temperatura do gas (ver equacdo de estado na
Figura). Assim, no caso do sistema (a) o trabalho realizado num deslocamento do émbolo serd
uma funcéo exclusiva das posices inicial e final se o sistema evoluir com temperatura constante
(processo isotérmico), dependendo portanto das propriedades da parede do recipiente.

61



62

F=pA
=(NRT\V)A
=NRT/x

F=Kk(xq-x)

N——

Figura 31 — Falsa analogia mecénica-termodinamica.

3.2.3 Processos

Um sistema que néo estd em equilibrio esta em evolugéo (para o equilibrio).
A sucessdo de estados seguida nessa evolucdo designa-se por processo
termodinamico.

Um sistema isolado atinge eventualmente um estado de equilibrio. Se
houver de seguida uma interaccdo com o exterior (i.e. com outro sistema)
ele pode ser posto fora do equilibrio. Em consequéncia, ele vai sofrer uma
evolugdo, i.e., as suas variaveis de estado vao mudar de valor, até atingir
eventualmente um estado de equilibrio compativel com o0s novos
constrangimentos.

Entre dois estados, um inicial e outro final, existem diferentes caminhos,
isto é diferentes processos. Esse € o resultado do facto de o sistema
termodinamico ser definido pelos valores de, pelo menos, duas variaveis de
estado. No caso do sistema elementar, em que existem unicamente duas
varidveis de estado independentes, o estado do sistema pode ser
representado por um ponto num plano e cada processo € representado por
uma linha nesse mesmo plano. Geometricamente (Figura 3.2) é facil de
verificar que entre dois pontos se podem tragar um namero infinito de linhas
diferentes.

Contrariamente ao que passa com sistemas mecanicos elementares o estado
de um sistema termodindmico ndo depende unicamente da sua geometria
macroscopica. Assim, no caso do sistema elementar representado na Figura
3.1a, o estado do sistema ndo é completamente definido pela posi¢do do
émbolo, sendo necessario conhecer simultaneamente, por exemplo, a
temperatura do gas. Neste caso, no diagrama da Figura 3.2, X e Y poderiam
ser a temperatura e o volume (proporcional a posi¢do do émbolo).




X

Figura 32 — Processos termodinamicos

Dado um estado inicial, como é entdo definido qual o processo que vai ser
seguido na evolucdo? Por intermédio dos constrangimentos impostos, isto €,
o tipo de interaccdo permitida entre o sistema considerado e outros sistemas
exteriores. Dito por outras palavras, o processo vai demder das
propriedades da pared®s processos mais interessantes estdo associados a
imposicdo de valores fixos de determinadas propriedades. A Tabela 3.1
indica alguns desses processos.

Tabela 3.1 — Processos termodinamicos

Processo Constrangimento Parede
Isotérmico Temperatura Constante Diatérmica
Isocérico Volume Constante Rigida
Isobarico Pressdo Constante Movel

Adiabatico Sem Transferéncia de Calor Adiabatica

E fundamental notar que evolucdo implica interaccdo, isto é transferéncia
de propriedades através da parede. Este conceito é fundamental na
abordagem cientifica de problemas como o impacto ambiental da actividade
humana.

3.2.4 Energia, Trabalho e Calor

Historicamente, a introducdo do conceito de energia interna esta
directamente associada ao problema da "equivaléncia” entre calor e
trabalho, isto é ao problema da conservagdo de energia em processos
dissipativos. No quadro da Termodinamica, a introdugdo desse conceito é
feita de forma postulacional, naquilo que constitui a 1* Lei da
Termodinamica:

"Num sistema termodindmico existe uma variavel de estado designada por
energia interna. Entre dois estados do sistema a variacdo da sua energia
interna é dada pela soma do trabalho e do calor recebidos pelo sistema:
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Variagéo da energia interna = Calor recebido + Trabalho recebido "

Assim, num sistema isolado (que ndo recebe trabalho nem calor do exterior)
a energia interna é constante (conserva-se). Simbolicamente pode escrever-
se:

DU =W +Q (3.1)

Existem diversas formulagdes alternativas da 1% Lei, que sdo naturalmente
equivalentes entre si. No caso da formulacdo anterior nota-se que ela
pressupde a aceitacdo de dois conceitos prévios: o conceito de trabalho, ja
conhecido da Mecénica, e o conceito de calor, admitido como intuitivo. E
fundamental ter presente que trabalho e calor ndo séo variaveis de estado,
isto é, ndo se pode medir quais as quantidades de trabalho ou calor contidas
num sistema. A varidvel de estado é a energia interna e o trabalho e calor
sdo as duas formas possiveis de transferéncia de energia entre sistemas,
isto é, sd0 energia em transito. E claro, no entanto, que trabalho, calor e
energia tém as mesmas dimensdes fisicas e portanto as mesmas unidades
S.1. (ou outras).

Num determinado processo, entre dois estados inicial e final, a quantidade
total de energia transferida entre o sistema em estudo e o seu ambiente
depende unicamente dos estados inicial e final (a energia interna é uma
varidvel de estado!). Mas a particdo dessa energia entre trabalho e calor
depende de qual o caminho seguido pelo sistema entre aqueles dois estados.
Muitas vezes interessa maximizar o trabalho realizado e minimizar as
transferéncias (perdas) de calor. Existe, no entanto, uma restrigdo
fundamental ao modo como se da a particdo entre trabalho e calor, que é
imposta pela 22 Lei da Termodinamica.

3.2.5 Calor e Temperatura

Na linguagem comum confundem-se muitas vezes os conceitos de calor e
temperatura. O texto anterior ndo deixa margem para dividas acerca da
profunda diferenca entre eles. Na verdade, a Unica relacdo fundamental entre
calor — forma particular de transferéncia de energia entre dois sistemas —
e temperatura — variavel de estado de um sistema — consiste no facto de
dois sistemas em contacto diatérmico (i.e. por intermédio de uma parede
condutora de calor) equilibrarem a sua temperatura mediante a troca de
energia sob a forma de calor. Nesse contexto define-se a capacidade
calorifica de um sistema (“corpo™) como a razdo entre a quantidade de
energia absorvida (ou cedida) por esse sistema sob a forma de calor e a
variacdo de temperatura correspondente, isto € chama-se capacidade
calorifica a grandeza C na expresséo:

Q=CDT (3.2)



Deve notar-se que a capacidade calorifica depende, em geral, do processo
termodinamico seguido pelo sistema quando se d& a absorcdo (ou emisséo)
de calor. Assim, nos gases, € muito diferente o valor da capacidade
calorifica para processos a pressdo constante e a volume constante. Por
outro lado a capacidade calorifica ndo €, em geral, constante, dependendo,
nomeadamente, da temperatura. Dividindo a capacidade calorifica pela
massa do sistema obtém-se uma capacidade calorifica massica, mais
conhecida pela designacdo de calor especifico.

3.2.6 Equacao de estado do gas ideal

O sistema termodinédmico, n&o trivial, mais simples que se pode conceber
corresponde ao modelo do gas ideal (cf. Caixa 3.1). Do ponto de vista da
Fisica Estatistica um gas ideal consiste num conjunto muito numeroso de
particulas materiais, pontuais e sem forcas de interaccdo mutua. Estas
particulas interagem umas com as outras (e com as paredes do recipiente
que as contém) unicamente no momento de eventuais choques. Do ponto de
vista da Termodinamica, o gas ideal é um sistema que satisfaz a equacéo de
estado dos gases ideais:

pV =nkT (3.3)

em que p é a pressdo, V € o volume, n é o nimero de moléculas, T é a
temperatura (absoluta) e k €é a constante de Boltzmann

(k=1.3812 102 JK ).

A expressao (3.3) pode ser escrita noutra forma recorrendo a defini¢do de
mole: quantidade de uma substancia contendo o numero de Avogadro
(Na=6.0223107°) de moléculas. Multiplicando e dividindo o segundo
membro de (3.3) por Na, obtém-se:

pV = NRT (3.4)

em que N (=n/Na) é o nimero de moles do gas e R (=kNa) é a constante dos
gases ideais (R=8.314 J mot K™D).

De quantas variaveis precisamos para caracterizar o estado de um gas ideal?
Pode demonstrar-se que no caso mais geral precisamos de 3 variaveis
independentes, mas se estivermos interessados numa unidade de massa do
gas, isto é, se nos bastar conhecer o valor das diferentes propriedades por
unidade de massa, bastam duas varidveis independentes. Em comparacéo, o
sistema mecanico ndo trivial mais simples que se pode conceber, pode ser
completamente descrito por uma Unica varidvel independente (cf. Caixa
3.1).

Apesar de s6 duas das varidveis de estado que caracterizam uma unidade de
massa de um gas ideal serem independentes, 0 nimero de possiveis
variaveis de estado € muito mais elevado, verificando-se, é claro que, se
forem conhecidos os valores de duas delas (independentes) as outras
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poderdo ser calculadas, recorrendo a equacao de estado (3.4) e as leis da
Termodinamica.

A forma (3.4) da equacdo de estado é absolutamente geral, aplicando-se sem
qualquer modificacdo a qualquer gas ideal. O preco a pagar por essa
generalidade é o facto de ser necessario medir a massa do gas em mol, o que
nem sempre € conveniente. Se se considerar um gas particular, pode
converter-se 0 numero de moles N numa massa m (medida em Kkg)
recorrendo ao valor da massa molar do gas (Mg):

R

g
Em que Ry ¢ a “constante” dos gases ideais para o gas considerado.

No caso de um gas ideal, os termos da 1?2 lei da Termodinadmica (3.1) podem
ser desenvolvidos. Por um lado, por se tratar de um gas, o fluxo de trabalho
pode ser escrito:

Trabalho= For¢a3 deslocamen Y W =- pDV (3.6)

em que DV é a variacdo de volume do gas. O sinal “~” significa que quando
um gas € comprimido (diminuicdo de volume) a sua energia interna
aumenta.

Por outro lado, uma vez que num gas ideal ndo existem forcas de interac¢ao
entre as suas moléculas, isso significa que o Unico reservatorio de energia
interna disponivel é a energia cinética das moléculas, cujo valor médio ¢
proporcional a temperatura do gas. Assim, em boa aproximacdo, pode
escrever-se:

DU =C,DT =mc, DT (3.7)

em que c, e o calor especifico a volume constante do gas ideal
considerado.

3.2.7 Entropiae a 22 Lei

A 22 Lei da Termodindmica esta directamente associada ao conceito de
entropia. Este conceito apresenta, porém, a dificuldade de ndo ter
contrapartida na Mecanica e de ndo ser intuitivo (como a temperatura e, até
certo ponto, o calor). No entanto existe uma familia de processos
termodinamicos, designados por processos quase-estaticos reversiveis, para
0s quais as variacOes de entropia podem ser directamente relacionadas com
os fluxos de calor de e para o sistema. Nesse caso pode escrever-se:

Calorrecebidc

Aumentala Entropia=
Temperatua

ou, designando a entropia do sistema por S:



_Q
= (3.8)
Em geral, a igualdade anterior devera ser substituida pela relacdo 2 . Uma
vez introduzido o conceito de entropia, a 22 Lei da Termodinamica pode ser
expressa da seguinte forma:

"A entropia de um sistema isolado ndo pode diminuir®.

Existe um conceito estreitamente relacionado com a 22 Lei e que tem uma
forte base na experiéncia préatica, que é o conceito de irreversibilidade,
geralmente associado a existéncia de dissipacdo calorifica. Um processo
irreversivel é um processo em que se d& aumento de entropia num sistema
isolado. Em resultado da 22 Lei, é claro que um sistema que sofre um
processo irreversivel ndo pode voltar, pelos seus proprios meios, ao estado
anterior.

3.3 Arseco

Dado que o ar seco é uma mistura de gases ideais em proporcdes constantes
é facil verificar que ele satisfaz a lei dos gases ideais. De facto, numa
mistura cada um dos gases ocupa a totalidade do volume disponivel e pode
definir-se, para cada um dos componentes, uma pressdo parcial desse
componente, como a pressdo que se observaria se aquele se encontrasse
isolado no recipiente. A Lei de Dalton estabelece que a pressdo total da
mistura € a soma das pressdes parciais. Assim, no caso do ar seco, pode
escrever-se:

Py, V =My, R, T

Po,V =Mg, R, T (3.9)

pArV = mAr I:aAr_r
P=Py, T Po, t Par

m=m, +m, +m, (3.10)

0 que permite escrever a equacao de estado para o ar seco:
pV=mR_T (3.11)

em que Ras¢ a “constante” dos gases ideais para o ar seco:

R
R = T (3.12)
sendo M a massa molar média do ar seco:

M=f My +f, My +f, M, (3.13)
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e fx a frac¢do volumica do componente respectivo (igual a fraccdo molar
no caso dos gases, de acordo com a lei de Avogadro).

Exercicio 3. 1 — Constante dos gases ideais para o ar seco
Calcule o valor da constante Ras
Solucéo:

Utiliza-se a expressao (3.12). Tem-se:

M =0.78% 28+0.213 32+0.013 40 @28.9gmol *.
. _R Ay -1
Logo: Ry N @287Jkg K.

A Tabela 3.2 apresenta alguns parametros que caracterizam as propriedades
do ar seco, comparadas com outras substancias comuns.

Tabela 3.2 — Algumas propriedades do ar seco e de outras substancias

Material Massa volumica  calor especifico  Condutividade térmica
kg m3 Jkg?tK?! W m? K
Ar seco (0°C) 1.293 1004 (cp) 0.024
717 (cv)

Agua liquida (0°C) 1000 4218 0.6
Asfalto 2.11310°8 0.923 103 0.75
Cobre (300 K) 8.963 10° 385 401
Cortica 0.16310° 1.803 103 0.05
Gelo (0°C) 917 2106 2.1

3.4  Expansédo adiabética do ar seco (*)

Uma simples consulta da Tabela 3.2 permite concluir que o ar € muito mau
condutor. Isso significa que, se se puser uma massa de ar em contacto com
uma superficie a diferente temperatura (mais quente ou mais fria que o ar), a
temperatura do ar varia lentamente. Esse facto é extremamente importante
em meteorologia.

Por outro lado, no entanto, é possivel fazer variar rapidamente a temperatura
do ar recorrendo a processos de expansdo ou compressdo adiabatica. Neste
tipo de processo, ndo existe troca de calor com o exterior (cf. Tabela 3.1) e a
variacdo de temperatura deve-se inteiramente ao fluxo de trabalho associado
ao processo de expansdo ou compressdo. No caso adiabatico (Q=0), a 12 lei
(3.1) pode escrever-se, para um gas (3.6):

DU =- pDV (3.14)

Recorrendo a (3.7) e considerando um processo em que ocorre uma variagdo
infinitesimal de volume, tem-se:



mc, dT =-mpdv (3.15)

em que se definiu o volume especifico (v=V/m) e se substituiram as
variagdes finitas (D) por diferenciais (d). Utilizando a equacdo de estado,
diferenciada:

d(pv) = pdv+vdp=d(R,T) =R dT (3.16)

pode escrever-se em vez de (3.15), eliminando m:

c,dT=-R, dT+vdp=-R, dT+ R’“‘ST dp (3.17)

em que se utilizou a equacéo de estado. Agrupando:
(c, +R,) dT _dp

3.18
R« T p (3.48)

Na expressdo anterior (3.18) pode substituir-se (relacdo de Mayer):
C, =C, * Ry (3.19)

Integrando entre um estado inicial (To,po) € um estado final (T,p), obtém-se:

C, ard  apa. ] -k
—L Ingg—@=In@=—QY Tp*“=T,p 3.20
R é:%—og éﬁpog o Po (3.20)

S

A expressdo (3.20) constitui a Lei de Poisson e & = R,;/c, € a constante de
Poisson para o ar seco. A lei de Poisson indica que no processo de
expansao/compressdo adiabatica existe conservacdo de uma quantidade (o
produto Tp"‘). Em consequéncia, tem-se que num processo de expansédo

adiabatica (p diminui) existe arrefecimento (T diminui) e inversamente no
processo de compressao.

Dado que a presséo varia muito rapidamente com a vertical (cf. Seccdo 1.3)
0 movimento vertical na atmosfera é sempre acompanhado por grandes
variagOes de pressdo, implicando, no caso adiabético, grandes variagcdes de
temperatura. Assim, o movimento de subida (descida de pressdo) dara
origem a arrefecimento e o movimento de descida implicara aquecimento.
Voltaremos a este assunto no Capitulo 4.

Existem diversas outras formas de escrever a lei de Poisson. Em
Meteorologia, em vez de utilizar o produto Tp*, é usual proceder a
definicdo de uma grandeza, a temperatura potencial, definida por:

° ~ Kk
apa
g=Teg— (3.21)
Fou, 0

em que poo=1000 hPa. Comparando (3.20) com (3.21), é claro que gse
conserva num processo adiabatico seco. Por outro lado, dada uma particula
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de ar com temperatura T e pressdao p, podemos definir a sua temperatura

potencial como “a temperatura que essa particula atingiria se fosse

deslocada adiabaticamente até a pressdo de 1000.HRaa pressdo é
muito proxima da pressao atmosférica a superficie (1atm=1013.25 hPa ¢ a
pressao média ao nivel do mar).

3.5 Vapor de agua

A 4gua existe em pequena quantidade no ar, sendo, em geral, responsavel
por menos de 1% da massa total. No entanto, a sua presenca é extremamente
importante, dadas as propriedades notaveis do componente agua e, muito
especialmente, a possibilidade desta ocorrer naturalmente em trés fases
distintas (s6lida, liquida e vapor) e, portanto, terem lugar transi¢coes de fase.
Na fase vapor, de longe a mais abundante na atmosfera, pode aceitar-se que
a &gua se comporta como um gas ideal, satisfazendo a equacéo de estado:

ev=mRT (3.22)

em que e representa a pressao parcial do vapor, geralmente designada por
tensdo de vapor, m, a massa de vapor contida no volume V, R, (=R/Mn20) a
“constante dos gases ideais para o vapor de dgua” e T a temperatura.

E claro que, quando o vapor se aproxima do ponto de transicio de fase, a
expressdo (3.22) deixa necessariamente de ser valida. Verifica-se, no
entanto, que o comportamento ndo ideal do vapor sé tem significado muito
perto da transicdo e pode admitir-se a validade da lei dos gases ideais
sempre que a agua se encontra na fase gasosa, mesmo na vizinhanca da
transicdo de fase.

Quando se da a transicdo de fase e a agua condensa na fase liquida ou
solida, ocorre uma alteracdo brusca muito importante das propriedades
fisicas do componente agua (cf. Tabela 3.2). Por outro lado, o proprio
processo de transi¢do é acompanhado pela libertagcdo ou absorgdo de energia
sob a forma de calor latente de transicdo de fase, que terad de ser absorvido
ou fornecido pelo ar circundante. Estes calores latentes de transigéo de fase
resultam do facto de diferentes fases serem caracterizadas por diferentes
forcas de ligacdo inter-molecular e, portanto, por diferentes reservatorios de
energia potencial: na fase vapor, as forcas de ligacdo sdo nulas e a energia
interna encontra-se totalmente na forma cinética (movimento); na fase
liquida, existem forcas de ligacdo implicando um reservatorio de energia
potencial de sinal negativo; na fase solida essas forgas sdo mais intensas.
Para garantir a conservacao de energia no processo de transi¢do de fase, 0s
desniveis de energia interna associadas aos reservatorios de energia
potencial, obrigam ao aparecimento de fluxos de compensacgéo sob a forma
de calores latentes.

Assim, no caso da condensacdo do vapor, a transi¢do para a fase liquida
obriga a libertacdo de calor latente de condensacdo, observando-se o



fendmeno oposto (absorcdo de calor latente) no processo de evaporagéo.
Tratando-se de um processo reversivel, o calor latente de condensacdo é
igual e de sinal contrario ao calor latente de evaporacdo. A Tabela 3.3 indica
as principais transicdes de fase da &gua.

Tabela 3.3 — Transi¢des de fase da agua

Processo Transicao Calor latente

Evaporacdo/Condensagdo Liquido ;( Vapor lv=+2.53108 J kg?
Fusdo/Congelacéo Sélido ;( Liquido  If=+3.343 10%J kg*

Sublimagio / Sublimagio  Sélido ;( Vapor Is= Iy + It

Para um dado valor da pressdo e temperatura, uma particula de dgua em
equilibrio termodindmico encontra-se numa fase bem determinada. Para
certos valores particulares dessas variaveis de estado ocorre uma transicao
de fase, verificando-se ai possibilidade de coexisténcia de duas fases. O
processo de transicdo de fase ocorre mantendo-se constante a pressao
(tenséo do vapor) e temperatura. O diagrama de fases da agua (Figura 3.3)
indica a fase em que se encontra a dgua para cada valor de pressdo e
temperatura (e,T) e a localizacdo dos pontos de transicdo de fase (linha
cheia). Note-se que existe, no diagrama representado, um unico ponto de
coexisténcia das trés fases da agua, designado por ponto triplo da &gua, a
cerca de 0.15°C.

2000

AGUA LIQUIDA

1500

GELO

1000

Tens&o de vapor (Pa)

500 +

0 T T T T T T T T T T T T T T

-20 -15 -10 -5 0 5 10 15 20
Temperatura (°C)

Figura 3.3 —Diagrama de fases da agua. A linha tracejada corresponde a condensagdo de
vapor sobressaturado em relacdo ao gelo (cf. Figura 5.3).
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3.6 Ar hdimido

A mistura de ar seco e vapor de agua € designada por ar humido. Na
auséncia de agua condensada (liquida ou sélida) o ar himido é uma mistura
de gases ideais. No entanto, dado que a propor¢do dos componentes ndo é
fixa (como no ar seco) nédo é possivel definir uma constante dos gases ideais
para 0 ar himido. Repetindo o procedimento utilizado para a deducdo da
equacdo de estado do ar seco, obtém-se neste caso:

m _R
(1' szo) Mas + szoM H,0

pV= (3.23)

em que fx representa a fraccdo volumica do componente x (ar seco ou vapor)
e My a correspondente massa molar (Nota: f. + f, , =1). Uma vez que as

fraccOes volUimicas sdo varidveis ndo € possivel calcular de uma vez por
todas a razdo no segundo membro de (3.23).

A equacdo de estado do ar humido (3.23) indica claramente que as suas

propriedades dependem do conteldo em &gua, dado pela fraccdo volumica

(percentagem de vapor de agua, em volume ou em nimero de moléculas).

Multiplicando e dividindo o segundo membro de (3.23) pela massa molar do

ar seco, pode obter-se:

- Mo T=mR——————T (320
Mas (1' fHZO)Mas+ fHZOMHZO (1' szo)"'eszo

em que e=M, /M, © 0.622 ¢ a densidade do vapor em relagado ao ar
seco.

A fraccdo volumica (ou molar) ndo é, em muitos casos, uma medida
conveniente da concentracdo de vapor de agua. Em vez dela utilizam-se
outros parametros, como por exemplo a razdo de mistura, definida como a
razdo entre a massa de vapor e a massa de ar seco, de um dado volume de ar
hdmido:

r=M

m. (3.25)
Recorrendo a definicdo da razéo de mistura e notando que:
mHZO
N M 1
fuo=——">—= O = (3.26)
’ I\IHZO + Nas mHzO + Mg l+er
M H,O '\Was

a equacdo de estado (3.24) pode rescrever-se:
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_ 1 _ l1+er _ _ e
pV—des(l_ 1 e 71 =MR, er+eT —m&slﬂ T (327
1+er 1+er
ou ainda:
pV=mRT, (3.28)

em que Ty, assim definida, é a temperatura virtual. A expressdo (3.28)
mostra que o ar himido ndo saturado (isto é a mistura de ar seco e vapor de
agua) satisfaz a equacdo de estado do ar seco, desde que se substitua a sua
temperatura pela temperatura virtual. Por essa razdo pode definir-se a
temperatura virtual do ar himido como “a temperatura a que seria
necessario aquecer uma massa de ar seco para que ela tivesse a mesma
densidade que o ar humido”. Deve notar-se que Tv>T (em boa aproximacao
T\=(1+0.61r)T), o que implica que o ar humido é sempre menos denso que
0 ar seco, como seria de esperar, visto que a densidade do vapor de agua é
cerca de 62% da densidade do ar seco.

A presenca de vapor altera ndo s6 a densidade do ar himido mas a
generalidade das suas propriedades, em particular os calores especificos (a
pressdao ou volume constante). No entanto, como a concentracdo de vapor é
sempre muito pequena na atmosfera natural (variando entre 0 e 0.04), essas
alteracdes podem ser frequentemente negligenciadas.

Exercicio 3. 2 — Mostre que

e
r @— (3.29)
p
Solucéo:
Partimos da definicdo de r (3.25) e das equagdes de estado para o ar seco e para 0
vapor.
gp —Er T
?pas:RasfasTY i N Vi v r:i_ MHZOL_E @ee
je=RrT fe= R ryT I as M pPas Pas P
i Muo

3.7 Arrefecimento isobarico do ar humido e condensacéo

Em geral, o ar himido contém unicamente ar seco e vapor de agua. Por
vezes, no entanto, a pressao parcial do vapor é suficientemente elevada, ou a
temperatura suficientemente baixa, para a ocorréncia das fases liquida ou
sOlida. Nesse caso, pode formar-se uma nuvem e, eventualmente,
precipitacdo. Se a condensacdo ocorrer a superficie, a fase condensada pode
depositar-se directamente sobre aquela, sob a forma de orvalho ou geada.
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O vapor de &gua contido numa particula de ar himido pode ser levado até a
condensacdo por diversos processos. Na Figura 3.4 representa-se uma parte
do diagrama de fases da &gua. O ponto A representa o estado do vapor de
agua contido numa particula de ar, a temperatura T, cuja tensdo de vapor
vale e. O facto do ponto A se encontrar abaixo da curva de saturacdo (em
relacdo a agua liquida) indica que a particula de ar sé contém ar seco e
vapor. Os pontos B, C e D representam, por sua vez, estados saturados, a
diferentes temperaturas e tensfes de vapor. Assim, as linhas AB, AC e AD,
representam possiveis processos termodindmicos capazes de levar a
particula do estado A a um estado saturado.

Os processos AB, AC e AD constituem trés processos especiais, importantes
em meteorologia. No primeiro caso, a saturacdo € atingida a temperatura
constante, por adicdo de vapor; a tensdo de saturacdo atingida no ponto B é
uma funcao exclusiva da temperatura da particula. A razao entre a tensdo da
particula no estado A e a sua tensdo de saturacdo a mesma temperatura
define a humidade relativa da particula:

e

H =—
Csat

' (3.30)
A humidade relativa é uma grandeza sem dimensdes cujo valor pode variar
entre O (ar seco) e 1 (ar humido saturado), sendo geralmente indicada em %.
Uma vez que a presenca de dgua na atmosfera se torna muito relevante no
momento de transi¢cbes de fase, a humidade relativa é uma forma muito
conveniente de quantificar a concentracéo de vapor.
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Figura 34 —Processos de condensacdo. Detalhes no texto.



O segundo processo (AC) consiste num processo de arrefecimento em que
se mantém constante a tensao de vapor. Uma massa de ar hiumido, a pressdo
constante, sujeita a arrefecimento sem alteracdo da quantidade de vapor,
segue um processo deste tipo até a saturacdo. Por essa razdo o processo AC
é designado por processo de arrefecimento isobarico. Este processo de
arrefecimento ocorre durante o periodo nocturno, a superficie. A
temperatura a que ocorre a condensacéo (Tory) é designada por temperatura
do ponto de orvalho, pois essa seré a temperatura a que se inicia a formacéao
de orvalho. No caso de a saturacdo ocorrer abaixo de 0°C, havera
sublimacéo e a temperatura a que se inicia a formacéo de gelo designa-se
por temperatura do ponto de geada.

O terceiro processo representado na Figura 3.4 (AD) é um processo muito
importante, porque ele é utilizado nas estacbes meteoroldgicas como forma
indirecta, mas muito precisa, de medi¢do da humidade atmosférica. O
instrumento em que se realiza este processo designa-se por
psicrometro(Caixa 3.2) e consiste num termdémetro vulgar envolvido numa
gaze molhada. Devido a circulacdo de ar na vizinhanca do psicrometro da-se
evaporacdo da agua o que implica um arrefecimento do termémetro
molhado. Assim, neste processo had simultaneamente diminuicdo de
temperatura e adicdo de agua, mas nao existe, ao contrario do processo AC,
transporte de calor para o exterior, pois o arrefecimento é totalmente
produzido pela absorcdo de calor latente necessaria ao processo de
evaporacdo. A temperatura atingida em condicGes de equilibrio (Tw, na
Figura 3.4) designa-se por temperatura do termdémetro molhado.
Conhecendo T e Tw, a Figura 3.4 (ou uma tabela correspondente) permite
calcular a tenséo de vapor ou, por exemplo, a humidade relativa.

Caixa 3.2 — Psicrometro(*)

O psicrometro (Figura 3.5) é o instrumento preferido para a medicdo da humidade
atmosférica. Este instrumento é constituido por um par de termdémetros idénticos,
colocados a sombra num local muito bem ventilado ou sob ventilacdo forcada. O
elemento sensivel de um dos termdmetros encontra-se simplesmente em contacto com o
ar — termémetro secoe- enquanto 0 outro — termémetro molhade- se encontra
envolvido por um tecido permanentemente molhado. O termdmetro seco mede a
temperatura do ar (T). O termometro molhado indica uma temperatura mais baixa (Tw),
visto que ¢ arrefecido pela evaporagdo da agua na sua superficie. Quanto mais seco
estiver o ar maior serd a taxa de evaporacao e, portanto, maior sera a diferenca entre as
temperaturas do termémetro seco e do termometro molhado. A relacdo entre (T-Tw) € a
humidade do ar pode ser estabelecida analiticamente ou recorrendo a uma tabela.

De facto, se admitirmos que o processo de arrefecimento do ar junto do termémetro
resulta unicamente da absor¢do de calor latente no processo de evaporagdo, ou seja, se
admitirmos que nao existem trocas de calor com o ambiente (processo adiabatico), pode
escrever-se para uma particula de ar com mas kg de ar seco e m, kg de vapor:

Calor perdido pelo ar seco = m,C,DT = Calor latente absorvido = -1, Dm,

Y ¢,DT =-1,Dr Y cp(T-Ty) =-I(r-ry) (3.31)

em que rw é a razao de mistura de saturacdo a temperatura Tw, fungdo conhecida de Tw e
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da pressao (diagrama de fases da agua). Assim, conhecendo T, Tw e a pressdo, pode
determinar-se a razdo de mistura r, e a partir dela qualquer outro parametro equivalente
(humidade relativa, tenséo de vapor, etc.).

Termoémetro
molhado

Termémetro
seco

i

Figura 35— Psicrometro. (Estagdo meteoroldgica do Instituto Geofisico do Infante D.
Luis, fotografia J. Cristina).

Quando o ar humido atinge o ponto de saturacdo pode comecgar 0 processo
de condensacdo (ou sublimacdo, se se tratar de saturacdo a temperaturas
abaixo de 0°C). Nesse processo ha lugar a libertacdo de calor latente, o que
vai dificultar o arrefecimento. Assim, se se considerar uma particula de ar
ndo saturada que € arrefecida isobaricamente (processo AC, na Figura 3.4), o
calor perdido por essa particula num dado intervalo de tempo é proporcional
a sua massa e a variacdo de temperatura, sendo a constante de
proporcionalidade, por defini¢do, o calor especifico a pressdo constante do
ar himido:

Q=mc, DT (3.32)

A expressdo anterior s6 é valida antes da saturacdo. Depois daquela ter
lugar, o calor perdido Q serd parcialmente compensado por libertacdo de
calor latente, e o arrefecimento ocorrerd mais devagar. Desprezando a
capacidade calorifica da agua ja condensada, pois esta € em geral uma
fraccdo diminuta da massa total de agua, pode entéo escrever-se:

Q=mc, DT +I, Dm, (3.33)

Em que m\y representa a massa total de vapor (Dm, <O é a massa de agua

condensada). Dados os valores de cp (Tabela 3.2) e |y (Tabela 3.3) pode
concluir-se que a condensacdo de 1g de agua num kg de ar exigird um



arrefecimento de 2.5°C. Por essa razdo ¢ “dificil” a atmosfera arrefecer até
muito abaixo do ponto de orvalho (ou do ponto de geada, no caso do ar ser
muito seco). As expressdes (3.32) e (3.33) permitem estimar temperaturas
minimas ou concentra¢cbes em nevoeiros formados por arrefecimento
isobérico.

Exercicio 3.3 — Nevoeiro de radiacéo

Suponha que uma massa de ar, a temperatura de 17.5°C, a pressdo de 1000 hPa e com
uma razdo de mistura de 6 g/kg, sofre um processo de arrefecimento durante a noite,
no decorrer do qual perde calor a taxa de 2 kJ/kg/h. (a) Calcule a taxa de diminuicao
de temperatura dessa massa de ar se ndo houver saturacdo. (b) Estime qual a
quantidade de energia que seria libertada para a producéo de um nevoeiro com uma
razdo de mistura de 0.001 (1g/kg) de &gua liquida.

Solugéo:
(a) Trata-se de um processo a pressdo constante, logo:

10Q DT . DT
— < =¢c,—Y — @ 2K/h
mDt P Dt Dt@

(b) Na producédo do nevoeiro € necessario retirar calor por duas razdes: para arrefecer

(isobaricamente) a massa de ar e para realizar a condensacdo. Logo, pode utilizar-se a
expressao (3.33). Dividindo ambos os membros pela massa de ar seco, fica:

g:chT+IVDr , pois Bmy @m =-Dr. Dr é dado (a diminui¢do da razdo de
m m My

mistura do vapor é igual a razdo de mistura da nuvem — conservacdo da massa de
&gua). Falta calcular DT . Para o efeito, utiliza-se o diagrama de fases da &gua (Figura
3.6), em que se incluiu, para facilitar o calculo, um segundo eixo de ordenadas
representando a razdo de mistura para p=1000 hPa.

O ponto A indica o estado inicial (T=17.5°C,r=6g/kg), o ponto B indica o estado em
que se atinge a saturacdo (T=Tor,r=r®), o ponto C representa o estado final e é
localizado porque sabemos a razdo de mistura final (rfinai=rinicia-1 g/kg) e sabemos que
0 ar se encontra saturado (logo esta sobre a curva de saturagéo). Assim:

Q @c,DT +1,Dr @005° (4-17.5)+2.53 10°3 (- 0.001) = - 16kJkg *
em que o sinal negativo indica arrefecimento.
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Figura 36 — Formagao de nevoeiro por arrefecimento isobérico (Exercicio 3.3). Nota
os valores de r (eixo das ordenadas do lado direito) foram calculados para p=1000
hPa, usando (3.29).
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3.8  Expansdo adiabatica do ar humido e condensacéo

Dado que o ar é muito mau condutor de calor, os processos de
aquecimento/arrefecimento diabatico (i.e., envolvendo trocas de calor) séo
em geral muito lentos. Por essa razdo, o arrefecimento isobarico é
frequentemente responsavel pela formacéo de nevoeiros, mas ndo se traduz
na producdo de grandes concentracdes de agua liquida e, em geral, ndo da
origem a precipitacdo. No entanto, como vimos na sec¢do 3.4, a atmosfera
dispde de um processo muito mais eficiente de variacdo de temperatura: o
processo de compressdo/expansdo adiabatica.

No caso do ar seco, 0 processo de expansdo adiabatica traduz-se pela
descida de cerca de 10°C da temperatura do ar por cada km de subida de
uma particula de ar (cf. capitulo 4) e inversamente no caso da compressao
(descida). Antes de atingir a saturacdo, o ar hiumido comporta-se do mesmo
modo, satisfazendo a equacdo de Poisson (3.20), com uma pequena
alteracdo nos coeficientes termodindmicos (e.g. do calor especifico) que se
pode, em geral, desprezar, dada a pequena concentracdo de vapor permitida
em “temperaturas meteorologicas” (<1%). Arrefecimentos desta ordem de
grandeza levam frequentemente o ar himido a condig¢des de saturacgéo.

A partir do momento em que ocorre saturacdo e comeca a condensacéo, o ar
humido comporta-se de modo completamente diferente do ar seco, devido a
libertacdo de quantidades muito significativas de calor latente de
condensacdo. Este facto implica uma reducdo da taxa de arrefecimento na
expansao adiabatica, que tera valores sempre inferiores a taxa do processo
adiabatico seco. Enquanto que a taxa de arrefecimento no processo
adiabatico seco é constante (~10°C/km), no processo saturado ela é uma
funcdo da taxa de condensacdo, que por sua vez depende da temperatura.
Valores tipicos, na Troposfera média, sdo da ordem dos 6°C/km (cf. Tabela
4.1).

Dado que a tensdo de saturacdo varia muito rapidamente com a temperatura
(cf. Figura 3.4) a maior parte da condensacao ocorre relativamente perto do
nivel de saturacdo (nivel de condensacgdo por ascenséo, isto é, da base da
nuvem no caso de esta se formar). Assim, a medida que a massa de ar sobe
(e se expande adiabaticamente) vai-se reduzindo a taxa de libertacdo de
calor latente e o processo adiabatico saturado aproxima-se cada vez mais
(assimptoticamenjeale um processo adiabatico seco.

3.8.1 Tefigrama

A descricdo do processo de expansdo adiabatica do ar humido, incluindo o
processo de condensacdo e eventualmente de precipitacdo, pode ser feito de
forma conveniente recorrendo a um diagrama termodinamico muito
utilizado em meteorologia — o tefigrama. Um diagrama termodinamico
consiste num grafico cujas coordenadas sdo variaveis termodinamicas. O



diagrama de fases da agua (Figura 3.4) é um exemplo de um diagrama
termodinamico, em que as coordenadas sdo a temperatura e a tensdo de
vapor. No caso do tefigrama as coordenadas sdo a temperatura e a entropia.
Conhecendo os valores destas duas varidveis de estado, é possivel
determinar todas as variaveis de estado do ar seco, em particular a pressao.
Por outro lado, para cada valor da temperatura e da pressdo € possivel
determinar o valor da razdo de mistura de saturacdo. Assim, é possivel tracar
no tefigrama (Figura A3.1) vérias familias de curvas. Em cada ponto do
tefigrama passam 5 linhas: uma isotérmica (T=const), uma adiabatica seca
(entropia=const ou g =const), uma isobéarica (p=const), uma linha de igual
razdo de mistura de saturacdo (r*) e a linha que traduz o processo

adiabatico saturado (nesta curva é constante a tenperatura potencial do

termometro molhadg,, ,que serd a temperatura atingida por uma particula

que é levada por um processo adiabatico saturado até a pressdao dos 1000
hPa). Apesar de as coordenadas fundamentais serem a temperatura e a
entropia, € conveniente rodar o diagrama de 45°, de forma que as isobaricas
fiquem quase horizontais (cf. Figura 3.7).

A X
&
<

Figura 3.7 — Principais linhas no Tefigrama

O tefigrama pode ser utilizado para representar o estado de uma particula de
ar humido (ou seco) e para representar processos termodinamicos. No
primeiro caso é necessario recordar que o estado de uma particula de ar
himido ndo saturado tem 3 graus de liberdade, isto €, € completamente
descrito pelo valor de 3 variaveis de estado independentes (e.g.:
temperatura, pressdo e razdo de mistura). Dado que um ponto num diagrama
bidimensional é completamente descrito por 2 variaveis (por exemplo
temperatura e pressdo na Figura 3.7) pode concluir-se que o estado de uma
particula de ar himido nédo saturado ndo pode ser representado por um Unico
ponto no tefigrama, necessitando de 1.5 pontos, isto &, de dois pontos com
uma variavel comum. Convencionalmente essa variavel comum € a pressao.
Assim, o estado de uma particula de ar himido caracterizada pelas variaveis
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(p,T,r) seré representado pelos dois pontos (p,T) e (p,r). Mas como marcar o
ponto (p,r) se no tefigrama s6 é conhecido valor de r*? Recordando a
Figura 3.4, é facil verificar que r=r®(p,Ton), isto é a tensdo de vapor sera a
tensdo de saturacdo se a temperatura for reduzida isobaricamente até atingir
0 ponto de orvalho. Em conclusdo: o estado de uma particula de ar himido
ndo saturado é representado num tefigrama pelo par de pontos
{(p,T),(p,Torv)}. NO caso em que essa particula atinge a saturacdo T=Tor €
ficamos com um unico ponto no tefigrama.

No tefigrama um processo termodinamico € representado por um par de
curvas, indicando a variagdo dos dois pontos representativos
{(p,T),(p,Ton)}. Dada a abundéncia de curvas no tefigrama, é facil
representar processos em que existe conservacao de diversas propriedades.
Este diagrama é, no entanto, particularmente indicado para estudar
processos de expansdo/compressao adiabatica.
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Figura 3.8 — Representacdo do estado de uma particula de ar himido no Tefigrama e dos
processos de expansdo adiabatica seca e saturada.

Considere-se entdo o processo de expansdo adiabatica de uma particula de
ar himido néo saturado (Figura 3.8):

9 Inicialmente, o estado do ar humido é representado pelos dois pontos
(0.T) e (P, Tor).

1 Quando se inicia 0 processo de expansdo, o ar humido comporta-se
guase como o ar seco, arrefecendo a uma taxa constante por cada km de
subida. No tefigrama, dado que existe conservacgédo da entropia (processo
adiabatico reversivel) o ponto (p,T) desloca-se ao longo da isentropica
(g = const), enquanto que o ponto (p,Torv) Se desloca ao longo da linha
de igual razdo de mistura (r), o que traduz a conservacdo do vapor de
agua da particula.



1 Quando o ponto (p,T) encontra o ponto (p,Tor) da-se a saturagdo, no

ponto  (Pcond, Tcond). A pressdo correspondente define o nivel de
condensacgdo por ascensao.

Acima do nivel de condensacdo, a particula segue um processo de
expansao adiabatica saturada. Nesse processo ha diminuicdo da razdo de
mistura do vapor, devida a condensacdo. Simultaneamente existe
libertagdo de calor latente, implicando uma atenuagdo do processo de
arrefecimento. No tefigrama, o ponto representativo (p,T=Ton) desloca-
se ao longo da curva adiabatica saturada. Conhecendo o nivel maximo
atingido no processo de ascensdo pode determinar-se, por leitura no
diagrama, o estado final e a concentracdo em &gua liquida da nuvem
condensada.

Exercicio 3.4 — Expansdo adiabatica

Uma massa de ar a temperatura de 20°C e com 7 g/kg de razdo de mistura, é obrigada
a expandir-se desde a pressdo de 1000 hPa até a pressdo de 450 hPa, devido a um
processo de ascensdo. Calcule: (a) O nivel e temperatura a que se d& a condensacao;
(b) A temperatura atingida pela massa de ar aos 450 hPa; (c) A quantidade de 4gua
condensada na expanséo.

Solucgéo:

Vamos utilizar o Tefigrama (Figura 3.9). Primeiro marcamos o ponto (p,T) e o ponto
(p,")=(p,Torv). Em segundo lugar, marcamos o processo de expansdo até a
condensagdo: o ponto (p,T) evolui ao longo da adiabatica seca (6=20°C), o ponto
(p,Torv) evolui ao longo da linha r=7g/kg. Quando estas linhas se encontram temos o
nivel de condensacéo. Acima deste nivel a atmosfera esta sempre saturada e evolui ao
longo da adiabatica saturada (6w=~13.5°C). Utilizando o diagrama, podem ler-Se 0S
valores pretendidos:

(@) pcond=840 hPa, Tcond=6°C; (b) Tasohpa=-25°C; (c) dgua condensada=Trinicial-Ifinai= (7-
1.1)g kg'=5.9 g kg
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Figura 39 — Expansdo adiabatica (seca e saturada) no Tefigrama (Exercicio 34).

3.9 Parametros utilizados para medir a concentracéo de vapor

Ao longo deste capitulo foram introduzidos diversos parametros utilizados
para medir a concentracdo de vapor de dgua. O vapor de dgua é seguramente
0 mais importante constituinte do sistema climatico, mas a medicdo da sua
concentracdo € bastante dificil, sendo necessario recorrer a metodos
indirectos, de que é exemplo o psicrémetro. O recurso a um ou outro dos
parametros disponiveis para representar a concentracdo de vapor, depende
da situacdo. A Tabela 34 apresenta alguns dos parametros utilizados.

Tabela 3.4 — Alguns parametros utilizados para medir a concentracao de vapor

de 4gua
Nome Simbolo Unidades Definigdo
tenséo de vapor e Pa presséo parcial do vapor
razdo de mistura r adimensional Myv/Mas
humidade relativa Hr adimensional elest=r/rsat
massa volimica ry kg m’3 mv/V
Temperatura do ponto de orvalho Torv K, °C ver texto

Temperatura do termédmetro molhado Tw K,°C ver texto




3.10 Temperatura, humidade e conforto humano

Entre o corpo humano e o ambiente existem trocas de energia. Essas trocas
sdo condicionadas pelas condic¢des externas — temperatura, humidade, vento
e radiacdo — e sdo controladas, dentro de certos limites, pelo préprio corpo,
mediante, por exemplo, modificacGes automaticas no ritmo de transpiracao,
ou, de forma premeditada, pela alteragcéo do tipo de roupas utilizado.

Todas as actividades desenvolvidas pelo corpo implicam a libertacdo de
calor interno. A taxa de produgdo de calor — taxa metabdlica — varia de
pessoa para pessoa e depende da actividade desenvolvida. A Tabela 3.5
apresenta alguns valores tipicos dessa taxa, no caso de um adulto. Para
manter constante a temperatura interna do corpo, é necessario estabelecer
uma transferéncia de calor para o exterior exactamente igual a taxa
metabodlica.

Tabela 3.5 — Taxa metabdlica tipica, em adultos, em fungdo da actividade

Actividade Taxa metabdlica
W m
Sono 40
Sentado 60
De pé 70
Andar num plano a 3.2 km/h 115
Tarefas domésticas 115-200
Desporto 200-500

Fonte: Linacre e Geerts, 1997, Climates and Weather Explained

De que depende a taxa de perda de calor do corpo? Existem essencialmente
trés processos de troca de calor entre o corpo humano e o ambiente: trocas
de calor sensivel (por conducgdo/convec¢édo), trocas de calor latente (por
evaporacdo/condensacdo) e trocas radiativas. As trocas de calor sensivel
dependem da diferenca entre a temperatura do corpo e a temperatura
ambiente e da velocidade do vento. No caso de um corpo desprotegido, pode
escrever-se, em boa aproximagao:

Qsens =- K(Tcorpo - Tar) (334)

em que K é um coeficiente de transferéncia que depende da velocidade do
vento. Se a temperatura do corpo for superior a temperatura ambiente, o que
é normalmente o caso, Qsens0, 0U Seja, 0 corpo perde calor para o exterior.

As perdas de calor latente dependem da taxa de evaporagéo ou, se for caso
disso, condensacdo. Para existir transpiragdo (evaporacdo de suor sobre a
pele) é necessario que a atmosfera esteja subsaturada, isto é, que a humidade
relativa seja inferior a 100%. Nesse caso, a evaporagdo implica uma perda
de calor dada por:

Qlat =- IvE (335)
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em que |y é o calor latente de vaporizagio (unidades de J kg?) e E é a taxa
de evaporagdo (unidades de kg m? s?). Finalmente, no que se refere as
trocas radiativas o corpo recebe do exterior um fluxo de grande
comprimento de onda (Quw) e, sobretudo se estiver ao Sol, um fluxo de
pequeno comprimento de onda (Qso)) € emite um fluxo de grande c.d.o.
(Qem). Admitindo que a temperatura do corpo é constante, tem-se:

Qmetab + Qsens + Qlat + in + Qsol + emi = O (336)

Na expressdo anterior, Qmetah Qv € Qsol S0 sempre positivos e Qemi é
sempre negativo. O fluxo de calor sensivel (Qseny Sera negativo se a
temperatura ambiente for inferior a 37°C. O fluxo de calor latente (Qiat) sera
também negativo, desde que a atmosfera nao esteja saturada.

O sistema de termostato do corpo funciona, fundamentalmente, pelo
controle dos fluxos de calor sensivel e latente. Esse controle é efectuado ao
nivel da pele, envolvendo principalmente o mecanismo da transpiragdo —
intensificado ou diminuido em fungdo das necessidades — e com muito
menor eficacia, a cobertura de pelos.

Considerando as expressdes anteriores, € facil concluir que o conforto de um
corpo a sombra depende fundamentalmente da temperatura e humidade
ambientes e, indirectamente, da velocidade do vento. A velocidade do vento
é importante porque aumenta tanto a taxa de evaporagdo como o coeficiente
de transferéncia de calor (K em (3.34)). No caso do ar em repouso, a
sombra, 0s pardmetros relevantes para o conforto climético ficam limitados
a temperatura e humidade. Em qualquer caso, no entanto, dados os valores
da temperatura e humidade ambientes, o nivel de conforto varia de
individuo para individuo e depende do tipo de actividade desenvolvida (i.e.,
da sua taxa metabolica). Existem diversas tabelas de conforto, efectuadas
por testes com voluntarios em condi¢6es de ambiente controlado, utilizando
roupas e actividades padronizadas.

3.11 Autoavaliagdo

Palavras chave

12 lei da Termodinamica
22 lei da Termodinamica
adiabatica saturada
adiabatica seca

ar hiumido

ar seco

arrefecimento isobarico
calor

calor especifico

calor latente

capacidade calorifica

lei de Poisson

lei zero da termodindmica
nevoeiro de radiacdo
nivel de condensagdo
nimero de Avogadro
pressédo

pressao parcial
processo adiabatico
processo isobarico
processo isocorico
processo isotérmico



condensacédo

conforto

constante dos gases ideais
diagrama de fases da agua
energia interna

entropia

equacdo de estado
equilibrio termodinamico
evaporacao

expansao adiabatica
fuséo

gés ideal

humidade relativa
impacte ambiental

lei de Avogadro

lei de Dalton

Questdes e Exercicios

processo termodindmico
psicrdmetro

razdo de mistura

sistema termodindmico
sublimacéo

tefigrama

temperatura

temperatura do ponto de geada
temperatura do ponto de orvalho
temperatura potencial
temperatura virtual

tens&o de vapor

trabalho

varidveis de estado

variveis extensivas

varidveis intensivas

Ex 3-1

O interior de um recipiente fechado encontra-se a pressdo de 1 atmosfera e
a temperatura de 15°C. Calcule a sua densidade no caso de esse gas ser
constituido por: (a) Oxigénio; (b) Azoto; (c) Didxido de carbono; (d) Ar
seco; (e) Ar hiumido com 2% de vapor de agua

Ex 3-2 (*) Mostre que T, © T(1+0.61r) .

Ex 3-3

Ex 3-4

Ex 3-5

Ex 3-6

Ex 3-7

Considere uma particula de ar a pressdo de 1 atm, temperatura de 20°C e
cuja razdo de mistura é de 12 g kg. Calcule: a sua temperatura virtual; a
sua densidade. (Nota: ndo se esqueca que as férmulas sé sdo validas em
temperaturas absolutas).

Um baldo com 0.2 m?® encontra-se cheio de hidrogénio. O ar ambiente
encontra-se a pressdo de 1000 hPa e & temperatura de 20°C. Calcule a forca
de impulséo (lei de Arquimedes, cf. seccdo 4.1) e a aceleracéo do bal&o.

Uma particula de ar seco sofre um processo de ascensdo rdpido na
atmosfera, deslocando-se entre a superficie, em que a pressdo vale 1000
hPa, e o nivel em que a pressdo vale 900 hPa. Se for 15°C a sua
temperatura inicial, qual serd a temperatura atingida apds a ascensao?

Calcule o trabalho realizado na expansdo descrita no exercicio anterior.
Indique claramente o seu sinal.

(*) Num abrigo meteoroldgico fizeram-se as seguintes observagdes:
T=10°C, Tw=5°C e p=1010 hPa. Recorrendo a formula psicrométrica e ao
diagrama de fases, calcule o valor da razdo de mistura.

85



86

4 Estatica da Atmosfera
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

l

Compreender o conceito de equilibrio hidrostatico e saber utilizar a
equacao correspondente.

Saber calcular "pressées reduzidas ao niveliméd mar" e utilizar
a "formula hipsométrica"

Compreender os conceitos de "instabilidade estatica", "instabilidade
condicional" e "instabilidade latente"” e a sua importancia em
meteorologia.

Compreender, qualitativamente, o conceito de CAPE.

Saber utiliza o tefigrama na anddée dos diferentes tipos de
instabilidade referidos.
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A grande eficiéncia do processo de expansdo adiabatica no arrefecimento do
ar seco ou humido torna o movimento vertical no ingrediente fundamental
para a producdo de condensacdo, isto é, no principal motor do
desenvolvimento de nuvens e precipitacdo. Zonas de movimento vertical
ascendente sdo zonas de expansdo adiabética, favoraveis a formagédo de
nuvens. Inversamente, nas zonas de subsidéncia (movimento descendente)
ocorre compressdo, favorecendo a evaporagdo das nuvens, isto é condi¢des
de céu limpo. Se for conhecido o valor do movimento vertical, os métodos
introduzidos na seccdo 3.8, permitem avaliar taxas de
arrefecimento/aquecimento e, eventualmente, de condensacdo. A questdo
fulcral € pois a localizacdo das zonas favoraveis ao movimento vertical.

A resposta a esta questdo envolve a discussao do problema do equilibrio de
forcas existente na atmosfera, no que se refere as duas forgas fundamentais
com componente vertical: a gravidade e a impulsdo. Por outro lado, a
andlise a efectuar permitird determinar o perfil vertical de pressdo na
atmosfera, em funcdo da sua estrutura térmica, justificando resultados
apresentados na seccdo 1.3.

4.1 Equilibrio hidrostatico

O movimento vertical de uma particula de ar, inicialmente em repouso,
resulta do efeito conjugado da gravidade e da impulsdo. A forca da
gravidade é aquilo que em Fisica se designa por forca volumica pois resulta
da accdo a distancia da Terra sobre a particula, e o seu ponto de aplicacédo é
0 centro de masséda particula. A impulsdo, por sua vez, é a resultante de
uma distribuicdo continua de forcas superficiais resulta do facto de a
pressao exercida pelo ar circundante sobre a particula variar ligeiramente de
ponto para ponto da superficie da particula. De facto, numa atmosfera em
repouso é valida a lei de Pascal da hidrostatica (também designada por lei
fundamental da hidrostatica): “a diferenga de pressao entre dois pontos no
interior de um fluido € igual ao peso, por unidade de &rea, da coluna de
fluido compreendida entre os niveis desses pontos.”

A Figura 4.1 esquematiza a distribuicdo de forcas superficiais num elemento
de fluido em repouso. Admitindo que esse elemento tem area A e altura Dz
e notando (cf. Figura 4.1) que a pressao exercida nas paredes laterais tem
resultante nula, a condicdo de equilibrio pode escrever-se:

[Impulséo|=|Peso|

A( Prase - ptopo) =r A(Zlopo - ZbaSP)g (41)
ou ainda (admitindo que a pressao s6 depende de z):
., d
Dp=-rgbzY d—rz):-rg (4.2)



0 que constitui a condicdo de equilibrio hidrostatico. A expressao (4.2)
traduz a lei de Pascal na forma diferencial.

_pto pO
N s
Impulséo |
Peso
i v
z
pbase§

Figura 41— Equilibrio hidrostatico

Exercicio 4. 1 — Calculo da massa da atmosfera

A presséo atmosférica média a superficie vale 1 atm = 101325 Pa. Calcule a massa
total da atmosfera.

Solucéo:
De acordo com (4.2) a massa de uma coluna de altura Dze com uma base A é dada

por: M =rDzA= EA. Aplica-se esta expressdo a toda a atmosfera substituindo
g
Dp por Pyyperficie™ Ptopo = Psuperficie € A pela area do globo. Assim, obtém-se:

M = Duperficie ;) o 2 @—10;:2254,0(63403 10%? @42 10'%kg.
g .

4.2 O perfil vertical da pressdo numa atmosfera em equilibrio
(*)

A condicéo de equilibrio hidrostatico (4.2) pode ser integrada para obter o
perfil vertical de pressdo na atmosfera. Recorrendo a equagdo de estado
(3.28), pode escrever-se:

do_. _p
dz R, (4.3)

em que T\=T, no caso da atmosfera seca. Separando variaveis e integrando
entre um nivel de referéncia zo, onde a presséo vale po, € 0 nivel genérico z,
onde a pressao vale p, obtém-se:
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p 1 z g

f_dp=- 5+ dz 4.4

Po p Z, RasTv ( )
O integral do primeiro membro é elementar. O integral do segundo membro
depende do perfil vertical da temperatura virtual (da temperatura no caso da
atmosfera seca). No caso de uma atmosfera isotérmica seca tem-se:

In(p)- In(p,) = - = (2- 7,) ¥ R

nip)-In(Py) =- ———=(2- 4 P=p€e = 4.5
R.T (4.5)
isto é, numa atmosfera isotérmica a pressao decresce exponencialmente com
a altitude. No caso de uma atmosfera ndo isotérmica himida, a expressao
(4.4) pode ser aproximada por:

_ g
In(p) - In(p,) =- RT (z- 7)) (4.6)

em que T, é a temperatura virtual média dessa atmosfera. A expressio (4.6)

constitui a formula hipsométrica, relacionando variacGes de pressdo com
desniveis altimétricos. Esta Ultima expressdo pode ser utilizada com muito
boa precisdo no caso de um perfil real da atmosfera, desde que se
decomponha esse perfil em camadas nas quais a temperatura e humidade
variem quase linearmente e se apligue a férmula hipsométrica,
sucessivamente, a cada uma das camadas. Este foi o método utilizado para
calcular a Figura 1.3, dado o perfil vertical médio de temperatura.

A importancia da humidade na determinacdo da densidade atmosférica é
aparente nas expressdes anteriores. O seu impacto é no entanto
relativamente pequeno, normalmente inferior a 1%.

4.3  Altimetria (*)

A formula hipsométrica ¢ a base da altimetria barométrica. Apesar do
desenvolvimento de sistemas de posicionamento por satélite (GPS), a
utilizacdo de um barometro para o célculo de diferencas de nivel entre dois
pontos ainda é um método muito utilizado, em particular em aeronautica,
dada a sua simplicidade e robustez.

Exercicio 4. 2 — Altimetria

Um alpinista, ao iniciar uma escalada mede a pressdo e temperatura do ar obtendo os
valores p,=900mb e To=10°C. No topo da montanha regista os valores p1=810mb e

T1:2°C. Estime a diferenca de altitude entre os dois pontos, desprezando o efeito da
humidade.

Solucéo:



Tbase"' Tto po

Usa-se a expressdo (4.6), fazendo 'FV =T = = 279K (Notar a conversao

para graus K!). Assim:

. RasTy IN(Phase/ Propo) @2713 2792 In(900/810) @s13m.

g 9.8

4.4  Taxa de arrefecimento na expansao adiabatica (*)

Quando uma particula de ar sobe (desce) na atmosfera, sofre um processo de
expansdo (compressdo), arrefecendo (aquecendo) de acordo com a lei de
Poisson (3.20). Esta ultima relaciona a temperatura com a pressao num
processo adiabatico seco. Recorrendo a condigdo de equilibrio hidrostatico,
é possivel relacionar directamente a variacao da temperatura com a variacao
de altitude. De facto, substituindo (4.2) em (3.18), e utilizando a equacéo de
estado, obtém-se:

Co dT _-rgdz, &TG _ g
P =" I77Y . =2
Ras T p ?‘Egad Cp (47)

0 que implica que a taxa de variacdo da temperatura com a altitude no
processo adiabatico seco é constante (igual a cerca de 10°C/km. No caso do
processo adiabatico saturado, tal como foi referido na seccdo 3.8, a taxa de
arrefecimento depende da temperatura e da presséo, pois é uma funcdo da
taxa de condensacdo. A Tabela 4.1 apresenta alguns valores da taxa de
arrefecimento no processo adiabatico saturado, mostrando, como esperado,
que os valores dessa taxa se aproximam do valor adiabatico seco
(~10°C/km) no limite das baixas temperaturas.

Tabela 4.1 — Taxa de arrefecimento no processo adiabatico saturado (°C/km)

Pressdo Temperatura (°C)
(mb) -40  -20 0 20 40
1000 95 86 64 43 30
800 94 83 60 39 28
600 93 79 54 35 26
400 91 73 46 30 24
200 86 60 34 25 20

45 Estabilidade estatica

A manutencdo do estado de repouso na atmosfera, no que se refere ao
movimento vertical, depende do equilibrio entre a forca da gravidade e a
impulsdo. Na falta desse equilibrio ocorrerd uma aceleracdo vertical,
iniciando-se 0 movimento de conveccdo na atmosfera. De que depende a
manutenc¢do do equilibrio estatico da atmosfera? A Figura 4.2 apresenta uma
analogia mecénica do problema do equilibrio atmosférico. Nos trés casos
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considerados uma esfera inicialmente em equilibrio sobre uma superficie é
perturbada, isto é sofre um pequeno deslocamento. Na posicédo perturbada a
esfera pode estar numa de trés situagdes: (a) sujeita a uma forca no sentido
oposto ao deslocamento; (b) sujeita a uma forca no mesmo sentido do
deslocamento; (c) sujeita a uma forca nula. Estas trés situactes definem
condicdes de equilibrio (a) estavel, (b) instavel e (c) indiferente.

N

@) (b) ()

Figura 42 — Equilibrio (a) estavel, (b) instavel e (c) indiferente.

Uma atmosfera em repouso encontra-se em equilibrio hidrostatico. Podemos
estudar a estabilidade desse equilibrio admitindo que é possivel perturbar
uma particula da atmosfera, isto é, desloca-la verticalmente (para baixo ou
para cima), sem perturbar o resto da atmosfera. Para além disso, vamos
aceitar que em cada instante essa particula tem exactamente a mesma
pressao que o ar circundante, no nivel para onde foi deslocada. Assim, se a
particula for deslocada para cima sofre um processo de expansdo adiabatica,
arrefecendo, se for deslocada para baixo, sofrerd um processo de
compressdo adiabatica, aquecendo.

Inicialmente, existia equilibrio entre a impulsdo e a gravidade. Depois de
deslocada a particula, a forca resultante depende da diferenca entre a
densidade da particula e a densidade do meio circundante: se a particula for
menos densa que 0 meio (mais quente) serd impulsionada para cima; se for
mais densa (mais fria) sera impulsionada para baixo. No caso de uma
atmosfera seca, a temperatura da particula varia conforme estabelecido pelo
processo adiabatico seco, a taxa de 10°C/km e, portanto, a existéncia de
estabilidade depende unicamente do perfil vertical de temperatura do meio.

A Figura 4.3 representa 2 perfis verticais de temperatura, na vizinhanca de
um ponto, e a evolugdo da temperatura de uma particula de ar deslocada, a
partir desse ponto, num processo adiabatico seco. No caso do perfil A, a
particula quando sobe fica mais fria que o meio, sendo impulsionada para
baixo, e quando desce fica mais quente que o meio, sendo impulsigna%a
para cima: seja qual for o sentido da perturbacdo, a forca resultante (P +1)
“puxa-a” de volta para o ponto de partida. Por essa razéo, o perfil A é um
perfil estaticamente estavel. Inversamente, o perfil B é estaticamente
instavel.

O efeito do processo adiabatico saturado é considerado na Figura 4.4. Neste
caso, apresenta-se trés possiveis perfis atmosféricos (A, B e C) e os dois



processos adiabatico seco e adiabatico saturado. Tal como no exemplo
anterior, representam-se os perfis como lineares em torno do ponto de
referéncia. Para o processo adiabatico saturado tomou-se o valor de
- (dT/d2, =6K/km, correspondente a um nivel de partida a pressdo de

800 hPa e a temperatura de 0°C (273K) (cf. Tabela 4.1). Nestas condicdes o
perfil A é absolutamente estavel (quer a particula esteja ou ndo saturada, é
“devolvida” ao seu nivel de partida, pelo que existe estabilidade), o perfil B
é absolutamente instavel e o perfil C é condicionalmente instavel (serd
estdvel para um processo adiabatico seco e instavel para um processo
adiabatico saturado). Na atmosfera a instabilidade absoluta é pouco
frequente mas a instabilidade condicional é frequente.

Error! Not a valid link.
Figura 43 —Estabilidade estética na atmosfera seca.

Error! Not a valid link.
Figura 44 — Instabilidade condicional.

Zonas de instabilidade absoluta ou condicional s&o zonas favoraveis a
ocorréncia de movimento vertical. Nessas zonas, uma particula perturbada
para baixo sera acelerada no sentido descendente e uma particula perturbada
para cima serd acelerada no sentido ascendente: a instabilidade favorece o
movimento vertical em qualquer dos sentidos. Na zona em que exista
instabilidade tendera a estabelecer-se uma organiza¢do do movimento, com
zonas de corrente ascendente, frequentemente marcadas pela presenca de
nuvens convectivas, e zonas de corrente descendente.

Em média, a atmosfera é estaticamente estavel. Na Troposfera, o gradiente
vertical medio de temperatura é de cerca 6.5°C/km (cf. Figura 1.4), bastante
menor que a taxa de arrefecimento no processo adiabatico seco (10°C/km).
No entanto esse valor é muitas vezes proximo da taxa de arrefecimento no
processo adiabatico saturado (cf. Tabela 4.1). Assim, tal como se mostra na
Figura 4.4, é muito mais facil atingir condicGes de instabilidade condicional
do que de instabilidade absoluta, o que permite concluir que a presenca de
agua na atmosfera favorece de forma significativa a instabilidade estatica.

Exercicio 4.3 — Instabilidade estética e utiliza¢do do tefigrama (*)

Uma sondagem atmosférica forneceu o seguinte perfil vertical:

Presséo (hPa) 1000 900 800 700 600 500
Temperatura (°C) 28 21 21 16 -3 -17
Temperatura do ponto de orvalho (°C) 25 15 9 7 -10 -25

(a) Marque o perfil no tefigrama; (b) classifique quanto a estabilidade as diferentes
camadas: 1000/900, 900/800, 800/700, 700/600 e 600/500; (c) estime a humidade
relativa em cada nivel.
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Figura 45 — Exercicio 4.3.

(b)

Camada 1000/900 900/800 800/700 700/600 600/500

Estabilidade  Condicionalmente  Estavel Condicionalmente  Instavel Neutra
instavel neutra
Explicacéo Figura 4.4 (C) Figura4.4 (p,T)= Figura 44 (p,T)=
(A) adiab.saturada (B) adiab. seca

(c) Valores aproximados, lidos no diagrama (Nota: rsa Ié-se no ponto (p,T) e r no
ponto (p,Tor)):

Pressdo (hPa) 1000 900 800 700 600 500
Raz&o de mistura (g/kg) 20 12 9 9 3 1
Razdo de mistura de saturacédo (g/kg) 25 165 19 165 55 2
Humidade relativa (%) 80 73 47 55 55 50

4.6 Instabilidade latente e convecgéo profunda

A analise de estabilidade efectuada permite-nos concluir se uma dada
camada da atmosfera vai entrar espontaneamente em movimento vertical,
devido exclusivamente a existéncia de impulsdo. Ela ndo nos permite, no
entanto, avaliar a extensdo do movimento produzido ou as caracteristicas
das nuvens que poderdo resultar do movimento ascendente. Por outro lado,
existem situacdes em que o movimento vertical na atmosfera pode ser
iniciado por razbes independentes da impulsdo e dar origem a nuvens e



precipitacdo muito significativa: tal é o caso, nomeadamente da precipitacédo
orografica resultante da subida de ar forcada por montanhas, ou das
correntes ascendentes devidas a existéncia de convergéncia de ar a
superficie.

Na seccdo anterior, introduzimos o conceito de instabilidade estatica,
recorrendo & andlise do comportamento de uma particula ligeiramente
afastada da sua posicdo de equilibrio (Figura 4.2). Para fazer analise das
situacdes referidas no paragrafo anterior € necessario estendermos o
conceito de estabilidade atmosférica a movimentos profundosle uma
particula de ar. Quando uma particula de ar € obrigada a um movimento
ascensional importante ela vai comecar por arrefecer adiabaticamente (no
tefigrama segue a recta adiabatica seca, Figura 3.8) até atingir o nivel de
condensacdo, a partir desse nivel a sua temperatura vai decrescer mais
lentamente, seguindo a curva adiabatica saturada. Ao longo do seu
movimento ascensional, a particula vai ter, em cada nivel, uma temperatura
(e, portanto, uma densidade) diferente do meio. Se a camada inferior for
estaticamente estavel, a particula vai comecar por se encontrar mais fria que
0 meio, sendo acelerada para baixo pela resultante do peso+impulsdo. No
entanto, pode acontecer que a situacdo se inverta a um dado nivel, passando
a particula a ser mais quente — menos densa — que 0 meio envolvente, sendo
acelerada para cima.

(p,T)

adiabatica
+ fsaturada

/

S &
&o°° «.ofz?

Figura 4.6 — Instabilidade latente.

A Figura 4.6 exemplifica a situacdo: as curvas (p,T) e (p,Tor) representam o
estado da atmosfera; a particula em ascensdo arrefece até ao nivel de
condensacdo (Pcond, Tcond, quUe Sera a base da nuvem) seguindo a adiabatica
seca e, a partir desse nivel, a adiabética saturada. A partir do nivel pcL (nivel
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de conveccao liviea particula encontra-se mais quente que o meio até ao
nivel pn (nivel de impulsdo nuja

Uma das grandes vantagens da utilizacdo do tefigrama é o facto de as areas
marcadas nesse diagrama terem dimensdo de energia, podendo ser, neste
caso, interpretadas como as variagcdes da energia cinética da particula, em
resultado da aceleracdo fornecida pela resultante do peso+impulsdo. Assim,
a area "-" na figura representa a perda de energia cinética da particula até
atingir o nivel de conveccao livre e a area "+" 0 ganho subsequente. No caso
apresentado, é claro que o ganho energético € muito superior a perda, pelo
que, se existir um forcamento que inicie o processo de convecc¢do, podera
iniciar-se um sistema energeticamente viavelsto é, um cumulonimbo
eficiente. A energia fornecida a particula entre o nivel de conveccéo livre e
0 nivel de impulsdo nula (area "+" na figura) é designada por Energia
Potencial Disponivel para Convecgdou pelo acrénimo inglés CAPE
(Convective Available PotentialEnergy). A existéncia de valores
significativos de CAPE é uma condicdo indispensavel para a formacdo de
sistemas convectivos intensos como trovoadas e tornados.

4.7  Autoavaliacdo

Palavras chave

altimetria barométrica lei de Pascal

CAPE (Energia potencial disponivel para conveccéo) nivel de condensag&o por
Conveccéo ascensdo

equilibrio hidrostatico nivel de convecgdo livre
férmula hipsométrica nivel de impulsdo nula
impulséo precipitagdo orografica
instabilidade absoluta taxa de arrefecimento adiabética
instabilidade condicional saturada

instabilidade estética taxa de arrefecimento adiabética
instabilidade latente seca

Questdes e Exercicios

Ex 4-1 Considere a sondagem:

Pressdo (hPa) 1000 800 700 500 400 300 200
Temperatura (°C) 28 175 10 -7 -25 -35 -40
Raz&o de mistura (g/kg) 16 9 9 0.4 0.4 — —

(a) Marque-a no tefigrama.

(b) Determine o nivel de condensacdo por ascensao, o nivel de convecgédo
livre e o nivel de impulsdo nula



Ex 4-2 Classifique as diferentes camadas do perfil anterior quanto a estabilidade.
Existe instabilidade latente? Justifique.

Ex 4-3 Considere uma estacdo meteoroldgica, a altitude de 1000m, na qual se fez a
seguinte observacdo: T=15°C, p=900mb. (Neste exercicio despreza-se 0
efeito da humidade). Calcule a pressdo reduzida ao nivel médio do mar
utilizando as seguintes estruturas verticais (entre os dois niveis): (a)
Atmosfera isotérmica; (b) Atmosfera com gradiente vertical de temperatura
constante igual a 6.5°C/km;

Ex 4-4 Repita a alinea (a) o exercicio anterior, no caso de uma atmosfera himida
com 10 g/kg de vapor.
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5 Nuvens, Precipitacdo e Optica Atmosférica
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

T
T

Conhecer os principais tipos de nuvens.

Compreender o conceito de "nucleacdo heterogénea” e ddethu
de condensacao" e a sua importancia na condensacao de agua na
atmosfera.

Conhecer, qualitativamente, 0s principaisnecanismos de
crescimento de goticulas.

Compreender a relacdo entre convecgdo e precipitacdo e 0s
diferentes regimes de precipitacao.

Conhecer qualitativamente os processos de formacéo deiasce
halos e o regime de disperséo de Rayleigh.
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A influéncia da &4gua na atmosfera faz-se sentir de forma dramética quando
ocorrem transi¢cbes de fase. Dois factores contribuem fundamentalmente
para 0 seu impacto nas propriedades da atmosfera: por um lado, 0 processo
de transicdo de fase envolve transferéncias de energia muito importantes,
sob a forma de calor latente por outro lado, as fases condensadas — liquida
ou sélida — tém propriedades Optiegs completamente diferentes da fase
gasosa. Por essas razdes, a condensacao de agua na atmosfera, dando origem
a formacdo de nuvens, é acompanhada por fendmenos extremamente
importantes em  meteorologia, originando, por vezes, sistemas
meteoroldgicos de especial intensidade. A condensacdo da agua constitui
um passo crucial no ciclo global da agua criando as condi¢des
indispensaveis a precipitacdo sobre os continentes. Neste capitulo, falaremos
ainda brevemente sobre alguns fendmenos de Optica atmosférica que, ndo
sendo a primeira vista importantes em termos energéticos, merecem a nossa
atencdo dada a sua beleza.

5.1 Processos de saturagao

A quantidade total de agua que pode permanecer na fase vapor é limitada.
Quando esse limite é atingido da-se a saturacdo e tem inicio o processo de
condensacédo. O valor da tensdo de vapor de satura¢do (ou da concentracdo
de vapor se a pressdo total for constante) € uma funcdo crescente da
temperatura. Em consequéncia, uma parcela da atmosfera pode ser levada a
saturacdo se (cf. Figura 3.4):

a) For aumentada a concentracdo de vapor de agua;
elou
b) For arrefecida.

Os processos de arrefecimento susceptiveis de levar a saturacdo de uma
particula de ar podem ou ndo envolver trocas de calor com o seu ambiente.
No primeiro caso — processo diabatico — as trocas de calor podem ser
devidas, nomeadamente, a emissao de radiacdo (de grande comprimento de
onda) pela particula ou a transferéncia de calor para uma superficie mais
fria. No segundo caso — processo adiabatico — o arrefecimento resulta da
expansdo da particula, i.e., resulta da transferéncia de energia para o exterior
sob a forma de trabalho, processo que ocorre sempre que existe movimento
vertical ascendente.

O arrefecimento adiabético do ar humido é o mecanismo fundamental de
saturacdo e condensacdo de vapor de agua. Assim, é de esperar a formacao
de nuvens em situacbes em que 0 movimento ascendente seja favorecido.
Em particular, salientam-se:

a) As superficies frontais, como se vera em capitulo posterior;
b) Zonas com orografia significativa;



c) SituacGes de conveccao intensa.

As situagOes convectivas traduzem o resultado de um processo de feedback

(realimentacdo) entre 0 movimento de ascensao e 0 proprio processo de
condensacédo. Trata-se de uma situacdo em que o movimento vertical pode
ser iniciado pela convergéncia de ar condicionalmente instavel a superficie
e intensificado pela libertagdo de calor latente no nivel de condensacéo.

E possivel, no entanto, produzir condicbes de saturacdo sem movimento
vertical significativo desde que ocorra perda de calor ou aumento da
concentracdo de vapor. Séo exemplos:

a) O arrefecimento nocturno associado a emissdo de radiagdo. Em
condicdes de céu limpo, a perda de calor, por radiacdo, do ar a superficie
pode ser suficiente para que o seu arrefecimento leve a temperatura a
diminuir até a temperatura do ponto de orvalho, ou até a temperatura
do ponto de geada. Nesse caso da-se a condensacdo, que se traduzira no
aparecimento de orvalho ou geada e, por vezes, no desenvolvimento de
um nevoeiro (nevoeiro de radiacéo);

b) As zonas costeiras ou outras zonas de grande contraste horizontal das
caracteristicas da superficie (por exemplo na fronteira de massas de

gelo).

Finalmente é, por vezes, possivel produzir saturacdo por misturade massas
de ar ndo saturadas. Este fendmeno resulta directamente da curvatura da
curva de saturagdo e sO ocorre quando as massas de ar que se misturam se
encontram ambas proximas da saturacdo. A Figura 5.1 exemplifica o
processo: as massas (1) e (2), ambas quase saturadas, misturam-se, dando
origem ao estado intermédio (1)+(2); este estado é sobressaturado e evolui
(adiabaticamente) para o estado final, ap6s condensacdo do excesso de
vapor.

Os diferentes processos de saturacdo/condensacdo, quando ndo depositam
agua liquida ou solida na superficie (caso do orvalho e da geada), levam a
producdo de goticulas de &gua ou cristais de gelo em suspensdo no ar,
formando as nuvens. A sua zona de formacdo, morfologia e historia estdo
directamente associadas ao processo da sua producéo.
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Figura 5.1 — Mistura de massas de ar com condensagdo: as particulas subsaturadas (1) e (2)
misturam-se dando origem a uma particula sobressaturada (1)+(2). Nesta particula ocorre
condensacdo, atingindo um estado de equilibrio, com vapor saturado e goticulas em
suspensdo (nevoeiro de mistura).

5.2 Condensacdo de goticulas

A curva de saturacdo apresentada na Figura 3.4 refere-se a saturacdo do
vapor de agua na presenca de uma superficie plana e infinita de agua
liquida, e resulta de um equilibrio entre um fluxo de evaporacao e um fluxo
de condensacdo. Quando a superficie de agua liquida é curva, como numa
esfera, o processo de evaporacdo é facilitado e a saturacdo ocorre para
valores muito mais elevados da tenséo de vapor (340% de humidade relativa
para R=0.001 /m, pouco maior de 100% para R=1,m). Este facto é

verificado em laboratorio. Na atmosfera, no entanto, nunca se observam
valores de humidade relativa muito superiores a 100%. Esta constatacdo
levanta um problema: se as goticulas de maiores dimensdes se desenvolvem
por crescimento de goticulas menores e estas requerem valores
extremamente elevados de humidade relativa, como € possivel iniciar o
processo de condensagédo?

Caixa 5.1 — Curva de Kelvin (*)

O processo de transicdo de fase envolve uma libertacdo ou absorcéo de calor latente,
devida a diferencga entre as energias de ligacdo nas duas fases envolvidas. No caso da
condensacdo (transi¢do vapor - liquido) nédo existe energia de ligagdo na fase gasosa
e na fase liquida existe uma energia de ligagdo, que tem um valor negativo. Assim, a
condensacdo da lugar a libertagcdo de calor latente. No entanto, quando a fase
condensada existe sob a forma de goticulas de muito pequenas dimensdes, ha que




contar com uma outra forca de ligagdo que actua ao nivel da superficie da goticula — a
forca de tenséo superficial da dgua. A importancia relativa desta forga depende da
razdo entre a area da gota e o seu volume pelo que, dado que a area é proporcional a
R? e 0 volume a R3, se verifica que ela s6 é relevante no caso de goticulas muito
pequenas, de raio inferior a 1 /72m. Recorrendo a Termodindmica, é possivel

demonstrar que a tensdo de vapor de saturacdo em relagdo a uma goticula de &gua
pura é dada pela férmula de Kelvin, apresentada graficamente na Figura 5.2.

Error! Not a valid link.

Figura 52 — Curva de Kelvin. Variagdo da tenséo de saturagdo com o raio da
goticula.

A resposta a esta questao esta na existéncia de particulas em suspensao no ar
(o aerossol atmosférico). Algumas dessas particulas sdo suficientemente
grandes (R>1 nm) e higroscopicas, permitindo a condensacdo com valores

muito baixos de sobressaturacdo (1%, acima dos 100%); outras sao
hidrossoluveis, permitindo a condensacdo para valores da humidade relativa
abaixo dos 100%. Estas particulas sdo referidas como nucleos de
condensacdo. A sua concentragdo na atmosfera é bastante variavel,
apresentando valores mais elevados sobre os continentes, sendo um valor
tipico de concentragdo 10 000 nticleos por cm®. A origem dos nicleos de
condensacdo é igualmente varidvel, incluindo processos naturais e fontes
antropogénicas: fogos florestais, aerossol de sais marinhos, emissfes
industriais, etc. Em resultado da existéncia de ndcleos de condensacdo, esta
ocorre normalmente quando a humidade relativa atinge os 100%.

Por outro lado, deve notar-se que para temperaturas inferiores a 0°C (273°K)
a agua pode congelar (sublimar). Para uma superficie plana, a tensdo de
saturacdo em relacdo ao gelo é, na verdade, inferior a tensdo de saturacédo
em relacdo a agua liquida (cf. Figura 5.3), pelo que a temperatura do ponto
de geada (Tg) é superior a temperatura do ponto de orvalho (Ton). NO
entanto, s6 uma pequena parte dos nucleos de condensacdo existentes na
atmosfera favorece o processo de formacdo de gelo, enquanto a larga
maioria tem grande afinidade pela agua liquida. Por essa razdo é frequente a
presenca de goticulas sobrearrefecidas de agua liquida que eventualmente
congelam a temperaturas bastante inferiores a 0°C (com uma nova libertacéo
de calor latente - calor latente de fuséo).
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Figura 53 — Condensacéo e sublimagdo. Tow € Tg S0, respectivamente, a temperatura do
ponto de orvalho e do ponto de geada. Uma particula, inicialmente no ponto A, que é
arrefecida isobaricamente, seguindo a linha a cheio, vai estar sobressaturada em relagdo ao
gelo, entre Tge Ton.

5.3 Classificacdo de Nuvens

A localizacdo e morfologia das nuvens dao indicacfes sobre 0s processos
que lhes deram origem podendo ser um indicador fundamental do estado da
atmosfera e da sua evolucdo. Os nomes atribuidos as diferentes nuvens
exprimem directamente uma informag&o sobre a sua altitude de ocorréncia e
sobre a sua morfologia, consistindo numa combina¢do de um namero
pequeno de caracteristicas. Assim, as nuvens podem classificar-se em:

1 Nuvens altas (base acima dos 7 km), médias (2-7 km), baixas (0-2 km)
e de desenvolvimento vertical;

1 Nuvens estratiformes (grande desenvolvimento horizontal, pouca
espessura) ou cumuliformes (significativo desenvolvimento vertical);

1 Nuvens com precipitacdo, identificadas pelo termo nimbo (nimbus)

As nuvens altas sdao sempre extremamente ténues, com um aspecto fibroso
recebendo, por essa razdo, a designacéo de cirro (cirrus). As nuvens médias
sdo sempre identificadas com o prefixo alto.



Assim, tem-se:

Tabela 5.1 — Classifica¢ao de nuvens

Classe Designacéo Simbolo  Altura da base
Nuvens Altas Cirrus (cirro) Ci 7-18 km
Cirrocumulus (cirrocumulo) Cc 7-18 km
Cirrostratus (cirrostrato) Cs 7-18 km
Nuvens Médias Altostratus (altostrato) As 2-7km
Altocumulus (altocumulo) Ac 2-7km
Nuvens Baixas Stratus (estrato) St 0-2 km
Stratocumulus (estratocumulo) Sc 0-2 km
Nimbostratus (nimbostrato) Ns 0-4 km
Verticais Cumulonimbus (cumulonimbo) Cb 0-3km
Cumulus (cumulo) Cu 0-3 km

5.4  Nevoeiros

Os nevoeiros sdo nuvens cuja base se encontra a superficie. Enquanto que a
generalidade das nuvens faz sentir a sua presenca directamente por
alteracdes da insolacdo e eventualmente sob a forma de precipitacdo, a
presenca de nevoeiro traduz-se principalmente numa diminuicdo da
visibilidade, e por isso tem um grande impacto na actividade humana.
Tecnicamente, para que uma dada situacdo seja correctamente classificada
como nevoeiro € necessario que a visibilidade seja inferior a 1000 m,
utilizando-se noutros casos o termo neblina.

Em geral, 0s nevoeiros sao nuvens estratiformes e resultam de um processo
lento de arrefecimento e/ou humidificacdo, junto da superficie. Nesse
processo tém grande importdncia a emissdo de radiacdo de grande
comprimento de onda pelas goticulas do nevoeiro e as trocas de calor com a
superficie. Quando o primeiro mecanismo é dominante na formacdo do
nevoeiro este é classificado como nevoeiro de radiagdo, enquanto que no
segundo caso se designard por nevoeiro de adveccao.

As condigdes favoraveis a formagdo de nevoeiro sdo: noites frias, de céu
limpo e vento fraco. A ocorréncia de céu limpo aumenta a possibilidade de
arrefecimento radiativo nocturno, pois se existirem nuvens baixas estas
emitirdo radiacdo descendente de grande comprimento de onda, atrasando o
arrefecimento da superficie. Por outro lado, se o vento for demasiado
intenso, ha geracdo mecanica de turbuléncia na baixa Troposfera, levando a
mistura vertical com o ar mais seco que se encontra afastado da superficie,
implicando uma menor probabilidade de serem atingidas condigOes de
saturacao.

Algumas horas ap06s o nascer do Sol, verifica-se geralmente a dissipacéo do
nevoeiro, devido ao inicio do processo de mistura vertical, desencadeado
com o0 aquecimento solar da superficie. Nevoeiros muito intensos podem, no
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entanto, impedir a chegada de radiacdo ao solo, e manter-se por muitas
horas.

5.5  Nuvens convectivas e precipitacéo

Uma grande parte das nuvens ndo da origem a precipitagdo. As goticulas
dessas nuvens mantém dimensfes reduzidas, até poucas dezenas de /mm,

ficando em suspensdo no ar. Para que a precipitacdo tenha lugar é necessario
que as goticulas, com didmetros inicias da ordem de 1mm (0.001mm),

crescam até atingir diametros tipicos das gotas de chuvisco (~0.1mm) ou de
chuva (>1mm). Que processos podem contribuir para um crescimento dessa
grandeza?

5.5.1 Mecanismos de crescimento de goticulas e cristais

Uma nuvem real é um sistema fisico relativamente complicado, em que
podem coexistir vapor de agua, goticulas de agua, cristais de gelo, pedacos
de gelo amorfo e agregados. Os componentes condensados (s6lidos ou
liquidos) estdo animados de velocidade, pois encontram-se em queda livre,
condicionada pela existéncia de correntes ascendentes (ou descendentes) na
nuvem, e pela turbuléncia. A transferéncia de massa de agua entre as
diferentes fases €, por isso, ndo sé regulada pelas leis da Termodinamica de
equilibrio — apresentadas, nomeadamente no diagrama de fases — como
pelos processos que tém lugar aquando da ocorréncia de choques entre
elementos condensados.

Em geral, existem na atmosfera suficientes nlcleos de condensagdo com
dimensdes apropriadas e o processo de nucleacdo da fase liquida comeca
por deposicdo de uma pelicula de agua liquida sobre a superficie desses
nucleos, logo que a humidade relativa atinge valores proximos dos 100%.
Uma vez formadas as goticulas, com dimensdes semelhantes as dos proprios
nacleos de condensacdo, inicia-se 0 processo de crescimento. Numa
primeira fase, o crescimento das goticulas processa-se por condensacéo de
vapor, sendo alimentado por um fluxo de vapor de agua do ambiente —
sobressaturado — para as vizinhangas da goticula (cf. Figura 5.4). Este fluxo
manter-se-a enquanto a tenséo de vapor nas vizinhancas da goticula (e, ) for

inferior a tensdo de vapor no ambiente. Dado que a tensdo na vizinhanga da
goticula resulta do equilibrio entre a goticula e o seu ambiente, sendo
portanto uma tensdo de saturacdo, ela sera uma funcdo crescente da
temperatura da goticula e uma fungdo decrescente do raio da goticula (cf.
Figura 5.2). Por essa razdo sera favorecido o crescimento das goticulas
maiores e mais frias.

Por outro lado, em nuvens com temperaturas abaixo dos 0°C, se existirem
cristais de gelo, estes crescerdo muito mais depressa que as goticulas (cf.



Figura 5.3), observando-se uma transferéncia de massa das gotas
sobrearrefecidas para os cristais. Este processo de crescimento de cristais a
custa das goticulas sobrearrefecidas pode ser um processo eficiente de
crescimento e é frequentemente designado por processo de Bergeron. De
facto, em muitas situacOes, a precipitacdo liquida a superficie resulta da
precipitacdo de gelo nos niveis mais altos da atmosfera mas que derrete na
sua gqueda através da nuvem.

Figura 54 — Crescimento de goticulas e cristais por condensacédo. Intensidade do
sombreado indica concentracéo de vapor; as setas indicam a direccéo do fluxo de vapor.

Os processos de crescimento por condensacdo sdo, em geral, demasiado
lentos para explicar as taxas de crescimento efectivamente observadas,
especialmente em nuvens convectivas. Neste caso, verifica-se a producédo de
gotas precipitantes de grandes dimensdes (alguns mm) em poucos minutos,
0 que ndo pode ser explicado pelos mecanismos de condensacdo. Um
mecanismo alternativo de crescimento € apresentado na Figura 5.5. Devido
a irregularidades naturais na nuvem e ao facto de o crescimento por
condensacéo favorecer o crescimento das gotas maiores, € de esperar que ao
fim de algum tempo existam algumas gotas bastante maiores que a média.
Essas gotas tenderdo a cair mais rapidamente do que as gotas pequenas, pois
tém uma menor razdo entre area e volume (cf. Caixa 5.2). Na sua queda
encontrardo muitas gotas pequenas, resultando frequentemente, dos choques
com aquelas, a coalescéncia, isto é, o crescimento da gota grande por
englobamento de gotas mais pequenas. Este processo € muito eficiente e
pode produzir um crescimento rapido das gotas. Quando as gotas atingem
grandes dimensfes — varios mm — este processo de crescimento deixa de
funcionar, porque os choques pdem as gotas em rotacdo tornando-as
instaveis, isto &, favorecendo a sua cisdo em gotas pequenas. Esse
mecanismo impede o crescimento ilimitado das gotas.

No caso de nuvens frias — em que ha formacao de gelo — 0s mecanismos de
condensacdo e colisdo-coalescéncia funcionam de modo semelhante ao
descrito anteriormente, com o acréscimo de eficiéncia permitido pelo
processo de Bergeron. Neste caso, no entanto, dada a maior coesao interna
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dos agregados de gelo, ndo existe uma limitacdo Obvia ao seu crescimento e
observam-se, por vezes, blocos de granizo de grandes dimensdes (com
varios cm de diametro).

|

Figura 55 — Crescimento de uma gota por colisdo-coalescéncia: a gota de maiores
dimensdes cai a uma velocidade muito maior que as goticulas. Estas seguem trajectdrias
perturbadas, devido a presenca da gota maior, podendo eventualmente chocar com aquela.
As gotas que se encontram na regido C poderdo contribuir para o crescimento por colisdo-
coalescéncia. Note-se que nem todos os choques originam coalescéncia, podendo acontecer
"ressaltos".

Caixa 5.2 — Velocidade terminal das gotas (Lei de Stokes) (*)

Goticulas e particulas de aerossol, em queda livre na atmosfera, aceleram até ao
ponto que se estabelece um equilibrio entre o seu peso e a forca de atrito devida a
viscosidade do ar ("resisténcia do ar"). No caso de goticulas ou particulas com
diametro D entre 2 e 40 nm (aproximadamente), a for¢a de atrito é dada pela lei

de Stokesa forma:
Fatrito =30 @DV (5.1)

em que /1 é a viscosidade do ar e va sua velocidade. Desprezando a impulséo,
pode obter-se o valor da velocidade terminal, i.e. da velocidade maxima atingida

pela particula em queda, igualando a forga de atrito (5.1) ao peso. Obtém-se:

_D’rg
Vterminal TS (5.2)




sendo r a densidade da particula em queda. A expressdo (5.2) mostra que as

gotas de maiores dimensdes caiem muito mais depressa que as goticulas,
permitindo o funcionamento do processo de colisdo-coalescéncia.

5.5.2 Regimes de precipitacao

A precipitagdo pode ocorrer sob diversas formas, dependendo da natureza
da fase precipitante (gotas de agua, agregados de cristais ou granizo) e do
regime de precipitagdo (continua ou aguaceiros). O tipo de precipitacdo
depende das caracteristicas da nuvem que lhe d& origem e da circulacdo
atmosférica na sua vizinhanca.

As nuvens responsaveis pela maior parte da precipitacdo observada, na
forma de chuva ou gelo, séo o nimbostrato (nimbostratuye o cumulonimbo
(cumulonimbuk (cf. Tabela 5.1). No caso dos nimbostratos, que como se
verd no capitulo 7 estdo frequentemente associadas a frentes quentes, ha
precipitacdo continua por periodos que se podem estender a varias horas.
Os cumulonimbos, por sua vez, produzem, em geral, aguaceiros —
precipitacdo intensa intermitente.

A precipitagdo que tem origem numa dada camada de uma nuvem tem de
atravessar as camadas inferiores até atingir a superficie. Nesse percurso, ha
transformacéo da precipitacdo (evaporacao das gotas, fusdo do gelo, etc.) e
modificacdo das caracteristicas da massa de ar atravessada. Desse modo, a
precipitacdo altera ndo s6 a nuvem como as camadas de ar subjacentes.

Nos nimbostratos o processo de arrefecimento adiabatico € devido a lenta
ascensdo de ar humido ao longo de uma superficie frontal, processo que se
pode manter enquanto durar o sistema frontal. A corrente ascendente é,
neste caso, imposta pela geometria da superficie frontal e ndo é muito
afectada pela ocorréncia de precipitacao.

Nos cumulonimbos, por sua vez, a corrente de ar himido ascendente resulta
da propria dindmica da nuvem. Antes de se dar a formacdo do
cumulonimbo, a massa de ar que Ihe vai dar origem apresenta instabilidade
(cf. seccdo 4.5). Em resultado dessa instabilidade, vai ocorrer movimento
vertical, formando-se num dado local uma corrente ascendente. Essa
corrente ascendente vai implicar arrefecimento adiabatico do ar transportado
para cima, dando origem a condensacéo, isto é, a formacdo de uma nuvem
convectiva — um cumulo (cumulus) (Figura 5.6a). O calor latente libertado
na condensacdo reforca a corrente ascendente, e 0o cumulo cresce em
profundidade e concentragdo, enquanto que as suas goticulas ou cristais de
gelo constituintes sofrem um processo de crescimento, até se transformarem
em gotas ou agregados precipitantes. Comeca entdo um processo de
precipitacdo intensa (Figura 5.6b). A precipitacdo inclui gotas
sobrearrefecidas (T<0°C) e gelo que, ao atravessar a camada inferior da
nuvem, vao levar ao seu arrefecimento (por fusdo e evaporacdo) o que,
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juntamente com o efeito do atrito, vai forgar uma corrente descendente na
base da nuvem. Esta corrente descendente de ar muito frio vai
eventualmente ocupar uma grande parte da base, cortando o fornecimento
de ar a corrente ascendente e terminando o processo de precipitacdo (Figura
5.6¢). Este ciclo demora, em geral, cerca de 30 minutos e explica a
intermiténcia do processo de precipitagdo por aguaceiros (grosso modo 15
minutos de precipitacdo e 30 minutos de intervalo).

Figura 56 — Ciclo de vida de um cumulonimbus(a) incipiente, (b) estado maduro
(precipitacéo intensa), (c) dissipacao (chuva fraca).

Em algumas tempestades € possivel obter intensidades de precipitacdo
comparaveis as dos aguaceiros mas de forma continua, por periodos de
muitas horas. Tais intensidades sdo comuns em tempestades tropicais e
ocorrem, excepcionalmente nas latitudes medias e elevadas. Para que elas
sejam possiveis é necessario que a geometria dos cumulonimbos seja tal que
permita a coexisténcia de uma corrente ascendente com as correntes
descendentes geradas pelo processo de precipitagdo. Diversas configuragdes
tém sido identificadas, capazes de gerar tempestades com essas
caracteristicas — supercélulas, linhas de borrasca, tempestades
multicelulares — mas a sua descricao ultrapassa 0s objectivos deste trabalho.

5.5.3 Trovoadas

Na atmosfera existe um campo eléctrico permanente, associado a uma
diferenca de potencial entre o solo (negativo) e a lonosfera (positiva), com



uma intensidade, em condicdes de bom tempo, de cerca de 100 V m™. O
valor elevadissimo da diferenca de potencial entre o globo e a lonosfera é
um bom indicador da importancia da actividade eléctrica na atmosfera. O
que mantém essa diferenca de potencial? As trovoadas sdo, seguramente,
um dos mecanismos fundamentais a considerar.

Em cada instante, existem em todo o mundo cerca de 1000 a 2000
trovoadas, com maior concentracdo nas regides tropicais. Essas trovoadas
ocorrem em cumulonimbos particularmente violentos, caracterizados por
fortes correntes ascendentes e, na maior parte dos casos, pela geracdo de
abundante concentragdo de gelo. Os mecanismos responsaveis pela
separacdo de cargas nesses cumulonimbos, e pela criagdo dos campos
eléctricos de grande intensidade que sdo necessarios para justificar as
trovoadas, ndo sdo ainda completamente compreendidos, dada a dificuldade
de observacdo do fendmeno. Existem, no entanto, diversas teorias
plausiveis, capazes de justificar esse processo.

Uma teoria relativamente simples explica a separacdo de cargas em nuvens
frias, com precipitacdo de gelo, recorrendo a um efeito termoeléctrico
Quando uma particula de gelo cai numa nuvem vai encontrar no seu
caminho goticulas sobrearrefecidas e cristais de pequenas dimensfes. As
goticulas que choquem com a particula de gelo sdo colectadassofrendo
congelacdo instantanea. Da congelacdo resulta uma libertacdo de calor
latente, traduzida num aquecimento da superficie da particula colectora.
Assim, ao fim de algum tempo, a superficie inferior desta particula vai
encontrar-se mais quente do que o seu interior (e que toda a zona superior),
permitindo o funcionamento do efeito termoeléctrico: parte das moléculas
de agua estdo dissociadas em ides positivos (H*) e negativos (OH"); estes
ibes vao tender a deslocar-se para a regido mais quente da particula mas,
como os ides positivos tém muito maior mobilidade, vai observar-se nessa
zona uma acumulacdo de cargas positivas. Assim, a superficie inferior da
particula vai apresentar-se carregada positivamente e, se chocar com um
cristal de gelo e este ressaltar, vai-lhe "roubar" cargas negativas, deixando-o
carregado positivamente. Ora, enquanto as particulas precipitantes se
deslocam, devido ao seu peso, em direc¢do & base da nuvem, 0s pequenos
cristais de gelo sdo arrastados na corrente ascendente em direc¢do ao topo.
Este mecanismo justifica a criagdo de um transporte de cargas positivas para
0 topo da nuvem e de cargas negativas para a base, tal como é indicado na
Figura 5.7. Note-se que esse transporte é efectuado contra o campo eléctrico
permanente, contribuindo, assim, para a sua manutencdo. Existem outras
teorias de separacdo de cargas, envolvendo, nomeadamente, inducdo
electromagnética e variantes do efeito termoeléctrico, que podem ser
consultadas em textos da especialidade (cf. Apéndice 1). A Figura 5.7
mostra, para além dos dois centros de carga positiva e negativa explicados
pela teoria anterior, a presenca, frequentemente observada, de uma pequena
zona de carga positiva, na base da nuvem. Esta regido positiva pode ser
explicada por processos termoeléctricos associados ao processo de fusdo das
particulas de gelo.

115



++++++++++
++++++++
++++++

Figura 5.7 — Distribuigdo de cargas numa trovoada. A distribuicdo de condensados e o
escoamento no interior da nuvem esta indicado na Figura 56b. Redesenhado a partir de
Wallace e Hobbs (cf. Apéndicel).

5.6  Optica atmosférica

A interaccdo da radiacdo solar com a atmosfera d& origem a uma série de
fendmenos Opticos que, apesar de muitas vezes nao terem importancia em
termos energéticos, tém merecido desde sempre grande atencdo, dada a sua
grande beleza e o mistério envolvido na sua formacdo. Alguns destes
fendbmenos ocorrem em céu limpo, mas a maior parte deles necessita da
presenca de agua condensada, na forma de gotas ou cristais de gelo.

A interaccdo da radiacdo solar com os diferentes constituintes da atmosfera
pode assumir diversas formas:

1 Sempre que existe mudanca das condic¢des de propagacdo da luz, pode
ocorrer refraccéo A refraccdo satisfaz de lei de Snell-Descartes: quando
existe uma passagem de um raio de luz de um meio menos refringente
para um meio mais refringente, o0 raio aproxima-se da normal a
superficie de interface entre os dois meios (Figura 5.8), dependendo a
alteracdo da direccdo de propagacédo da diferenca entre a velocidade da
luz nos dois meios. Dado que diferentes comprimentos de onda
possuem, no interior de materiais transparentes, velocidades diferentes, a
refraccdo pode dar origem a separacao espectral da luz

Error! Not a valid link.

Figura 58 — (a) Refraccdo da luz: o meio B é mais refringente que o meio A. (b) Dispersao
da luz: feixe paralelo da origem a feixe divergente.

1 A propagacdo da luz pode também ser afectada por dispersdo A
dispersdo € uma interaccdo entre a radiacdo e as particulas da atmosfera
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e pode ocorrer em trés regimes (cf. seccdo 2.5): de Rayleigh, de Mie e
da dptica geométrica.

1 Quando um raio de luz passa na vizinhanga de um obstaculo pode
ocorrer 0o fenébmeno de difraccdo, implicando uma alteracdo da sua
direccdo de propagacdo e, eventualmente a producdo de padrdes de
interferéncia (construtiva ou destrutiva).

9 Para além disso, a radiacdo pode ser absorvida, dando origem a
aquecimento, processo discutido no capitulo 2.

Os diferentes fendmenos de Optica atmosférica podem ser explicados
recorrendo as leis de propagacdo da luz. Em condicdes especiais, essas leis
ddo origem a efeitos invulgares de grande impacto visual. Nesta seccéo
vamos referir alguns desses efeitos (o livro Meteorology ®day, cf.
Apéndice 1, inclui outros exemplos e abundantes ilustracfes coloridas).

5.6.1 A cordocéu

Durante o dia, o céu limpo € azul e o disco solar € quase branco. Ao nascer e
por-do-sol, no entanto, as cores do céu mudam completamente: o disco solar
muda gradualmente de cor, passando pelo amarelo e laranja até atingir o
vermelho, afectando igualmente as cores do céu no horizonte; longe do
disco solar o céu mantém-se azul.

O padrdo de cores descrito € completamente explicado pelo fenémeno da
dispersdo da luz. Dado que as moléculas de ar tém um didmetro muito
inferior ao comprimento de onda da luz visivel, a dispersdo da-se no regime
de Rayleigh, favorecendo fortemente os pequenos comprimentos de onda
(zona azul do espectro). Assim, a luz que nos chega directamente do disco
solar vai ser empobrecida em azul, enquanto que a luz que nos chega da
atmosfera é rica em azul.

Quando o Sol se encontra alto (Figura 5.9a) a camada de atmosfera
atravessada é pouco espessa e a oportunidade para dispersdo da luz é
reduzida; por essa razdo a radiacdo que chega a superficie é quase branca.
Quando o Sol baixa para o horizonte (Figura 5.9b), a radiacdo atravessa uma
camada cada vez mais extensa e a dispersao lateral torna-se importante; em
consequéncia, a luz que chega do disco solar torna-se cada vez mais pobre
em pequenos comprimentos de onda, aparecendo com um tom alaranjado ou
mesmo avermelhado. Em qualquer dos casos (Figura 5.9¢) a radiacdo que
nos chega da atmosfera resulta exclusivamente da dispersdao, sendo muito
rica em azuis.
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Luz avermelhada

Figura 59 — Dispersédo de Rayleigh: (a) meio-dia solar, a luz vinda do disco solar é
praticamente branca, a luz dispersa pelos gases atmosféricos é azulada; (b) por do Sol, a luz
vinda do disco solar é avermelhada devido a perda de pequenos comprimentos de onda por

disperséo.

5.6.2 Arco-iris

O arco-iris € um dos mais espectaculares fendomenos de Optica atmosférica,
apesar de ser relativamente frequente. Para a sua observacdo é necessario
que o Sol se encontre nas costas do observador e que na direc¢do observada
exista chuva. Nestas condigdes, tal como foi inicialmente explicado por
Descartes (1637) os raios de luz solar podem sofrer refrac¢do nas gotas de
chuva, sendo o angulo de refraccdo uma fungdo do comprimento de onda da
luz. Uma parte dos raios de luz vai atingir as gotas de chuva com um angulo
tal que vai ocorrer uma refraccdo seguida de reflexdo na face oposta e uma
segunda refraccdo, de tal modo que os raios vao emergir da gota fazendo um
angulo de 40° com o raio incidente, no caso da luz azul, e de 42° no caso da
luz vermelha (Figura 5.10a). Uma pequena fraccdo dos raios pode, no
entanto, incidir sobre as gotas com um angulo susceptivel de levar a uma
dupla reflex&o interna, originando a situacdo descrita na Figura 5.10b. Nesse
caso, 0 angulo de emergéncia € mais elevado e a ordem das cores é
invertida. Assim, vamos observar um arco-iris primario ocupando uma
coroa circular, centrada na direccdo definida pelo Sol e pelo observador,
com 2° de abertura entre 40 e 42° e, eventualmente, um arco-iris secundario
a 8° de distancia para o exterior. No arco-iris primario, a cor interior vai ser
0 azul enquanto que no arco-iris secundario a cor interior sera o vermelho.



Chuva Violeta  (b) Secundario

/@ Amarelo

Laranja
Luz do Sol /7 Vermelho

FE Vvermelho (a) Primario

Laranja
Amarelo
Verde
Azul
Violeta

Figura 510— Refraccéo em gotas de chuva: (a) reflexdo simples da origem ao arco-iris
primario; (b) dupla reflexdo da origem ao arco-iris secundario, com sequéncia de cores
invertida.

5.6.3 Halos

Tal como o arco-iris, 0s halossdo fendmenos que resultam da refraccdo da
luz. Neste caso, no entanto, trata-se de refraccdo em cristais de gelo e ndo
em gotas de agua liquida. O gelo cristaliza no sistema hexagonal dando,
geralmente, origem a prismas hexagonais com diferentes razdes ddorma,
existindo dois casos limite: prismas com uma largura da base muito menor
que a altura (na forma de lapis, Figura 5.11a) e placashexagonais (Figura
5.11b), isto é, prismas com uma altura muito menor que a base. Por vezes,
em nuvens altas (e.g. cirrostratos) observa-se uma populacdo de cristais
relativamente homogénea e a refrac¢do dos raios de luz solar nesses cristais
produz um padrao regular no céu. Para que o efeito seja observavel € preciso
ainda que n&o existam nuvens médias ou baixas que o ocultem.

@

\ 17
e G

(a) (b)

Figura 511 - Refraccdo em cristais de gelo: (a) cristal em forma de prisma alongado — (1)
22°, (2) 46°; (b) placa.

A refraccdo da luz em prismas hexagonais de gelo pode dar origem a
diversos efeitos. Dois desses efeitos sdo designados por halose consistem
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na observacdo de uma linha circular de luz intensa, centrada no Sol, com
dispersao de cores entre o interior e 0 exterior. O halo mais comum tem uma
abertura de 22° e o halo secundario tem uma abertura de 46°. Estes dois
halos sdo produzidos na presenca de uma camada de cristais de gelo
hexagonais na forma de prismas alongados. No caso do halo de 22°, a zona
de luz intensa resulta da refraccao de raios de luz que incidem numa parede
lateral do cristal e emergem noutra parede lateral (Figura 5.11a-1). Alguns,
geralmente poucos, raios de luz incidem numa parede e emergem numa
base, ou vice-versa, dando origem ao halo de 46° geralmente menos
brilhante (Figura 5.11a-2). Quando os cristais tém a forma de placas pode
ocorrer a situacdo referida na Figura 5.11b.

A Figura 5.12 mostra como € produzido o halo de 22°, na presenca de uma
camada de cristais alongados. O observador vai ser atingido unicamente
pela luz do disco solar e pela luz refractada na circunferéncia com 22° de
abertura, que aparecerda como um halo luminoso centrado no Sol (ou na
Lua).

Sol

Figura 5.12 — Formacdo do halo de 22°.(a) Esquema, (b) Fotografia de halo solar na
Antéarctica (J. Bortniak, NOAA Corps, www.photolib.noaa.gov). Note que os dois cristais
representados em (a) tém alinhamentos diferentes mas a incidéncia da-se numa face lateral

e a emergéncia noutra face lateral, dando origem ao mesmo desvio angular.



5.7

Autoavaliacao

Palavras chave

aguaceiros lei de Stokes
altocumulus linhas de borrasca
altostratus mecanismos de crescimento de gotas
arco-iris primario nevoeiro

arco-iris secundario nevoeiro de adveccdo
cirrocumulus nevoeiro de mistura
cirrostratus nevoeiro de radiacéo
cirrus nimbostratus
colisdo-coalescéncia nucleacdo

cor do céu nucleos de condensagéo
cumulonimbus nuvens

cumulus nuvens estratiformes
dispersdo da luz precipitacdo continua
dispersdo de Rayleigh processo de Bergeron
stratocumulus processos de saturacgéo
stratus supercélula

goticulas sobrearrefecidas tempestade multicelular
halo visibilidade

Questdes e Exercicios

Ex 5-1

Ex 5-2

Ex 5-3
Ex 5-4

Ex 5-5

Ex 5-6

Ex 5-7

Ex 5-8

Ex 5-9

Expligue o processo de crescimento de cristais de gelo numa nuvem mista,
isto é, constituida por vapor, gotas sobrearrefecidas e cristais de gelo.

Um processo utilizado para favorecer a ocorréncia de precipitacdo em
nuvens com temperaturas abaixo dos 0°C, consiste no langcamento de
cristais de iodeto de prata (cloud seeding cuja forma de cristalizacdo é
idéntica a dos cristais de gelo. Explique o seu papel.

Durante o dia, o céu é azul mas as nuvens sdo brancas. Porqué?

A disperséo de luz solar pelas moléculas de ar tem um papel relevante no
balanco energético da superficie da Terra. Justifique.

A formacdo de trovoadas em terra € mais frequente durante a tarde. A que
se deve esse facto?

O topo de um cumulonimbusencontra-se geralmente acima do nivel de
impulséo nula (cf. secgdo 4.6), atingindo por vezes a baixa Estratosfera.
Porqué?

Uma massa de ar saturada a temperatura de 25°C entra numa corrente
ascendente de um cumulonimbusQual € a concentracdo maxima de agua
liquida que poderé ser atingida nessa nuvem? (Utilize o tefigrama)

As situacGes de precipitagdo muito intensa em Portugal ocorrem
geralmente em condicGes de escoamento de sudoeste. Explique porqué.

A precipitacdo media na Terra (continentes e oceanos) é de cerca de
1m/ano. Calcule: (a) A taxa média de evaporagéo em kg m= s?; (b) O fluxo
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de calor latente; (c) Compare com o fluxo médio absorvido de radiacdo
solar.
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6 Vento
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

l

Compreender o conceito de escoamento estacionario e sua relagédo
com o equilibrio de forcas numa particula.

Sabe utilizar os conceitos de vento geostrofico e de vento do
gradiente.

Compreender o efeito do atrito no vento junto da superficie e as
suas implicagdes: convergéncia de ar em depressodes e divergéncia
em anticiclones, circulacéo vertical.

Compreender a relg@io entre o campo da pressao e o “"estado do
tempo", por inermédio das circulacbes secundarias.
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A radiacdo solar é a fonte ultima da circulacdo atmosférica, mas a relagédo
entre aquecimento solar e o vento observado é relativamente subtil. A nossa
experiéncia pratica diz-nos que o vento é muito variavel: contrariamente,
por exemplo, a temperatura, ndo existem, em geral, ciclos diurnos ou anuais
claros e ¢é frequente observarmos variagcGes extremamente rapidas da sua
velocidade e direccdo. Ao mesmo tempo, no entanto, sabemos, desde a
invengdo do bardmetro, que existe uma relacdo muito estreita entre o vento
e a distribuicdo da pressdo atmosférica. Neste capitulo, vamos discutir esta
relacdo, deixando para os capitulos seguintes a discussdo do papel do
aquecimento na producao da circulacdo atmosférica.

Figura 61 — Anemometro de copos e cata-vento: sistema tradicional lado a lado com
anemometro de estagdo automatica. (Estagdo do Instituto Geofisico do Infante D. Luis,
fotografia J. Cristina)

6.1 Forcas a que se encontra sujeita uma particula de ar

O movimento do ar pode ser estudado recorrendo as leis da Dinamica,
aplicadas a um fluido. No caso de uma particula material, ou um corpo
rigido, o ponto de partida é a 22 Lei de Newton (Lei Fundamental da
Dinamica):

o .

F=ma (6.1)
em que I; é a resultante de todas as forcas externas aplicadas sobre a
particula, ma sua massa e & a aceleracdo. A mesma lei pode ser aplicada a
um fluido, desde que se considere aquele dividido em elementos de volume
de muito pequenas dimensOes (infinitesimais), sendo cada um desses
elementos caracterizado por um Unico valor de todas as variaveis relevantes,



nomeadamente Iéle a. Assim, apesar de ser claro que, num fluido, os
valores da velocidade ou da densidade variam de ponto para ponto e de
instante para instante, podemos tratar cada um dos seus elementos de
volume como se se tratasse de uma particula material perfeitamente
identificada.

A utilizacdo da lei (6.1) para calcular a evolucdo de uma particula material —
ou de um elemento de volume num fluido — exige um conhecimento
completo das forcas externas aplicadas. Que forcas sdo essas no caso de
uma particula de ar na atmosfera?

No Capitulo 4, consideramos as principais forcas envolvidas no movimento
vertical de uma particula — a forca da gravidade (mg” — peso, aplicado no

centro de gravidade da particula) e a forca do gradiente de pressédo (IEJp,

actuando na sua superficie) — e verificimos que existe equilibrio entre o
peso e a impulsdo (componente vertical da forca do gradiente de pressao).
Para além destas duas forcas, trés outras Bremsam de ser con5|deradas a

forca de atrito (Fa), a forga centrifuga (F, ) e a forca de Coriolis (Fcor)
Assim podemos rescrever (6.1) na forma:

"ﬁ+ﬁ+€f+€or+'§=m§ (6.2)

A forga de atrito resulta da viscosidade do ar. Num dado elemento de
volume de ar, a forca de atrito actua tangencialmente na sua superficie (a
forca do gradiente de pressdo € normal a essa superficie) opondo-se ao seu
movimento em relacdo a outras particulas. Como o ar é um fluido muito
pouco Vviscoso, a forca de atrito é, em geral, desprezavel, excepto no caso
dos movimentos de muito pequena escala (inferior ao mm). Nas primeiras
centenas de metros acima da superficie, no entanto, o efeito da turbuléncia
pode ser, em muitos casos, considerado semelhante ao do atrito.

A forca centrifuga e a forca de Coriolis sdo forcas de inércia, isto €, forgas
aparentes que resultam do facto de observarmos o movimento do ar a partir
de um ponto fixo na superficie de um planeta em rotacdo. A forca
centrifuga é mais facil de compreender: resulta directamente da rotagdo da
Terra e consiste numa forca perpendicular ao eixo de rotacdo da Terra,
dirigida para fora. Forcas centrifugas fazem parte da nossa experiéncia
diaria, em particular quando nos deslocamos num veiculo em curva, e séo
um bom exemplo da importéncia real de forcas designadas por aparentesou
ficticias Em termos praticos, a forca centrifuga devida a rotacdo da Terra
pode ser considerada como uma ligeira alteracdo do valor da gravidade
local, traduzida numa reducdo do peso e numa alteracdo da direccdo da
vertical (Figura 6.2), definindo a forca gravitica como a soma da forca
gravitacional com a forca centrifuga. A forca centrifuga é dada pela
expressao:

=mW R, cos/ 6.3)
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em que W=7.293310°rads ' (1 volta completa por dia sideral) é a
velocidade angular da TerraR, € o raio da Terrae ; € a latitude. A forca

centrifuga € perpendicular ao eixo da Terra e dirigida para o exterior, sendo
méaxima no Equador e nula nos Polos. A presenca da forca centrifuga é
responsavel pelo ligeiro achatamento da Terra (Figura 6.2), de forma a
garantir que, em cada ponto, a forca resultante da ac¢do conjunta da atraccéo
gravitacional e da forca centrifuga € perpendicular a superficie. A soma
destas duas forcas define a “gravidade aparente” ou “forca gravitica” e a sua
direccio define a vertical do lugar. E importante notar que, devido ao
achatamento da Terra a forca gravitacional tem uma componente horizontal
que, no caso de um objecto em repouso, estd em equilibrio com a
componente horizontal da forca centrifuga.

NFg:Fga Fcf

F Fcf

(2)
Error! Not a valid link.

Figura 62 — Forga gravitacional (Fg), dirigida para o centro da Terra, e forca gravitica
(Fg"), perpendicular a superficie média do Globo: (a) variag¢do do efeito da forga centrifuga
com a latitude, (b) equilibrio de forcas nas latitudes médias. Note-se que o efeito da forca
centrifuga esta muito exagerado, implicando um achatamento também exagerado do Globo.
A forca centrifuga € maxima no Equador e nula nos P6los. Nota: a achatamento da Terra
introduz um ligeiro desvio na propria forga gravitacional, que podemos desprezar.

A forca de Coriolis € uma consequéncia mais subtil da rotacdo da Terra e é
muito mais importante em Meteorologia (e Oceanografia). Enquanto que a
forca centrifuga se faz sentir também sobre objectos em repouso na
superficie da Terra, a forca de Coriolis s6 revela a sua presenga no caso de
objectos com movimento em relacdo ao planeta. Quando um objecto se
desloca em relacdo a superficie da Terra 0 seu movimento em relacdo as
estrelas fixas vai ser a soma do seu movimento em relacdo a Terra com 0
préprio movimento da superficie da Terra no espaco. Assim, mesmo que 0
movimento relativo seja uniforme e rectilineo, 0 movimento absoluto sera
curvilineo, implicando aceleracdes centrifugas que ndo sdo dadas pela
expressdo (6.3), pois o objecto desloca-se a uma velocidade diferente da



Terra. Assim, a diferenca entre a forca centrifuga total e a forca centrifuga
que actua sobre um objecto em repouso é a forga de Coriolis.

Devido a forca de Coriolis, um objecto em movimento livre horizontal no
Hemisfério Norte sofre uma aceleracdo perpendicular a sua velocidade, para
a direita, de modulo:

Az =(2Wsin/ )v=1fv (6.4)

em que v € o modulo da sua velocidade e f o par@metro de CoriolisNo
Hemisfério Sul a expressdo (6.4) continua a ser valida, implicando neste
caso um desvio para a esquerda (sin/ <0). A forca de Coriolis que actua
sobre uma particula de ar (ou qualquer objecto em movimento livre) sera,
naturalmente, o produto da aceleracdo de Coriolis pela sua massa. A Caixa
6.1 discute, com mais pormenor, a origem da Forca de Coriolis.

Caixa 6.1 — Efeito de Coriolis

O efeito de Coriolis pode ser explicado de diversas formas. Formalmente, o efeito
surge quando se escrevem as equagfes do movimento, i.e. a lei de Newton, num
sistema de referéncia que roda com a Terra. Um objecto que se desloque sobre a Terra
vai executar uma trajectoria curvilinea no espago, resultado da composi¢do do seu
movimento relativo com o movimento do planeta. No caso de um objecto que se
deslogue na direcgdo Oeste-Leste, seguindo um paralelo, desse movimento resulta
uma forga centrifuga total superior ao previsto na expressdo (6.3), pois o seu
movimento tem a mesma direc¢cdo do movimento da Terra mas é mais rapido. Em
consequéncia, para além da forca centrifuga prevista em (6.3) existira uma forga
adicional — a forca de Coriolis — desviando o corpo para Sul (para a direita) e para
cima. A Figura 63, representa essa situagdo.

Figura 6.3 — Forca centrifuga (CF) e forga de Coriolis (CO) exercidas sobre um
objecto que se desloca, no Hemisfério Norte, ao longo de um paralelo de Oeste para
Leste. A forca centrifuga total € a soma CF+CO, implicando um desvio para a direita

(Sul) e para cima. No caso do deslocamento de Oeste para Leste o desvio dar-se-ia
para a direita (Norte) e para baixo.

A situacdo correspondente ao caso de um objecto que se desloca na direc¢do Sul-
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Norte (ou Norte-Sul) é um pouco mais dificil de visualizar. Nesse caso, é preciso
notar que enquanto que se o movimento relativo do objecto se faz ao longo de um
arco de meridiano, o seu movimento absoluto descreve uma espiral tridimensional,
conforme representado na Figura 64. Em consequéncia, a aceleracdo total tem uma
componente para a direita (para Leste), isto € uma aceleragéo de Coriolis, conforme
esta indicado na Figura 65. Nas condigdes consideradas nessa figura, a aceleragdo
centrifuga vale cerca de 0.024 ms (0.02% da gravidade), implicando uma redugdo de
0.017% do peso aparente a essa latitude e um desvio 0.1° da vertical, e a aceleracéo de
Coriolis vale cerca de 0.003 ms (1/8 da aceleragao centrifuga).

=

Figura 64 — Trajectdria absoluta de um objecto que se desloca ao longo de um
meridiano na direc¢do Sul-Norte, a 1° de latitude/hora. Os segmentos indicam a
direccéo e sentido da forca centrifuga total exercida sobre esse objecto, hora a hora.
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Figura 65— Aceleragdo centrifuga (CF), aceleracdo de Coriolis (CO) e aceleragdo
total, exercidas sobre um objecto em movimento na direc¢do Sul-Norte, a 45°N, a
velocidade de 1 grau de latitude por hora (~30.8m s). Nota: a escala utilizada para a
componente x (aceleracdo de Coriolis) é diferente da utilizada para as outras
componentes.




Na atmosfera, existe, em geral, uma grande assimetria entre 0 movimento
vertical e o movimento horizontal. No caso de sistemas de grandes
dimensoes, i.e. das depressdes e anticiclones que constituem a chamada
escala sin6pta, a velocidade vertical é inferior a 1% da velocidade
horizontal. S6 em sistemas de pequenas dimensdes, nomeadamente em
cumulonimbos, se observam velocidades verticais comparaveis as
velocidades horizontais (da ordem das dezenas de m/s). Por essa razéo,
quando se fala em vento estamos quase sempre a referir-nos ao movimento
horizontal do ar, o que sera o objecto deste capitulo.

No que se refere a lei de Newton (6.1), os reduzidos valores da velocidade
vertical sdo consequéncia de um quase equilibrio entre a forca da gravidade
e a componente vertical do gradiente de pressao, traduzido pela condicéo de
equilibrio hidrostatico (4.2) mas também do facto de existir geralmente
estabilidade estatica na atmosfera (cf. seccéo 4.5).

6.2 Vento geostrofico

O estudo da dindmica da atmosfera consiste na obtencdo de solucgdes para a
equacdo (6.2) em cada ponto do espaco e em cada instante. Apesar do
aspecto relativamente simples dessa equacdo ela é, porém, muitissimo
complicada e s6 € possivel obter solucBes recorrendo a complexos modelos
numeéricos. Alguns casos muito especiais podem, no entanto, ser estudados
de forma muito mais simples, pondo em realce propriedades fundamentais
do movimento atmosférico.

Uma das solu¢cdes mais simples das equacdes do movimento obtém-se
quando se considera a situacdo de puro equilibrio entre a forca do gradiente
de pressdo e a forca de Coriolis. Na medida em que tal equilibrio implica a
inexisténcia de aceleragcdo, a solucdo consiste numa distribuicdo de
velocidades que ndo varia no tempo — solugdo estacionéria — e em que cada
particula de ar se desloca em movimento rectilineo e uniforme. Nesta
solucdo admite-se, naturalmente, que a forga de atrito é nula. A condicdo de
equilibrio entre a forca (horizontal) do gradiente de pressdo e a forca de
Coriolis designa-se por equilibrio geostréfico e o valor do vento que lhe
corresponde por vento geostrofico.

Para compreender o modo como pode ser estabelecido o equilibrio
geostrofico considere-se a situacao representada na Figura 6.6. Nesta figura,
uma particula de ar, inicialmente em repouso, encontra-se numa zona da
atmosfera em que existe um gradiente de pressdo constante, isto €, em que a
pressdao varia linearmente na direccdo y. Inicialmente, a referida particula
encontra-se sujeita unicamente a forca do gradiente de pressdo, que lhe
impGe uma aceleragédo na direcgdo das baixas pressoes (Figura 6.6, posicéo
a). Uma vez em movimento, a particula comeca a ser sujeita também a forca
de Coriolis, que tendera a desvié-la para a direita (Figura 6.6, posicfes b e
c). Note-se que a forca de Coriolis, sendo sempre normal a velocidade, ndo
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realiza trabalho e, portanto, ndo faz variar a energia cinética da particula.
Por outro lado, dado que a forca de Coriolis € proporcional a velocidade, a
sua intensidade vai crescendo & medida que a particula é acelerada pela
forca do gradiente de pressao, até que é atingido um equilibrio entre as duas
forcas (Figura 6.6, posicdo d). Quando se estabelece o equilibrio, a
particula desloca-se paralelamente as isébaras, deixando (no Hemisfério
Norte) as altas pressfes a sua direita, e a forca de Coriolis é exactamente
simétrica da forca do gradiente de presséo.

p-p
Forca do 1
Gradiente de pressdo

p
& K\ Forca de Coriolis

b

Figura 6.6 — Equilibrio geostréfico: variagdo das forcas do gradiente de pressdo (constante)
e de Coriolis quando uma particula é acelerada até ao equilibrio geostrofico (situacao d)
num campo em que a pressao varia linearmente. A forga de Coriolis comeca por ser nula
quando a velocidade é zero (a) e cresce até equilibrar a forca do gradiente de presséo (d).

Nota: a situagdo corresponde ao Hemisfério Norte.

Substituindo as defini¢bes das forgcas de Coriolis e do gradiente de presséo
na expresséo (6.2), e pondo todos os outros termos a zero, obtém-se:
c C .
Feor +F,=0Y fv- i%:O
r Dn
(6.5)

em que Dp é a diferenca entre a pressdo de duas is6baras contiguas e Dn a
menor distancia entre elas (cf. Figura 6.6). A expressdo (6.5) define o vento
geostréfico: paralelo as is6baras, deixando as altas pressdes a direita, com
velocidade constante, directamente proporcional a intensidade do gradiente
de pressao.



A aproximacao do vento geostrofico, apesar da sua extrema simplicidade, €
muito importante na andlise de cartas meteoroldgicas, fornecendo, em
muitos casos, uma boa aproximacao ao vento observado longe da superficie.
E possivel, no entanto, estabelecer outras solugdes simples das equacdes do
movimento que tomam em consideracdo alguns dos termos desprezados no
estabelecimento da solugdo geostrofica.

6.3 Vento do gradiente

Da andlise de qualquer carta meteoroldgica conclui-se facilmente que as
isbbaras sdo, quase sempre, linhas curvas, observando-se frequentemente
sistemas de forma eliptica ou circular, correspondentes a maximos e
minimos locais de pressdo, designados, respectivamente, por anticiclones e
depressbes. Nestes sistemas, a aproximacao do vento geostrofico ndo pode
ser valida, pois a curvatura das trajectorias do ar implica necessariamente
aceleracdo. Uma solugédo simples, contendo o efeito da curvatura, pode ser
alcancada, no caso de um movimento estacionario, isto €, em que 0 médulo
da velocidade de uma particula é constante, apesar de existir variacdo da sua
direccao.

Em geral, pode decompor-se a aceleragdo numa componente normal (a,,

centripeta) e uma componente tangencial (&, com a mesma direccdo da
velocidade):

C_C. _C_VC dvC
a_anun+atut_Eun+aut (6.6)

em que R é o raio de curvatura da trajectoria da particula considerada. No
caso estacionario, v=const, s6 existe aceleracdo normal e a equacdo de
Newton (6.2) pode escrever-se:
cC C VcC
I:cor + Fp - Eun =

em que o terceiro termo é a forca centrifuga local por unidade de massa
(dirigida para o exterior da curva). A expressao (6.7) tem a forma de uma
condicdo de equilibrio estatico: a soma vectorial das forgas aplicadas,
incluindo as forgas de inércia (forca de Coriolis e forca centrifuga local), é
nula. Esse facto permite-nos estabelecer a condicéo de equilibrio recorrendo
a geometria, conforme indicado na Figura 6.7, para o caso de um anticiclone
e de uma depressao circulares.

0 (6.7)
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F.Coriolis F.Gradiente Presséo

F.Centrifuga i F.Centrifuga
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F.Gradiente Presséo

Figura 6.7 — Vento do gradiente: (a) Anticiclone circular; (b) Depresséo circular. S6 se
apresentam as solugdes normais. Notar que, para um mesmo gradiente de presséo a
velocidade seria maior no anticiclone. No entanto, o gradiente de pressdo nos anticiclones
é, geralmente, menor que nas depressdes. Nota: a situagdo corresponde ao Hemisfério
Norte.

Dado o valor do gradiente de pressao na vizinhanca de um Anticiclone ou
Depressdo, a expressdo (6.7) permite calcular o valor da intensidade do
vento estacionario que lhe corresponde. A esse valor chama-se vento do
gradiente. No caso de um Anticiclone (Figura 6.7a) a forca do gradiente de
pressdo € dirigida para o exterior, tal como a forca centrifuga, pelo que a
forca de Coriolis tera de se dirigir para o interior do sistema, o que implica
que aquele deve rodar obrigatoriamente no sentido dos ponteiros do relogio
(a forca de Coriolis estd sempre para a direita do vector velocidade). A
equacdo do vento do gradiente pode entdo escrever-se:

1Dp Vv _

= (6.8)
No caso de uma Depressao (Figura 6.7b) a forca do gradiente de presséo é
dirigida para o seu interior, em oposicéo a forca centrifuga. Por essa razéo, a
forca de Coriolis poderia, em principio ser colocada em qualquer dos
sentidos, implicando a possibilidade tedrica de o sistema rodar quer no
sentido directo (contrario aos ponteiros do reldégio) quer no sentido
retrogrado. Definindo como positiva a velocidade da solugdo com rotacéo
directa, a condicdo de equilibrio escreve-se:

- fv+l@_v_:0 (69)

As expressoes (6.8) e (6.9) sdo equacdes do 2° grau, apresentando cada uma
delas duas solucBes possiveis, que se podem obter recorrendo a formula
resolvente. No primeiro caso (Anticiclone) as duas solugdes tém sempre o
mesmo sinal (positivo), sendo uma de menor e outra de maior intensidade.
Toma-se a solugdo menos intensa como a solucao fisica, pois admite-se que



uma vez que o sistema entrou em equilibrio a baixa velocidade ndo existe
razdo para ele ser acelerado até atingir a outra solugdo de equilibrio, mais
rapida. No caso da Depressdo, as duas solucGes tém sinais contrarios: a
solucdo positiva (com menor valor do modulo da velocidade) roda no
sentido directo e a solucdo negativa (mais rapida) roda no sentido
retrogrado. A solucdo fisica é a solucdo positiva, pois quando o sistema
comeca a rodar, a medida que o ar converge na Depressdo, a forca de
Coriolis impde uma rotacdo directa. As expressbes (6.8) e (6.9) serdo
utilizadas em exercicios e verifica-se facilmente que, para um dado
gradiente horizontal de presséo, se obtém, no caso do Anticiclone, um vento
do gradiente ligeiramente mais intenso que o0 vento geostrofico e, no caso de
uma Depressdo, um vento do gradiente ligeiramente menos intenso que o
vento geostrofico. Tal como o vento geostrofico, o vento do gradiente é
paralelo as is6baras deixando as altas pressdes a direita (lei de Buy-Ballot).

A eliminacao das solu¢bes anomalas da equacao do vento do gradiente (6.8)
e (6.9), é justificada no caso de sistemas sindpticos, isto é, de grande
dimenséo horizontal, para os quais a forca centrifuga (proporcional a 1/R) é
muito menor que a forca de Coriolis. No caso de pequenos turbilhdes, por
exemplo tornados que tém um didmetro da ordem de 1 km ou menos,
verifica-se a situacdo oposta e pode desprezar-se a forca de Coriolis. Esses
sistemas satisfazem, quando em regime estacionario, a solucdo do vento
ciclostrofico, correspondente ao equilibrio entre a forca do gradiente de
pressdo e a forca centrifuga:

V=

R Dp
7 Dn (6.10)

6.4  Efeitos do atrito

As solugdes geostrofica e do gradiente podem ser facilmente modificadas
para entrar em linha de conta com uma representacdo muito simplificada do
efeito do atrito, tornando-as utilizaveis na zona da atmosfera proxima da
superficie. Para o efeito, vamos aceitar que a forca de atrito tem a direccdo
oposta a da velocidade. Admitindo mais uma vez que existe equilibrio e que
as isObaras sdo rectas paralelas, pode facilmente concluir-se (cf. Figura 6.8)
que o vento deixa de ser paralelo as isobaras, atravessando-as no sentido das
baixas pressdes, provocando convergéncia de ar nos centros de baixas
pressdes e divergéncia nos centros de altas pressdes. Designando por a o
angulo entre o vento e as isobaras, a condi¢ao de equilibrio pode escrever-se
na forma de um sistema de duas equacdes lineares:

c ¢ ¢C . Fl@ fvcosa - F,sina =0
F,+Fo +F.=0Y i/ Dn (6.11)

t fvsina- F, cosa=0

137



138

em que a primeira equacao corresponde as componentes y das forcas e a
segunda as componentes X. Conhecidos o gradiente de pressao e o angulo
a, aequacdo (6.11) permite calcular o médulo da velocidade, v e o mddulo
da forca de atrito, Fa. Pode-se obter uma solu¢do semelhante no caso do
vento do gradiente.

p+Dp ‘
Forga de Coriolis \ . de At
] \\2 H orca de Atrito
Vg
A VENTO W
p - /
Forca do
Equilibrio Geostréfico Gradiente de presséo

(@ (b)

Figura 6.8 — Efeito do atrito: (a) vento geostréfico (atrito nulo); (b) vento estacionario com
atrito, o vento é menos intenso e € desviado em direc¢do as baixas pressdes. Nota: como se
trata de solugdes estacionarias (ndo variam no tempo) ha, em ambos os casos, equilibrio de
forcas. No caso (b), indica-se, a tracejado, a resultante das forcas de atrito e de Coriolis
("regra do paralelogramo") para mostrar que esta resultante é exactamente igual e oposta a
forca do gradiente de pressdo. Nota: a situacdo corresponde ao Hemisfério Norte.

6.5 Circulacdo secundaria em depressdes e anticiclones

O efeito do atrito, brevemente discutido na secgdo anterior, faz-se sentir
fundamentalmente na baixa Troposfera, nas primeiras centenas de metros
acima da superficie. A sua presenca implica, tal como se mostra na Figura
6.8, a convergéncia de ar sobre as depressdes, junto da superficie, e a
divergéncia nos anticiclones. Se ndo existisse qualquer efeito de
compensagdo, o atrito implicaria, ao fim de algum tempo, o “enchimento”
das depressdes e o “esvaziamento” dos anticiclones, isto €, a eliminagdo do
gradiente horizontal de pressdo. Sabemos, no entanto, que os sistemas de
pressdo se mantém frequentemente quase estacionarios ao longo de muitos
dias ou semanas, 0 que mostra que o campo de convergéncia e divergéncia
horizontal de massa € compensado. Como se da essa compensagdo? A Unica
forma possivel é a existéncia de movimento vertical. Assim, o ar que
converge a superficie sobre uma depressdo € retirado para as camadas
superiores e ai exportado para fora. O mecanismo inverso deve ocorrer nos
anticiclones.
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Figura 69 — Circulago vertical secundaria em depressfes (B — subida de ar) e anticiclones
(A — subsidéncia). A figura representa um plano vertical.

O movimento vertical na atmosfera é, em média, de muito menor
intensidade que o0 movimento horizontal. Nos grandes sistemas
meteoroldgicos — depressdes e anticiclones — o movimento vertical médio
observado € geralmente da ordem dos cm/s, enquanto que o vento horizontal
assume valores tipicos da ordem dos 10 m/s. Apesar do seu reduzido valor
médio, o movimento vertical € muito importante, especialmente pelo facto
de implicar variacdes rapidas da temperatura do ar por arrefecimento
(subida) ou aquecimento adiabatico (descida) (cf. seccdo 4.4) e,
eventualmente, condensacdo ou evaporacao de agua.

O efeito do atrito permite, por si s@, explicar, de forma qualitativa, uma
caracteristica fundamental do tempo meteoroldgico associado aos grandes
sistemas de pressdo. Os anticiclones, zonas de divergéncia horizontal de ar a
superficie, sdo normalmente zonas de subsidéncia (descida) de ar, em que,
devido ao aquecimento adiabatico de ar das camadas superiores, se observa
frequentemente céu limpo ou pouco nublado. Nas depressdes, devido a
convergéncia horizontal por atrito, é favorecido o movimento ascendente,
justificando condic¢Ges de nebulosidade e até de precipitacdo. A Figura 6.9
representa, de forma esquematica, a circulacdo secundaria, devida ao atrito,
em depressdes — convergéncia a superficie e movimento ascendente — e
anticiclones — divergéncia a superficie e subsidéncia.

Apesar do que se disse anteriormente, observam-se, em certos sistemas
meteoroldgicos de menores dimensdes, velocidades verticais muito intensas,
comparaveis as velocidades horizontais. Nesses sistemas, muitas vezes
associados a condigdes de tempestade, as correntes ascendentes podem
atingir dezenas de m/s em regides localizadas e também se observam
correntes descendentes, de ar muito frio, com intensidades igualmente
significativas.
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Exercicio 6.1 — Vento numa depressdo estacionaria (varias solucoes
aproximadas)

Considere uma depressdo circular, ao nivel médio do mar, a latitude de 45°N.
Suponha que, no ponto P, a uma distancia de 500 km do centro da depressdo o
gradiente de pressdo vale 2hPa/100km o vento real faz um &ngulo de 25° com as
is6baras. Calcule: (a) O vento geostréfico no ponto P; (b) O vento do gradiente no
mesmo ponto; (c) Admitindo que as condicdes referidas sdo vélidas e constantes nos
primeiros 1000 m acima da superficie, estime qual o fluxo total de massa para o
interior do cilindro de 500 km de raio; (d) Na sequéncia da alinea anterior e admitindo
que a pressdo a superficie € constante, estime a velocidade vertical média no topo
dessa camada.

Solucéo:

@)

(b)

©

VZ

—+fv=——c0s25° Y

R

Considera-se r =1.293kgm'3 - Vento geostrofico: v © 15ms™t.

2 . £ 2ms!
Vento do gradiente: %+fvzi& Y poa

1 B .escolhe-se a
r Dn [v, @ 63ms

S0luGao va.

Neste caso é preciso comecar por estimar a componente do vento através das
isGbaras. Primeiro reavalia-se a velocidade do vento, introduzindo o efeito do atrito:
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A velocidade vertical média no topo do cilindro pode ser calculada por conservagio
de massa:

Fluxo através do topo = Fluxo através das paredes

rv. 2pRh=rwpR* Y we° 2cms™
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Figura 610— Exercicio 6.1

6.6  Autoavaliacéo

Palavras chave

anticiclone lei de Buy-Ballot
convergéncia e divergéncia movimento vertical induzido
depressdo raio de curvatura

efeito de Coriolis
forga centrifuga
forca de atrito

vento ciclostréfico
vento do gradiente
vento estacionario com atrito



forga de Coriolis vento geostrofico
forca do gradiente de pressdo

Questdes e Exercicios
Ex 6-1 A Figura 6.11 mostra o campo da pressdo ao nivel médio do mar numa

certa zona. O canto inferior esquerdo do mapa encontra-se na posi¢éo
geografica (35°N, 30°E).

1400+ L
1200 X =
20 S
100(}//‘3 3
L
T
800

/x?

km N

2/

800 4q00 h
600
4001

| 1004 .3
200

T T T
0 200 400 600

201

[——800}

o~

T T T T
1000 1200 1400 1600 1800 2000

kmE

Figura 611 — Exercicio Ex 6-1

(@) Indique quais os valores méaximo e minimo da pressdo na regido, e 0
seu valor no centro da depresséo (B).

(b) Localize, com uma linha tracejada, a crista de altas pressdes e o0 vale
depressionario.

(c) Avalie: o gradiente de pressdao e o vento geostréfico (intensidade,
direccdo e sentido) nos pontos X, Y e Z, indicados na Figura. Utilize
um valor constante para a densidade do ar.

(d) Comparando os resultados obtidos para X e Z, verifique a importancia
da variacdo latitudinal do pardmetro de Coriolis, f.

Ex 6-2 Considere uma situacdo, aos 45°N, em que o gradiente horizontal de
presséo vale 1mb/100km, na direccdo NS, aumentando a pressdo de N para
S. Considere que a pressdo média ao nivel do mar é de 1000 hPa e que a
temperatura a esse nivel é constante e igual a 20°C.

(a) Desenhe o mapa da pressdo ao nivel médio do mar.
(b) Calcule o vento geostréfico e marque-o na figura.
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(c) Admita que o vento real faz um angulo de 20° (em que direccdo?) com
0 vento geostréfico, devido ao efeito do atrito. Calcule o vento real e
marque-o na figura.

Ex 6-3 Demonstre a expressdo (6.10).
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7 Organizacao do Tempo Atmosféerico
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

l

Conhecer a caracteristicas fundamentais darculagdo global
observada (circulagao tricelular).

Compreender a relacéo entre a circulagdo observada e as grandes
regides climaticas.

Compreender os conceitos de "massa de ar" e de "frente” e a sua
relacdo com a circulgdo global.

Conhecer qualitativame as caracteristicas dinamicas e
meteorologicas da "depressdo frontal”, o seu ciclo de vida e a
evolucao tipica do estado do tempo a superficie que lhe esta
associada.
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No capitulo anterior introduzimos algumas solucdes simples do escoamento
atmosferico. Essas solucdes sdo importantes para compreender algumas
caracteristicas béasicas da circulagdo da atmosfera, mas ndo explicam a
complexidade e a variedade do movimento observado.

Figura 71 — Atmosfera vista de um satélite geostacionario: fotografia infravermelha do
satélite Meteosat. As zonas claras correspondem a zonas frias — topo de nuvens muito altas.
Notar: a convecgdo profunda sobre a Africa Equatorial, perturbagdes frontais nas latitudes
médias. Fonte: Instituto de Meteorologia.

Os satélites meteorolégicos fornecem-nos, em cada instante, uma imagem
global do escoamento atmosférico (Figura 7.1) um escoamento turbulento,
cuja evolucdo é dificil de prever, caracterizado por extensas manchas
nebulosas, organizadas em certas zonas das latitudes médias e junto do
equador, em continuo movimento e evolugdo. A complexidade revelada por
estas fotografias é, no entanto, s6 uma pequena parte do problema. Se
ampliarmos qualquer dos sistemas representados verificaremos que ele
encerra outras formas de complexidade de menor escala, ndo acessivel nas
imagens de satélite, sendo a complexidade uma caracteristica de todas as
escalas de movimento atmosférico, desde os sistemas com a dimensao do
proprio planeta, até as circulagdes térmicas, com poucas centenas de metros,



que se observam junto da superficie. Neste capitulo consideraremos
unicamente o movimento da atmosfera a escala global.

7.1  Adcirculacéo global observada

As caracteristicas fundamentais da circulacdo global da atmosfera s&o
conhecidas, muito antes do estabelecimento de uma rede mundial de
observacOes, mercé dos trabalhos de Halley (1683), Hadley (1735) e Ferrel
(1856), recorrendo a informacao fornecida pelas primeiras grandes viagens
maritimas. A motivacdo imediata dos primeiros estudos foi a navegacao a
vela e, por essa razdo o principal parametro considerado foi a velocidade do
vento junto da superficie. Apesar da relativa escassez de informacéo
disponivel na época, foi possivel construir uma carta da circulacdo
atmosférica média a superficie que ainda hoje se pode aceitar, em primeira
aproximacdo: uma circulacdo quase simétrica em relacdo ao equador; nas
latitudes médias e elevadas, em ambos os hemisférios, o vento dominante é
de Oeste, observando-se vento de Leste na zona intertropical — a cintura dos
ventos alisios. Como seria de esperar, devido & condicdo de equilibrio
quase-geostrofico que deve existir para a circulacdo global (fora do
equador), o padrdo de circulacdo descrito estd associado a uma distribuicéo
correspondente da pressdo a superficie: grandes sistemas de altas pressoes
nas zonas subtropicais, originando ventos de Leste na zona equatorial e
ventos de oeste nas latitudes médias, cintura de baixas pressdes equatoriais,
associada a convergéncia dos ventos alisios dos dois hemisférios, zona de
baixas pressfes nas latitudes médias e elevadas e, finalmente, regides
anticiclonicas polares. A Figura 7.2 apresenta, de forma esquematica, a
circulacéo global.

Para além dos padrdes de vento e de pressdo a superficie, dois outros
ingredientes sdo fundamentais para compreender a circulagdo global
observada: as distribuicOes de temperatura e de nebulosidade/precipitagéo.
A distribuicédo de temperatura e humidade na atmosfera estdo directamente
associadas com o processo de formacdo de massas de ar, a discutir na
seccdo seguinte. Antes disso, no entanto, é fécil compreender que a
circulagdo atmosférica resulta em Ultima analise da existéncia de um forte
aquecimento diferencial da Terra, ja discutido no capitulo 2, e traduzido
num deficit radiativo nas latitudes elevadas dos dois hemisférios
compensado por um excesso de radiacdo absorvida na zona intertropical. O
aquecimento diferencial do Planeta traduz-se, assim, na criagdo de uma
fonte quente e duas fontes frias permanentemente mantidas pelo balanco
radiativo, e 0 movimento da atmosfera pode ser comparado com o de uma
maquina térmica natural de grandes dimensdes. Neste contexto, podera
dizer-se que o “objectivo” ultimo do movimento atmosférico ¢é restabelecer
0 equilibrio térmico, transportando calor do equador para os pélos.
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Figura 72 — Circulagdo média global (Plano horizontal junto da superficie e circula¢do no
plano meridional). A — anticiclones subtropicais, B — depressfes associadas a frente polar,
ZITC — zona intertropical de convergéncia (zona depressionaria).Os jactos subtropical e
polar estdo indicados, sendo o vento para o interior do plano da figura representado por A e
0 movimento para o exterior desse plano por ¥4. A estrutura tricelular foi proposta por
Ferrel (1856), a existéncia das correntes de jacto s6 é conhecida desde a década de 1940,
devido & circulacdo de avides na alta Troposfera.

O aquecimento diferencial da superficie da Terra resulta da geometria
esférica do planeta, tal como foi descrito na seccdo 2.6. Desse processo
resulta, como se vera na secc¢ao seguinte, a producéo de massas de ar quente
nas latitudes baixas — em que existe superavdl radiativo — e a producédo de
massas de ar frias nas latitudes elevadas — em que existe deficit radiativo. A
diferenca de temperatura entre aquelas massas de ar implica diferencas de
densidade, sendo o ar tropical menos denso do que o ar polar. Por acc¢do da
forca da gravidade, o ar tropical tendera a deslocar-se para o polo e para
cima, enquanto que o ar polar tenderd a deslocar-se para o Equador e para
baixo: numa Terra em repouso, este deslocamento daria origem a uma célula
de circulacdo directa — célula de Hadley, com subida de ar quente e descida
de ar frio. Esta célula gigante, envolvendo todo o hemisfério (cf. Figura
7.3), ndo se observa na Terra, mas poderad existir no planeta Vénus, cuja
rotacéo € praticamente nula (cf. Tabela 1.3).



Figura 73 — Circulagdo meridional num planeta sem rotag&o.

Porque ndo se observa o regime de circulagdo representado na Figura 7.3?
Porque a Terra é um planeta em rotacdo rapida. Uma particula de ar forcada
a deslocar-se no Hemisfério Norte é deslocada para a direita pela forca de
Coriolis (para a esquerda no Hemisfério Sul). Assim, no ramo superior da
célula de Hadley o ar € acelerado na direccdo Leste em ambos o0s
hemisférios, dando origem a um vento de Oestecada vez mais intenso a
medida que se dirige em direc¢do ao Pdlo. Na verdade, a intensidade dessa
corrente de Oeste cresce muito rapidamente, criando uma instabilidade que
impede a extensdo da célula de Hadley para além dos 30° de latitude. Por
outro lado, no ramo inferior da célula de Hadley, o ar que se desloca dos
trépicos para o Equador é desviado para a direita no hemisfério Norte (para
a esquerda no hemisfério Sul), dando origem aos ventos alisios na zona
intertropical. Nas latitudes elevadas observa-se uma segunda célula directa —
a célula polar — com descida de ar frio na zona polar e subida de ar
relativamente mais quente nas latitudes médias. As duas células directas
encontram-se ligadas por uma célula indirecta, de menor intensidade, a
célula de Ferrel (cf. Figura 7.2) . Assim, a circulacdo média a superficie esta
directamente associada a circulagdo meridional, podendo ambas explicar-se
pela resposta da atmosfera ao aquecimento diferencial num planeta em
rotacéo.

O modelo de circulacdo global descrito pela Figura 7.2, inicialmente
proposto por Ferrel (1856), apesar da sua exagerada simplicidade e simetria
inter-hemisférica, permite explicar diversas caracteristicas da circulagédo
observada, para além da distribuicdo média do vento a superficie, descrita
na mesma figura. Podem considerar-se, em especial, as seguintes
consequéncias desse modelo:

1 As zonas de descida de ar nas células — a zona polar e a zona tropical —
sdo zonas de convergéncia em altitude e divergéncia a superficie,
condigdes favoraveis a formagédo de anticiclones, acompanhados de céu
limpo. Por esta razdo, o ramo descendente da célula de Hadley é
responsavel pela criacdo das cinturas de desertos, na zona tropical dos
dois hemisférios.
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1 As zonas de subida de ar nas células — zona equatorial e latitudes médias
— sdo zonas de convergéncia de ar a superficie e divergéncia em altitude,
favoraveis a formacdo de depressbes e a ocorréncia de forte
nebulosidade e precipitacéo.

1 A Zona Intertropical de Convergéncia, em que ocorre 0 ramo
ascendente da célula de Hadley, acompanha o movimento aparente do
Sol no ciclo anual, produzindo uma faixa de chuva intensa que se
desloca para Norte do Equador no solsticio de Julho e para Sul do
Equador no solsticio de Dezembro. A amplitude desse deslocamento é
maior sobre os continentes e menor sobre o Oceano.

A Figura 7.2 mostra duas caracteristicas adicionais da circulagdo global: a
existéncia de duas zonas de vento muito intenso de Oeste em cada
hemisfério, em altitude, na zona limite das células — as correntes de Jacto —
e a existéncia de uma zona de forte gradiente de temperatura nas latitudes
médias — a Frente Polar. O jacto subtropical deve-se ao efeito de Coriolis
no ramo superior da célula de Hadley, de cada Hemisfério, como foi
anteriormente descrito. A existéncia da frente polar serd explicada nas
secgdes seguintes.

7.2  Acirculacdo média a superficie

A circulacdo global observada ndo tem as caracteristicas de simetria
hemisférica e axial sugeridas pela Figura 7.2. A Figura 7.4 e a Figura 7.5
apresentam, respectivamente, a distribuicdo observada da temperatura média
e do vento, a superficie, nos meses de Janeiro e Julho. No caso da
distribuicdo da temperatura média, observa-se, tanto em Janeiro como em
Julho, um forte gradiente Norte-Sul, com méaximo na zona equatorial e
minimos nos Po6los. No hemisfério Norte, no entanto, esse gradiente é muito
deformado, devido a distribuicdo das massas continentais. No Inverno,
observam-se minimos de temperatura no interior da Asia (Sibéria) e da
Ameérica do Norte (Canada), associados a anticiclones frios (Figura 7.5),
enquanto que a temperatura do ar se encontra relativamente elevada, a
mesma latitude sobre o Oceano Atlantico, devido a presenca da corrente do
Golfo. No Verdo, observa-se a situagdo inversa, com aquecimento
continental, associado a depressdes térmicas (cf. seccbes 8.6 e 8.7), e
temperaturas mais baixas na zona maritima, especialmente junto da costa
oeste dos continentes. O ciclo anual € muito mais forte no hemisfério Norte
e, ai, sobre os continentes.
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Figura 74 — Temperatura média (°C) junto da superficie (1000 hPa) em (a) Janeiro e (b)
Julho. Média de 40 anos. Reanalise do National Centre for Environmental Prediction.

A distribuicdo da pressdo a superficie também apresenta importantes
diferencas inter-hemisféricas e entre as zonas continentais e oceénicas. A
cintura de anticiclones subtropicais prevista no modelo da Figura 7.2 é
claramente visivel na Figura 7.5, no hemisfério Sul e nas regifes oceanicas
do hemisfério Norte, e a sua localizagdo acompanha o movimento aparente
do Sol no ciclo anual. Sobre o Atlantico Norte, o anticiclone dos Acores
encontra-se por volta dos 30°N em Janeiro, estendendo-se em direc¢do as
Ilhas Britanicas em Julho. No Pacifico Norte observa-se uma situacdo
semelhante. Também no hemisfério Norte, a zona depressionaria associada
a frente polar encontra-se cerca dos 60°N sobre 0s oceanos em Janeiro,
tornando-se pouco evidente no periodo de Verdo deste hemisfério. Sobre os
continentes, a distribuicdo da pressdo €& completamente diferente,
verificando-se uma substituicdo dos anticiclones frios, observados no
periodo de Inverno, por depressdes quentes no periodo de Verdo. No
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hemisfério Sul, no entanto, a pressdo apresenta uma distribuicdo muito
menos perturbada, muito semelhante a do modelo tricelular de Ferrel
(Figura 7.2).
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Figura 75 —Pressdo (hPa) e vento médio ao nivel médio do mar em (a) Janeiro e (b) Julho.
Média de 40 anos. Reandlise do National Centre for Environmental Prediction.

A que se deve a diferenca entre a circulacdo observada a superficie e o
modelo tricelular? No modelo tricelular considerou-se a existéncia de um
gradiente de temperatura entre o Equador e os Polos, devido a distribuicdo
de radiacdo solar. Na verdade, a distribuicdo de continentes e oceanos
contribui igualmente para grandes diferencas de temperatura a superficie,
pelo que 0os mesmos motivos que justificam a circulagdo tricelular estdo na
base das assimetrias encontradas. A orografia contribui também de forma
significativa para as perturbagdes observadas.



7.3 Massas de ar

Dado que o ar é muito mau condutor e é praticamente transparente para a
radiacdo solar (excepto no que se refere a absorcdo de pequenos c.d.o. na
atmosfera média e alta), o aquecimento do ar é efectuado, indirectamente,
por trocas de calor com a superficie. Trata-se de um processo lento, no qual
0 equilibrio térmico é atingido ao fim de muitos dias de contacto entre a
atmosfera e a superficie do Globo. Nalgumas zonas da Terra existem
condicOes favoraveis ao estacionamento prolongado de grandes quantidades
de ar sobre superficies relativamente homogéneas. Nessas zonas, pode ser
atingido o equilibrio térmico — por troca de calor e humidade entre a
atmosfera e a superficie — dando origem a formacdo de massas de ar, cujas
caracteristicas termodindmicas dependem das caracteristicas da superficie
subjacente. As zonas em que ocorrem anticiclones estacionarios, com lenta
subsidéncia de ar e movimento a superficie de baixa velocidade, sdo as
zonas preferenciais de formacdo de massas de ar.

Observando a Figura 7.2, pode concluir-se que a cintura de anticiclones
subtropicais e a zona polar sdo regides fundamentais para a formacdo de
massas de ar. Em cada uma dessas zonas, podem formar-se massas de ar
com caracteristicas maritimas e continentais, dependendo da longitude da
regido de formacdo. Assim, em termos gerais, teremos:

T Massa de Ar Tropical Maritima, quente e himida, com uma regido de
formacdo nos Oceanos subtropicais (Atlantico, Pacifico e Indico, em
ambos os Hemisférios);

1 Massa de Ar Tropical Continental, quente e seca, com uma regido de
formacdo nos Continentes subtropicais (e.g. regides desérticas);

1 Massa de Ar Polar Maritima, fria e humida, com uma regido de
formac&o nos Oceanos polares;

1 Massa de Ar Polar Continental, fria e seca, com uma regido de
formacéo nos Continentes das latitudes elevadas (e.g. Sibéria, Canada,
Antarctica)

Para além destas massas de ar podemos ter massas de ar com caracteristicas
mais especificas, formadas em zonas localizadas: massa de ar Arctica,
massa de ar Equatorial, etc.

A circulacdo global da atmosfera transporta as massas de ar para fora da sua
zona de formacao. Nesse processo ocorre, naturalmente, uma transformacéo
lenta das suas propriedades termodindmicas (temperatura e humidade),
dependente das caracteristicas da regido atravessada. Apesar disso, a massa
de ar conserva uma grande parte das suas propriedades durante muitos dias,
0 que permite prever com alguma antecedéncia o estado do tempo numa
dada regido a partir da previsdo de qual a massa de ar que ai se vai encontrar
no futuro. Por outro lado, a grande inércia térmica das massas de ar implica
gue na zona em que a massa de tropical encontra a massa de ar polar, nas
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latitudes médias, no limite da célula polar, existe ainda um grande contraste
de temperatura e de humidade entre essas duas massas de ar. Assim, uma
parte significativa do gradiente de temperatura médio entre o Equador e 0s
Pélos vai concentrar-se numa faixa muito estreita — da ordem das dezenas de
kms — a que chamamos Superficie Frontal Polar. A interseccdo dessa
superficie com a superficie do globo ¢é designada por Frente Polar. Nesta
zona vai existir contacto entre uma massa de ar denso (frio e seco) de
origem polar e uma massa de ar pouco denso (quente e hiumido) de origem
tropical, situacdo semelhante a que d& origem a circulagcdo de Hadley, mas
numa escala muito mais concentrada. Por essa razao, a zona frontal é uma
das zonas preferenciais de actividade na atmosfera, onde se concentram
sistemas muito energéticos e ocorrem elevadas taxas de precipitacao.

7.4  Frentes

Quando o gradiente horizontal de temperatura/numidade atinge valores
muito elevados, a superficie frontal polar torna-se instavel, dando origem a
grandes perturbacfes que crescem e se deslocam ao longo dessa superficie,
alterando completamente o estado do tempo nas regides afectadas. Este tipo
especial de instabilidade é designado em meteorologia por instabilidade
baroclinicae é responsavel pelos sistemas activos que afectam as latitudes
médias.

Desde o século passado, com o inicio das observacdes meteoroldgicas
regulares na Europa e América do Norte, comecou a estabelecer-se a
existéncia de padrfes comuns associados a alteragdo do estado do tempo nas
latitudes médias. Por um lado, verificou-se que a ocorréncia de precipitacdo
intensa € geralmente antecedida por uma diminuicdo da pressao atmosférica,
facto que contribuiu para tornar o barometro um instrumento pessoal de
“previsdao” do tempo. Por outro lado, observou-se que a evolugdo do estado
do tempo num dado local é frequentemente caracterizada por uma sequéncia
semelhante de observacGes — de tipos de nuvens, direccdo do vento,
temperatura e pressdo — sugerindo a existéncia de um mecanismo fisico
comum para explicacdo desses sistemas meteorologicos. Uma caracteristica
notavel da evolucgdo de todas essas variaveis era a ocorréncia de transigdes
bruscas, quase descontinuas, numa certa fase da passagem do sistema.

Com recurso aos meios que hoje possuimos — uma rede global de estaces e
um conjunto de satélites meteorolégicos observando todo o planeta — é
relativamente facil localizar e analisar os sistemas meteorologicos de que
estamos a falar. No inicio do século XX, no entanto, a observacdo
meteoroldgica era pontual e restringia-se a medicdo de valores junto da
superficie. A andlise cuidadosa dessas observacfes e uma grande intuicdo
permitiram, no entanto, o estabelecimento de um modelo qualitativo da
evolugcdo das perturbacbes frontais, ainda hoje aceite, com pequenas
modificacdes. Este modelo é geralmente referido como 0 modelo de Bergen



e deve-se ao trabalho de um conjunto de cientistas sob a direc¢do de V.
Bjerknes.
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Figura 7.6 — Perturbacdo na superficie frontal polar. As setas indicam o movimento relativo
do ar no plano vertical (cf. Figura 7.7 sobre o rumo do vento em cada sector do sistema
frontal).

A energia disponivel na zona da superficie frontal resulta essencialmente da
diferenca de densidades entre o ar polar e o ar tropical. Essa diferenca de
densidades vai favorecer um processo de circulacdo no plano vertical, com
movimentacao do ar tropical sobre o ar polar (cf. Figura 7.6). O ar tropical,
mais quente, tem grande capacidade de retencéo de vapor de agua, uma vez
que a razdo de mistura de saturacdo cresce exponencialmente com a
temperatura (cf. Figura 3.3). A sua subida tem implicacdes consideraveis:
por um lado, vai ocorrer arrefecimento adiabatico (cf. seccdo 3.8),
implicando condensacédo, isto € formagcdo de nuvens e, eventualmente,
precipitacdo; por outro lado, a manutencdo de uma corrente ascendente
favorece a ciclogénese, isto €, a criacdo de uma zona depressionaria em que
0 ar roda no sentido ciclénico (cf. seccdo 6.5).

Assim, se num dado local da Frente Polar a diferenca de densidades entre as
duas massas de ar for suficientemente elevada para iniciar o processo de
circulacéo vertical através da frente, vai gerar-se nesse local uma depressao
(cf. Figura 7.7a). Essa depressdo vai produzir uma circulagdo no plano
horizontal, distorcendo a frente, de tal modo que um sector de ar tropical é
introduzido, em cunha, no seio no ar polar (cf. Figura 7.7b). A perturbacéo
frontal vai entdo evoluir, intensificando-se ao mesmo tempo que se desloca
sobre a superficie da Terra.
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Figura 7.7 — Evolucdo de uma frente polar tipica: (a) estado incipiente - gradiente de
temperatura através da frente da inicio a subida de ar quente e descida de ar frio,
influenciadas pelo efeito de Coriolis, (b) estado maduro - faixa cinzenta corresponde a
Figura 76, (c) oclusdo - faixa cinzenta corresponde a Figura 7 8.

A distor¢do da frente vai concentrar ainda mais o contraste de densidade
entre as duas massas de ar, nos dois lados da cunha de ar quente — a que
chamamos, por razdes explicadas no texto que se segue, Frente Quente e
Frente Fria — implicando uma nova intensificagdo da circulagéo vertical.
Essa intensificacdo do gradiente de temperatura é designada, por razoes
6bvias, por frontogénese. Enquanto isso, a cunha de ar quente é deslocada
em direccdo ao Pdlo e para cima, implicando uma deformacéao progressiva
do sistema frontal (Figura 7.7c) até a ocorréncia do processo de oclusao
(Figura 7.7c, Figura 7.8), a partir do qual o sector quente perde o contacto



com a superficie e a perturbacdo frontal comeca a decair. Tipicamente, 0
ciclo de vida de uma perturbacéo frontal, descrito na Figura 7.6, Figura 7.7 e
Figura 7.8, desde a geracdo do sector quente até a dissipacdo do sistema,
dura cerca de 1 semana.

r—Nuvens médias e altas Ar quente
V4
Frente oclusa . .
Ar + frio Ar frio
Ar quente \{ /|
e hamido / / N\ (b) X
¥ Ar quente
z y4
Ar frio e seco Ar frio Ar + frio
Frentefria ! x  N__Frente quente (c) X

(@)

Figura 78 —Ocluso de perturbacéo frontal (cf. Figura 7.7b). Na zona oclusa as nuvens
estdo afastadas da superficie (nuvens médias e altas). (a) Visdo 3D de uma ocluséo fria; (b)
ocluséo fria vista em corte vertical; (c) oclusdo quente vista em corte vertical.

Em geral, as perturbagdes frontais deslocam-se de Oeste para Leste, na
mesma direccdo do movimento na Troposfera média. Assim, um observador
que se encontre fixo no espaco vai ser afectado pela passagem dessas
perturbacdes. Um observador fixo no ponto P da Figura 7.7 encontra-se na
massa de ar polar. A medida que o sistema se desloca para Leste, 0
observador vai comecar sentir a aproximacdo da frente pela diminuicéo
regular da pressdo, enquanto no ceu comegam a surgir nuvens altas (cirrus e
cirrostratug, depois nuvens médias (altostratug possivelmente
acompanhadas de chuvisco, depois nuvens baixas (nimbostratu}
acompanhadas de precipitagdo continua. Até este momento a massa de ar a
superficie continua a ser constituida por ar polar, encontrando-se o ar
tropical em altitude.

A certa altura o observador verifica uma subita subida de temperatura — de
varios °C — quando se da a chegada do ar tropical a superficie, com a
passagem do primeiro ramo da perturbacdo frontal, designado, por essa
razdo, por Frente Quente. A passagem da frente quente, a pressdo atinge
um minimo e o vento sofre uma mudanca brusca de direc¢do. Durante
algum tempo, o observador vai encontrar-se no sector quente. Nessa fase, a
pressdo, temperatura e vento variam pouco e podera ocorrer precipitacdo
convectiva, isto é precipitacio intermitente sob a forma de aguaceiros. A
passagem da Frente Fria observa-se uma nova alteracdo do estado do
tempo: novo minimo da pressao, a temperatura sofre uma descida brusca, o
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vento muda subitamente de direcgdo e ocorre precipitacdo intensa sob a
forma de aguaceiros.

Ap0s a passagem da frente fria a pressdo comeca a subir regularmente e
comecam a aparecer abertas até se estabelecer uma situacdo anticiclonica
com céu limpo e as baixas temperaturas caracteristicas do ar polar. A
evolucdo descrita pode ser facilmente deduzida imaginando o ponto P a
deslocar-se na Figura 7.7 e Figura 7.8 de Leste para Oeste (i.e., a0 contrério
do deslocamento do sistema). A Figura 7.9 apresenta um gréafico idealizado
de evolugdo da temperatura e pressdo a passagem de um sistema frontal.

1010| Presséo
\ /
990
tempo
20| Temperatura ,,—\‘
10
\';\‘/ Rumo do vento SW —— W
S S —
c| SE
N
Precipitacédo _f—
Chuva Aguaceiros tempo

Figura 79 — Evolucéo das condigdes meteoroldgicas a passagem de um sistema frontal
(situacéo idealizada).

Caixa 7.1 — A tempestade de 5 de Novembro de 1997

A realidade é, na maior parte dos casos, bastante mais complicada que os modelos.
Por essa razdo, nem sempre é facil identificar o modelo representado pela Figura 7.9
quando se analisam as observacdes reais correspondentes a passagem de uma
depressdo frontal. A Figura 7.10 apresenta o caso de uma depressdo muito intensa,
que deu origem a inundagdes em vérias zonas do Sul de Portugal, na noite de 4 para 5
de Novembro de 1997. A tempestade esteve associada a uma frente alongada na
direccdo este-oeste, estendendo-se até uma depressdo no Atlantico, a umas centenas
de kms ao largo da costa. Considerando os dados apresentados na Figura 7.10,
observa-se até as 0 horas do dia 2 auséncia de precipitacdo, um amplo ciclo diurno de
temperatura, indicando condi¢Ges de céu pouco nublado e uma tendéncia para a
descida gradual da pressdo atmosférica. A partir da noite de 2 para 3, observa-se
precipitacdo continua em Evora, muito intensa, e aguaceiros em Faro, acompanhada
por uma redugao da amplitude térmica, com valores da temperatura média claramente
acima dos observados em dias anteriores; a pressdo continua a descer e 0 vento passa
de SE para SW. Na noite de 4 para 5, a pressao decresce muito rapidamente, atingindo
um minimo absoluto. Nesse mesmo instante, observa-se uma queda brusca da
temperatura em Faro (de cerca de 8°C em minutos) e uma rotagdo do vento de SW
para W, 0 que é consistente com a passagem de uma frente fria. Em Evora as
variagBes sdo menos claras.
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Figura 710— Evolugéo das condicdes meteoroldgicas em Faro e Evora durante a passagem da
tempestade de 5 de Novembro de 1997. Fonte: Instituto de Meteorologia.

7.5  Depressdes e anticiclones

A depressdo frontal é o sistema meteorol6gico mais activo nas latitudes
médias, sendo responsavel por grande parte da precipitacdo ai observada.
Nas latitudes baixas e ocasionalmente nas latitudes médias e elevadas,
existem diversos outros sistemas muito activos, capazes de produzir
localmente taxas de precipitacdo ainda mais elevadas, sendo frequentemente
acompanhados por ventos muito fortes a superficie. Estes sistemas, que
incluem os Ciclones Tropicais, 0s Tornados, os Ciclones Polares e diversas
formas de conveccéo organizada tém em comum o facto de serem sempre
sistemas depressionarios em rapida rotacdo no sentido ciclonico (i.e., no
mesmo sentido que a Terra: sentido directo no Hemisfério Norte, sentido
retrogrado no Hemisfério Sul).

Assim, se exceptuarmos 0s sistemas gque ocorrem na zona equatorial, em
que a rotacdo ndo é necessariamente um factor relevante, podemos afirmar
que as situacbes de mau tempoestdo sempre associadas a depressdes
ciclénicas. Inversamente, as situagdes de bom tempo fora da regido
equatorial estdo geralmente associadas a situagdes de circulagdo
anticiclonica.

Enquanto que os tornados sdo responsaveis pelas situagdes mais extremas
em termos de vento a superficie, sendo frequentemente responsaveis por
rastos de intensa destruicdo, a relativa raridade destes sistemas e a sua
reduzida extensdo espacial (poucos kms) permite limitar o seu impacto
global. Tal ndo acontece no caso dos ciclones tropicais. De todos 0s
sistemas referidos, os ciclones tropicais sdo 0s que maior impacto tem, em
termos de destruicéo e perda de vidas.
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Os ciclones tropicais sdo gerados no Oceano tropical, sendo ai
“alimentados” de grandes quantidades de ar quente e humido. A introdu¢do
de ar quente e humido na base destes sistemas cria uma situacdo de
instabilidade (cf. seccéo 4.5) propicia para o seu desenvolvimento. No seu
estado maduro, séo sistemas de grandes dimensbes — da ordem dos 500 a
1000 km de diametro — com um ciclo de vida de varios dias, podendo ser
facilmente observados nas fotografias de satélite (Figura 7.11).

LSU Earth scan Lab
Coastal studies Institute
Sept. 13, 1988

Hurricane "Gilbert"”

Figura 711 - Furacdo Gilbert (1988) em fotografia de satélite. Fonte: LSU Earth Scan Lab
(www.esl.Isu.edu).

A medida que se formam, os ciclones tropicais sio empurrados para Oeste
pelos ventos alisios e ligeiramente desviados para latitudes um pouco mais
elevadas, indo afectar o estado do tempo na costa Leste dos diferentes
continentes (América, Africa, Asia e Australia). Os ciclones tropicais
gerados no Atlantico sé@o geralmente designados por FuracBes e podem
afectar a Ameérica do Sul, a América Central e o Sul da América do Norte.
No caso do Pacifico e indico, eles sdo tradicionalmente designados por
TufBes, podendo atingir as costas da Indochina, da Austrélia, da China e de
muitos outros paises da regido, nomeadamente as ilhas do Pacifico tropical.

Apesar da sua origem quase equatorial, os ciclones tropicais atingem o
maximo da intensidade quando se afastam ligeiramente do Equador,
geralmente até cerca de 20°, sendo afectados pela forca de Coriolis. Por essa
razdo, estes sistemas intensamente depressionarios rodam rapidamente no
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sentido ciclonico, podendo a velocidade do vento a superficie atingir valores
extremamente elevados, até mais de 200 km/h. Vistos numa fotografia de
satélite (Figura 7.11) os ciclones tropicais surgem como grandes turbilhdes
ciclonicos, constituidos por faixas de cumulonimbos de grande
desenvolvimento vertical. No centro dos ciclones tropicais observa-se
geralmente uma regido calma de céu limpo — o olho do furacdo — em que
ocorre subsidéncia (descida de ar). A existéncia do olho do furacdo deve-se
ao facto de as velocidades na parede do olho serem téo elevadas que a forga
centrifuga impede a convergéncia de ar para o seu interior, essencial para a
alimentacéo da corrente ascendente nos cumulonimbos.

Caixa 7.2 — Tornados

Os tornados sao turbilhdes atmosféricos de dimensGes muito mais reduzidas que 0s
ciclones tropicais, com um diametro geralmente inferior a 1 km. Como & tipico dos
sistemas meteoroldgicos de menores dimensfes o tempo de vida de um tornado é
normalmente curto — minutos ou horas — e a sua evolugdo é muito dificil de prever.
No seu estado de maxima intensidade, um tornado pode produzir velocidades do
vento a superficie acima dos 500 km/h (caso de um tornado de grau 5).

Os tornados sdo produzidos em tempestades convectivas muito intensas, designadas
por supecélulas Para a sua producdo € necessaria a existéncia de grandes
quantidades de CAPE (energia potencial disponivel para conveccao, cf. sec¢do 4.6) e
uma forte intensificagdo do vento na Troposfera média. Quando estas condigdes estdo
reunidas, forma-se na base do cumulonimbo que constitui a supercélula, um ou mais
turbilhdes de circulagdo muito intensa, onde a presséo é suficientemente baixa para
aspirar particulas soltas da superficie ou gotas de agua. Estes turbilh@es, com a
aparéncia de funis deslocam-se rapida e erraticamente sobre a superficie e constituem
os tornados. A Figura 7.12 representa, esquematicamente, a circulacdo atmosférica
associada a um Tornado.

Os tornados sdo sistemas muito raros a escala mundial, mas observam-se
ocasionalmente em muitas regides. Nas planicies da América do Norte (Oklahoma,
Arizona, etc.) existem condi¢cbes muito favordveis a sua formacdo, ocorrendo
anualmente cerca de 800. Outros sistemas, de menor dimenséo e intensidade, podem
por vezes confundir-se com tornados: caso das trombas de aguaor vezes observadas
em &guas costeiras, e dos dust devils("demdnios de areia"), frequentes em zonas
desérticas e com a dimensdo horizontal de apenas alguns metros.
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Figura 712 — Representacdo esquematica da circulagdo num Tornado.

7.6  Autoavaliacéo
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Questdes e Exercicios

Ex 7-1 Explique porque razdo a circulacdo atmosférica de Vénus ndo revela a
presenca de correntes de jacto.

Ex 7-2 As massas nebulosas que constituem a "assinatura” de um sistema frontal
encontram-se preferencialmente na massa de ar quente. Indique duas
razBes que explicam esse facto.

Ex 7-3 Explique a origem do jacto subtropical.

Ex 7-4 A passagem de uma frente oclusa néo se observa normalmente precipitagio
intensa. Justifique e indique as alteracBes do estado do tempo que sdo de
esperar nessas condigdes.



Ex 7-5 Na llha de S. Tomé (perto de Equador) observa-se a existéncia de dois
periodos de maior intensidade de precipitacdo, com maximos em Abril e
Novembro. Justifique, considerando a origem da precipitacao nessa regiao.

Ex 7-6 Explique porque razdo os ciclones tropicais s6 afectam a costa leste da
América, Asia e Oceania.

Ex 7-7 Os ciclones tropicais nunca se formam sobre o continente e quando se
deslocam sobre terra durante periodos prolongados enfraquecem. A que se
devem esses factos?
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8 Circulacg0des Locais Regionais
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

1 Conhecer ascaracteristicas proprias da circulagdo na "camada
limite atmosférica"

1 Compreender o mecanismo de "brisa" nas suas diferentes
aplicacoes.

1 Conhecer, qualitativamente, diversos efeitos devidos ao escoamento
na vizinhanga de orografia.
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Os sistemas meteoroldgicos descritos no capitulo 7 sdo facilmente
observados quer pela rede mundial de estacdes meteoroldgicas quer, nos
casos em que existe uma clara “assinatura” nebulosa, nas fotografias dos
satélites meteoroldgicos. Existem, no entanto, sistemas de muito menor
dimens&o, por vezes ndo directamente acessiveis, mas que afectam de forma
muito significativa o estado do tempo local. Os sistemas de menores
dimensdes tém, geralmente, um tempo de vida proporcionalmente mais
curto. Os sistemas meteoroldgicos de grandes dimens@es — varias centenas a
milhares de kms, visiveis nas cartas do tempo — sdo designados como
sistemas sindpticos ou de escala sinoptica. Sistemas com dimensao de cerca
de 1 a 100 km séo designados como de mesoscala, sistemas de menores
dimensoes sdo incluidos na microscala (cf. Tabela 1.1).

Muitos sistemas de mesoscala e de microscala ndo produzem uma assinatura
visivel no céu. Assim, aquilo que nos parece um escoamento suave do ar
esconde, muitas vezes, movimentos turbulentos de grande intensidade. As
viagens de avido fornecem frequentemente exemplos da ocorréncia de
periodos de turbuléncia em ar limpo, sem qualquer aviso prévio, dando
uma indicacdo da existéncia de movimentos de pequena escala, invisiveis
para um observador a distancia. Nalguns casos, porém, o movimento do ar é
revelado pela presenca de tracadores visiveis — goticulas de agua, particulas
de fumo ou outro aerossol — e podemos visualizar o escoamento atmosférico
em toda a sua complexidade.

Os movimentos de mesoscala e de microscala podem ser desencadeados
devido a muitos mecanismos diferentes. Contrariamente ao que se passa
com os sistemas de grandes dimensdes, 0s sistemas nestas escalas sdo
rapidamente afectados pela sua interaccdo com a superficie da Terra. Essa
interacgdo faz-se sentir sob diversas formas e envolve, em particular, a
resposta a variagdes da temperatura da superficie e aos efeitos do atrito.

8.1 Adcirculacéo junto da superficie

O movimento do ar s6 é muito afectado pelo atrito numa camada com
alguns mm junto da superficie, onde o vento se anula. Nas primeiras
dezenas de metros acima da superficie — até cerca de 50 m — a velocidade do
vento aumenta rapidamente. Apos esse crescimento rapido de velocidade, o
vento aumenta de velocidade de forma mais gradual, a0 mesmo tempo que
roda a sua direccdo, até se aproximar, a cerca de 1 km, do valor do vento
geostrofico. Este perfil tipico de variacdo vertical da velocidade do vento
permite definir varias camadas no interior da Troposfera: a camada viscosa
ou laminar (z<1 cm), a camada limite de superficie (z<50 m), a camada
limite planetaria (z<1 km) e a atmosfera livre z>1 km). A Figura 8.1
mostra um perfil vertical idealizado do vento na camada limite atmosférica.
A Figura 10.5 apresenta um ciclo diurno, observado, da estrutura térmica da
camada limite, em condicdes de Verdo e céu limpo.



O que torna a camada limite planetaria uma regido com caracteristicas
diferentes da atmosfera livre é a proximidade da superficie. Nesta regido,
cuja espessura varia entre poucas centenas de metros (200-300 m) durante a
noite até mais de 1000 m durante um dia com o solo aquecido pelo Sol,
sente-se o efeito do ciclo diurno de aquecimento e arrefecimento do solo. O
aquecimento do solo transmite-se as camadas de ar junto da superficie,
forcando circulagdes verticais — muitas vezes designadas por térmicas — que
se estendem até ao topo da camada limite, misturando-a verticalmente. Estas
térmicas sdo bem conhecidas dos praticantes de parapente asadelta ou
planador e sdo muito importantes para 0 voo dos passaros.

Error! Not a valid link.

Figura 81 — Variacdo do vento com a vertical: perfil idealizado. Junto da superficie o vento
atravessa as is6baras no sentido das baixas pressdes; no topo da camada limite o vento é
quase paralelo as is6baras (equilibrio geostrofico).

A existéncia de térmicas torna o escoamento na camada limite quase sempre
turbulento. Nas térmicas o ar circula entre a base e o topo da camada limite
em correntes ascendentes e volta a superficie em correntes descendentes.
Como a velocidade do vento varia muito na vertical, especialmente nas
primeiras dezenas de metros, quando uma descendente atinge a superficie
transporta ar mais rapido e, portanto, o seu aparecimento vai traduzir-se
num aumento subito da velocidade do vento, i.e., numa rajada. As rajadas
tornar-se-do mais frequentes quando as térmicas atingem o maximo do seu
desenvolvimento, ao fim da tarde num dia com forte aquecimento da
superficie, em condicdes de céu pouco nublado. Com a chegada da noite, a
superficie arrefece, o0 que implica um arrefecimento da baixa Troposfera e,
portanto, uma estabilizacdo. A turbuléncia decresce gradualmente podendo,
no entanto, ser mantida em valores elevados se existirem ventos fortes na
atmosfera livre ou um tecto de nuvens baixas. A Figura 8.2 mostra um
exemplo de evolugéo da intensidade do vento num anemometro ao longo do
ciclo diurno.
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Figura 8.2 — Registo de um anemoémetro: intensidade do vento, médias de 1 minuto.
Observacdes realizadas em Portel (Alentejo) em Outubro de 1997 (Projecto CICLUS).

8.2 A brisa maritima

A turbuléncia da camada limite referida na seccdo anterior é produzida em
resposta a um padrdo de aquecimento da superficie quase homogéneo ou
simplesmente irregular, o que implica que a localizacdo das ascendentes
descendentawessas circulacbes é essencialmente imprevisivel. Em algumas
regibes, no entanto, as propriedades da superficie variam de forma de tal
maneira abrupta que pode ser gerada uma circulacdo organizada, capaz de
afectar o clima local. Essas circulagdes, produzidas em resposta a existéncia
de diferencas de temperatura entre superficies proximas, sdo genericamente
designadas por brisas.

O exemplo mais conhecido é o da brisa maritima. Durante o dia,
especialmente durante o Verdo, a camada superficial do solo aquece devido
a radiacéo solar. No oceano, a mesma radiacdo é absorvida numa camada
muito profunda — até cerca de 100 m — de grande capacidade calorifica e é
em parte consumida em evaporacéo, pelo que a temperatura da superficie do
oceano varia muito lentamente. A temperatura do ar sobre o continente
tendera assim a tornar-se mais alta do que a sua temperatura sobre o0 oceano.
Numa zona costeira, pode obter-se, por este processo, um gradiente de
temperatura da ordem dos 10°C em poucas dezenas de kms. Esse gradiente
vai desencadear uma circulacdo directa: o ar quente continental tendera a
deslocar-se para cima em direccdo ao mar, enquanto o ar frio maritimo
tendera a deslocar-se para baixo em direccdo ao continente. Assim, a origem
da circulacdo de brisa é semelhante a da célula de Hadley ou a da circulacéo
através da Frente Polar (gradiente horizontal de temperatura - circulagdo
no plano vertical), mas a circulacdo gerada é completamente diferente em
cada um dos casos porque se trata de sistemas de diferentes escalas, e cada
escala tem os seus ingredientes proprios.
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Figura 8.3 — Brisa maritima: isbaras e circulacdo de brisa: (a) antes da brisa (b) inicio da
brisa; (c) estado maduro.

A Figura 8.3 mostra como o padrdo de aquecimento terra/mar da origem a
circulacdo da brisa maritima. Admitimos que partimos de uma situacdo em
que ndo existe qualquer contraste entre o0 ar continental e 0 ar oceanico e em
que ndo ha gradientes horizontais de pressdo (Figura 8.3a). Com o inicio do
aquecimento do solo e o correspondente aquecimento do ar sobre o
continente o ar continental torna-se menos denso, pelo que a presséo vai
decrescer mais lentamente com a altitude. Desse facto resulta a criacdo de
um gradiente horizontal de pressdo, a uma certa distancia do solo, que vai
forcar uma circulacdo do continente para 0 oceano, em altitude (Figura
8.3b). Essa circulagdo implica a existéncia de uma corrente descendente
sobre 0 oceano e de uma corrente ascendente sobre o continente cuja
presenca vai favorecer uma nova deformacéo das is6baras com a formagao
de uma alta pressdo na baixa atmosfera oceénica e uma baixa pressdo na
baixa atmosfera continental. No estado maduro é produzida uma circulacéo
fechada, com transporte de ar maritimo fresco do oceano para o continente
junto da superficie e uma corrente de retorno em altitude (Figura 8.3c).
Deve notar-se que, neste sistema, o gradiente de pressdo tem sinais opostos
junto da superficie e em altitude.

O mecanismo descrito na Figura 8.3 resulta do aquecimento do solo durante
o dia. Durante a noite o solo arrefece rapidamente, tornando-se, por vezes,
bastante mais frio que a superficie do oceano. Nessas condicGes, o
mecanismo de brisa funciona em sentido inverso, produzindo uma corrente
a superficie da terra para o mar, com retorno em altitude, designada por
brisa terrestre. Como em todas as brisas, o ar que se desloca a superficie €
mais frio (mais denso) do que o ar que ele vem substituir.

A circulagdo da brisa maritima/terrestre estende-se em geral a poucas
dezenas de kms da costa nas duas direccdes. Em condi¢cbes favoraveis, no
entanto, esta circulagdo pode assumir um caracter regional definindo o clima
de grandes areas do mundo (cf. seccOes 8.6 € 8.7).
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Figura 84 — Brisa terrestre

8.3  Brisas de montanha e vale

Também a topografia pode dar origem a circulac6es de brisa, com inversédo
do sentido da circulagdo entre a situacdo diurna e nocturna. Tal como no
caso da brisa maritima/terrestre, a superficie do solo funciona como fonte de
aquecimento (durante o dia) e de arrefecimento (durante a noite). A um
dado nivel, a atmosfera sobre o vale encontra-se longe do solo, sendo pouco
afectada pelo ciclo diurno. Enquanto isso, na zona montanhosa a esse
mesmo nivel, a atmosfera estd em contacto directo com a superficie,
trocando calor. Assim, durante o dia, a montanha comporta-se como uma
fonte de aquecimento, dando origem a uma circulacdo de ar mais fresco
vinda do vale: a brisa de vale. Durante a noite, a montanha é uma fonte de
arrefecimento, tendo lugar uma corrente de ar fresco da montanha para o
vale, ao longo da encosta: a brisa de montanha. O vento junto da superficie
na circulacdo de brisa de montanha é designado por vento catabatico,
podendo atingir velocidades muito elevadas. O vento de superficie
associado a brisa de vale é designado por vento anabatico.

Figura 85 — Brisa orografica: (a) brisa de vale, durante o dia (b) brisa de montanha,
durante a noite. Representadas: isébaras e sentido da circulacdo atmosférica.



8.4  Outras circulagdes orograficas

As brisas de vale e montanha constituem um exemplo da grande
importancia da topografia na circulacdo atmosférica e no clima.
Dependendo das dimensdes da montanha e das caracteristicas da massa de
ar que se desloca sobre ela, pode observar-se uma enorme variedade de
circulagBes directamente atribuiveis a topografia. No caso das grandes
cadeias montanhosas — como o Tibete, as Montanhas Rochosas, os Andes e
até os Alpes — observa-se um impacto global da sua presenca, traduzido pela

alteracdo da circulacdo em todo o Hemisfério: forcamento de ondas longas

na circulagdo circumpolar, geracdo de depressées moveisie vdo afectar o
estado do tempo milhares de kms a leste da cadeia de montanhas, geracao e
modificacdo de perturbacdes frontaig alteracdo da orografia global
devida aos processos orogénicos de larga escala associados a deriva dos
continentes foi, muito provavelmente, um dos factores fundamentais na
mudanca climética ao longo das eras geoldgicas.

A escala local, a presenca de orografia traduz-se no forcamento de
circulagbes muito perturbadas (cf. Figura 8.6): geracdo de vortices e rotores,
forcamento de ondas internas dando origem a padrdes de nuvens,
tempestades de vento, criacdo de zonas preferenciais para a precipitacéo.
Por essa razdo quando uma montanha se encontra sob a ac¢do de um vento
com um rumo dominante bem definido, existe sempre uma grande diferenca
meteorolégica entre as duas encostas.

Barlavento €) (©) Sotavento

Figura 8.6 — Circulagdo na vizinhanca de montanhas: (a) precipitacdo orogréfica; (b)
tempestade de vento na encosta, (c) regido de fohen, (d) regido de estagnacdo e turbuléncia
na esteira da montanha; (e) ondas internas, (f) nuvens lenticulares devidas a "ondas de lee".

Um caso muito interessante de influéncia orogréfica e que tem impacto no
clima local é fornecido pelo chamado efeito de fohenilustrado na Figura
8.6. Se uma massa de ar humido for obrigada a subir ao longo da encosta de
uma montanha suficientemente elevada, pode atingir a saturagdo devido ao
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arrefecimento adiabético (cf. seccdo 3.8). Nesse caso hd formacdo de nuvens
orograficas que podem produzir precipitacdo. Uma vez passado o cume da
montanha, a massa de ar € empurrada para baixo, ao longo da segunda
encosta, e € aquecida adiabaticamente. No processo de condensacdo o ar
recebe calor latente de condensacdo. Se néo tivesse ocorrido precipitacéo,
esse mesmo calor latente seria consumido na evaporacdo das goticulas da
nuvem no processo de descida. Mas, se ocorreu precipitagédo, parte do calor
latente libertado na condensacdo permanece no ar e vai contribuir para uma
diferenca de temperatura entre pontos & mesma altitude dos dois lados da
montanha. Assim, a encosta do lado de onde sopra o vento (barlaventq sera
fria e himida, enquanto que a outra encosta (sotaventd sera quente e seca.
As diferencas de temperatura entre as duas encostas podem ser superiores a
10°C. O efeito de fohen € muito importante em diversos pontos do mundo,
em particular na Suica onde ele justifica as temperaturas amenas observadas
nos vales protegidos pelos Alpes. Em Portugal, o melhor exemplo encontra-
se na llha da Madeira, onde se observa sistematicamente um tempo quente e
seco na encosta Sul e condi¢gdes muito mais frescas e himidas na encosta
Norte, devido ao vento do quadrante Norte que € dominante na regido.

Exercicio 8.1 — Efeito de fohen

Uma massa de ar a temperatura de 15 °C e com temperatura do ponto de orvalho de
10°C é obrigada a passar sobre uma cadeia de montanhas. Nessa passagem, 0 ar a
superficie é expandido desde os 1000 hPa até aos 700 hPa, no topo da montanha,
voltando a sua pressdo de origem na encosta a jusante. Admitindo que todo a agua
condensada é expulsa para fora da massa de ar, sob a forma de precipitacdo, calcule:
(2) a temperatura final da massa de ar a superficie, (b) a sua humidade relativa inicial
e final.

Solucéo:

Vamos utilizar o tefigrama (Figura 8.7). O estado inicial da massa de ar €
representado pelos pontos: (p=1000 hPa, T=15°C, Ton=10°C), representados no
diagrama por (1) e (1'). Na subida, da-se uma expansdo adiabatica: o ponto (1)
desloca-se ao longo da adiabatica seca até a posi¢do (2), enquanto (1”) se desloca para
0 mesmo ponto (2) seguindo a linha r=const. O ponto (2) correspondente ao nivel de
condensacdo (nesse ponto T=Ton). Acima do nivel de condensagdo o ponto
representativo da massa de ar desloca-se de (2) até (3) seguindo a adiabatica saturada
até atingir a pressdo do topo da ascensdo (700 hPa). Na descida, a massa de ar é
comprimida adiabaticamente desde (3) até (4), seguindo uma adiabatica seca,
enquanto isso ha conservagao da razdo de mistura o que implica que a temperatura do
ponto de orvalho evolui ao longo da linha r=const até atingir o ponto (4). Lendo o
diagrama:

(a) TfinaI:T(4):240C; (b) Torv,finaI:Torv(4'):10C, Hr,iniciaI:r/rsat:'“S/:LO:BO%,
Hr,finaI:~4/19:~25%.
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Figura 8.7 — Efeito de fohen no tefigrama (Exercicio 8.1).

8.5 Circulagédo na vizinhanga de lagos e cidades

O efeito de brisa descrito nas secgdes 8.2 e 8.3 constitui um exemplo de
circulagbes atmosféricas directamente devidas a existéncia de variacbes das
propriedades da superficie, traduzidas, nesse caso, pela criacdo de gradientes
horizontais de temperatura. E possivel produzir efeitos semelhantes quando
se encontram gradientes horizontais de vento, devidos, por exemplo, a
alteracdo da rugosidadeda superficie. A Figura 8.8 apresenta o caso da
circulagdo nas proximidades de um lago. Dado que a superficie do lago &,
geralmente, muito mais lisa que a superficie envolvente, especialmente se
esta for florestada ou tiver construgdes, vai observar-se um aumento da
velocidade do vento sobre o lago e uma redugdo quando o ar volta a circular
sobre a margem. Em consequéncia, vai observar-se divergénciahorizontal
do ar na transicgdo terra- lago e convergénciana transicdo lago- terra. Tal
como no caso da circulagdo atmosférica em anticiclones e depressdes
(seccdo 6.5), a zona de divergéncia a superficie vai forcar uma corrente
descendente, enquanto que a zona de convergéncia vai forcar uma corrente
ascendente. A ascendente é frequentemente observada devido a presenca de
nuvens.

Uma outra situagdo muito mais frequente é produzida pela presenca de
zonas urbanas. Estas zonas caracterizam-se por grande rugosidade, devida
aos edificios, e também pelo facto de serem, em geral, mais quentes que as
zonas rurais circundantes. Nalguns casos, a diferenca de temperatura entre o
interior da cidade e o ambiente rural proximo pode ultrapassar os 5°C,
devido ao facto de a cidade absorver melhor a radiagéo solar (menor albedo)
e possuir uma menor superficie de evaporacao. Este efeito é designado por
ilha de calor urbana e pode contribuir significativamente para a
deterioracéo da qualidade do ar na zona urbana, especialmente se existirem
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fontes de poluicdo nos arredores da cidade. A Figura 8.9 exemplifica a
situacao.

LAGO

Figura 88 — Circulagdo atmosférica na vizinhanga de um lago. O vento a superficie acelera

sobre o lago devido a diminuigdo do atrito, gerando zonas de convergéncia horizontal de ar

(C) e de divergéncia (D). Em consequéncia, vai surgir uma circulagdo vertical (setas largas)
que pode dar origem a nebulosidade.

o I
’/

. e Inversao
Um”mewmw,/,,/ Arq uente mm,,,,m,,,,,,,,,w,»,m
e seco
) L Ar fresco
e humido
—_ —

Figura 89 —"llha de calor" urbana, em condicGes de vento fraco. A diferenca de
temperatura entre a zona urbana e a zona envolvente da origem a uma circulagdo de brisa.
Plumas de polui¢do emitidas na zona suburbana podem ser transportadas para o interior da

cidade nessa circulagdo, e darem origem a "fumigacéo" devido ao aprisionamento do ar
abaixo do inversdo e a intensa mistura na camada limite (cf. secgdo 10.2).

8.6  Depressdes térmicas

Quando as circulagBes de brisa dominam o escoamento atmosférico numa
regido extensa podem dar origem a formacao de depressdes quentes sobre o
continente, designadas por depressdes térmicas. A prevaléncia deste regime
de circulacdo na Peninsula Ibérica durante o Verdo deve-se a geometria da
peninsula. O aquecimento do continente durante um dia de Verdo dé inicio a
circulacéo da brisa maritima. Dado que a altitude do solo vai crescendo em
direcgdo ao interior, a circulagdo de brisa é reforcada por uma brisa de vale.
Como o sistema se mantém ao longo de muitas horas, o efeito da forca de
Coriolis faz-se sentir, desviando a brisa para a direita, i.e., transformando
uma circulacdo quase perpendicular a costa numa circulacdo praticamente



paralela. O resultado é uma circulacdo fechada no centro da peninsula,
rodando no sentido ciclénico (contrario aos ponteiros do relégio, no caso do
Hemisfério Norte).

~18°C

Figura 810— Depressdo térmica na Peninsula Ibérica. As setas esquematizam o
movimento de particulas de ar junto da superficie.

A circulacdo da depressdo térmica na Peninsula Ibérica (Figura 8.10) da
origem a vento de Norte ou Noroeste em toda a costa ocidental, com uma
intensidade crescente ao longo dia, atingindo um méaximo ao fim da tarde:
trata-se do regime da nortada, caracteristico do Verdo portugués. Durante a
noite, a nortada perde intensidade mas ndo ocorre, geralmente, uma inversao
da circulacdo, i.e., ndo se observa uma brisa de terra significativa. De facto,
durante o Verdo, a temperatura no interior da Peninsula baixa durante o
periodo nocturno, mas mantém-se quase sempre um pouco acima da
temperatura da superficie do Atlantico, que é relativamente baixa na
vizinhanga da Peninsula, devido ao afloramento de agua profunda que ai
tem lugar (upwelling).

8.7 A moncgéao

Um fendmeno com uma origem semelhante ao da depressédo térmica ibérica,
mas a uma escala muito maior, da dimenséo de um continente, é a mongé&o.
A circulacdo de moncao afecta grandes regides do mundo, especialmente
em latitudes relativamente baixas, sendo o caso mais marcante o da
circulacdo atmosférica no subcontinente indiano. Durante o Verdo do
Hemisfério Norte a temperatura da Asia sobe, tornando-se o continente mais
quente do que o Oceano indico. Dé-se assim inicio a uma circulagio de
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brisa de grandes dimenses que transporta ar muito hdmido do indico em
direccdo ao continente. Ao atravessar as cadeias de montanhas que existem
nos limites do planalto indiano, estas massas de ar d&o origem a precipitacéo
muitissimo abundante. No centro da Asia, forma-se uma depressdo térmica
de grandes dimensdes.

No periodo de Inverno do Hemisfério Norte assiste-se a uma inversao da
circulagdo de moncdo, iniciando-se a mongdo de Inverno. Na Sibéria
estabelece-se um anticiclone frio (Anticiclone da Sibéria), a partir do qual
se realiza um transporte de ar frio e seco do interior do continente para o
oceano, na forma de uma brisa de terra a escala continental. A circulagéo é,
também neste caso, fortemente influenciada pela rotacdo da Terra e pela
orografia. No caso da india, o planalto do Tibete fornece uma barreira de
proteccdo que impede a passagem do ar frio e seco com origem siberiana.
No caso da China, na falta de proteccdo orogréafica, observam-se vagas de
frio intenso associadas a moncao de Inverno.

Circulacdes de mongdo afectam, em graus diferentes, todos os continentes.
Sobre os continentes estas circulagdes sdo sempre associadas a depressdes
guentes no Verdo e a anticiclones frios no Inverno, tratando-se, em ambos
0s casos, de sistemas quase estacionarios, i.e., fixos no terreno. Nas latitudes
baixas, ndo afectadas por perturbacdes frontais, as mong¢des imp&e um clima
caracterizado por precipitacdo abundante na estacdo quente e tempo seco na
estacao fria.



8.8

Autoavaliacdo

Palavras chave

anticiclone da Sibéria efeito de fohen

brisa moncao

brisa de mar nortada

brisa de terra térmicas

brisa de montanha turbuléncia
brisa de vale upwelling
camada limite vento catabatico

depressao térmica

Questdes e Exercicios:

Ex 8-1 Uma massa de ar com uma temperatura de 15°C atravessa uma cadeia de

montanhas a velocidade de 5 m/s. O arrefecimento devido a subida
(expansdo) da massa de ar tem como consequéncia a ocorréncia de chuva
com uma intensidade de 3 mm/hora, afectando uma faixa de 10 km, na
encosta. Uma vez atravessada a montanha, a massa de ar volta ao seu nivel
inicial. Admita que toda a chuva tem origem numa camada de 1000 m, na
baixa Troposfera e que os dados anteriores se referem a essa camada.

(a) Esquematize a situacao.

(b) Estime a quantidade de agua condensada e precipitada em cada kg de
ar.

(c) Estime o calor latente libertado.
(d) Estime a reducéo de razéo de mistura.

Ex 8-2 A pressdo média a superficie em Janeiro e em Julho (Figura 7.5)

apresentam grandes diferengas, especialmente sobre os continentes.
Descreva essas diferencas e explique a sua origem.

Ex 8-3 Na sequéncia da questdo anterior, explique porque razdo a oscilacdo anual

da pressdo é muito mais intensa no Hemisfério Norte.

Ex 8-4 Aos 500 hPa (cerca de 5 km de altitude), no Verdo, observam-se muito

claramente os anticiclones subtropicais (e.g. Anticiclone dos Acores) mas
ndo as depressdes térmicas. Explique porqué.
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9 Poluicdo atmosférica
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Objectivos
No final do capitulo, o estudandeve:

T
1
T

Conhecer as principais familias de compostos atmosféricos.
Compreader e saber utilizar o conceito de "tempo de residéncia".

Compreender o papel dos principais poluentes (COy, N, O3,
COVse particulas), conhecer as suas principais fontes eocitg
vida atmosférico.

Compreender a diferenca entre poluente primarseeundario.

Compreender o processo de decaimento dos poluentes radioactivos
e 0s conceitos de dose de exposicao.

Compreender, qualitativamente, 0o mecanismo da poluicdo
fotoquimica e ®a aplicacdo aos ciclos do ozono troposférico e
estratosférico.
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Na atmosfera podem encontrar-se virtualmente todos os elementos da tabela
periddica, integrados em variadissimos compostos, na fase gasosa ou na
forma de particulas sélidas ou liquidas em suspensdo. Apesar de sO 0s
componentes maioritarios (N2, Oz), 0 vapor de agua e o argon contribuirem
de forma significativa para a massa total (cf. Tabela 1.2), a presenca de
diversos desses compostos, ainda que em baixissimas concentracdes, tem
grande impacto nas propriedades da atmosfera, devido essencialmente as
suas propriedades Opticas e a sua actividade quimica. Para além disso,
muitos dos compostos referidos sdo toxicos ou afectam de forma sensivel
animais e plantas — incluindo o homem - quando a sua concentracao
atmosférica aumenta de forma significativa. Compostos nessas condi¢des
séo designados como poluentes atmosféricos.

9.1 Ciclos de vida e tempos de residéncia

A composicdo da atmosfera ndo € estatica. Todos 0s seus constituintes —
elementos ou compostos — tém um ciclo de vida: sdo introduzidos na
atmosfera por uma ou mais fontes, sofrem processos de transporte e
transformacéo quimica e séo, eventualmente, removidos. Este ciclo de vida,
em que intervém possivelmente todos os elementos do sistema climatico
(Atmosfera, Hidrosfera, Litosfera, Biosfera e Criosfera) é geralmente
designado por ciclo biogeoquimico do elemento (ou composto) em causa.
Alguns ciclos biogeoquimicos sdo particularmente relevantes como € o caso
do ciclo da agua e dos ciclos dos elementos da vida (nomeadamente
carbono, oxigenio, azoto, hidrogénio e enxofre).

Uma caracteristica fundamental de cada elemento ou composto atmosférico
é 0 seu tempo de residéncia na atmosfera. Este tempo pode ser definido
como a duracdo média do seu ciclo de vida, desde que é introduzido na
atmosfera até ser removido para a superficie da Terra.

O tempo de residéncia pode ser calculado recorrendo a condigdo de
conservagao da massa. Assim, se considerarmos um elemento de volume da
atmosfera, i.e. uma porcdo qualquer da atmosfera, poderemos dizer que a
variacdo da massa de uma dada substancia nesse volume (dQ/dt) sera

devida a importacdo (Fin) ou exportacdo (Four) de massa através da parede e
a producao (P) ou remocéo (R) dessa substancia — por reac¢do quimica ou
decaimento radioactivo — no interior do elemento de volume.
Simbolicamente, podemos escrever a condi¢do de balanco:

D= (Fa- R +(P- R 1

A condicdo anterior € valida para qualquer elemento de volume e, portanto,
pode aplicar-se a totalidade da atmosfera. Dada a grande massa da
atmosfera, podemos em muitos casos admitir que ela se comporta como um
reservatorio para cada substancia considerada, i.e., que a concentracdo dessa



substéancia é constante (Q=const, dQ/dt=0). Nesse caso, temos a condi¢do
de conservagdo da massa em regime estacionario:

I:in +P= I:out +R (92)
e podemos calcular o tempo de residéncia da substancia em causa como:
;2. Q _ Q
P+ I:in R+ Fout (93)

em que Q é a massa total dessa substancia na atmosfera e os termos de fluxo
s0 incluem os fluxos através da superficie inferior, i.e., as fontes externas do
composto, localizadas na superficie.

Exercicio 9.1- Célculo do tempo de residéncia do enxofre na Atmosfera

O enxofre existe na atmosfera em diversos compostos, mas principalmente na forma
de di6xido de enxofre (SQ). A sua concentragdo média é da ordem de 119/ kg, pelo

que a sua massa total é de cerca de 10™%3 M g osera® 42 10°kg; se admitirmos
uma taxa de introducdo destes compostos na atmosfera de 20 10° kg/ang podemos
calcular o tempo de residéncia:
. Q _ & 10°
P+Fn 2002 10°

1 o
ano = —ano ° 1semana
50

i.e., em média, um atomo de enxofre demorara cerca de 1 semana na atmosfera, desde
a sua emissdo até a deposicao na superficie.

O conhecimento do tempo de residéncia de uma dada espécie quimica
permite, em particular, estimar a distancia a partir de uma dada fonte até a
qual séo de esperar concentragdes significativas do composto considerado
(cf. Ex 9-1). Por outro lado, para cada zona da atmosfera é possivel calcular
um tempo caracteristico de mistura (¢, ), definido como o tempo necessario

para, na auséncia de fontes ou sumidouros de um dado composto, se atingir
uma concentragdo homogénea desse composto. Em geral, o tempo de
mistura depende da dimensdo do reservatorio considerado, das
caracteristicas do escoamento atmosférico (velocidade média, estabilidade,
turbuléncia) e da direcgdo considerada. No caso da Troposfera, o tempo de
mistura vertical — tempo necessario para mistura de uma substancia entre a
superficie e a Tropopausa — € de cerca de 1 semana, enquanto que o tempo
de mistura horizontal — necessario a mistura numa dada superficie horizontal
em todo o globo — é de cerca de 1 ano. No caso da Estratosfera, devido a sua
elevada estabilidade estatica, o tempo de mistura vertical é de cerca de 50
anos.

Considerados uma dada regido da atmosfera e uma dada espécie quimica, se
o tempo de mistura for muito superior ao tempo de residéncia é de esperar
que haja grandes varia¢@es de concentracdo dessa substancia. Caso contrario
sera de esperar uma concentracdo homogénea da substdncia em causa.
Assim, no caso do diéxido de enxofre (cf. Tabela 9.1), introduzido na
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atmosfera em processos de combustdo, pode concluir-se que ele ndo se
encontra bem misturado, nem sequer na zona da Troposfera acima da fonte.
No outro extremo, o didxido de carbono (CQOy) encontra-se bem misturado
tanto na Estratosfera como na Troposfera. Alguns componentes encontram-
se bem misturados na Troposfera mas ndo na Estratosfera. A Tabela 9.1
apresenta os tempos de residéncia de alguns componentes minoritarios da
atmosfera, juntamente com estimativas da sua concentragdo média e da
intensidade das fontes superficiais.

Tabela 9.1 — Tempos de residéncia de alguns componentes minoritarios (na Troposfera)

Espécie quimica Concentragdes® Fontes totais Tempo
Tg ano de residéncia
CFCl3 (CFC-11) 0.27 ppbv 45-55 anos
CF2Cl2 (CFC-12) 0.5 ppbv -1 102 anos
CF2CICFCI2 (CFC-113) 0.08 ppbv 85 anos
CF2CICF.CI (CFC-114) 0.02 ppbv 300 anos
CH4 1720 ppbv 410-660 10-14 anos
CO2 350 ppmv 7500 120 anos
Cco 40-200 pphv 1800-2700 30-90 dias
N20 310 ppbv 15 90-150 anos
NOx 0.02-1000 ppbv 53 1-4 dias
NHs 0.1-10 ppbv 45 10 dias
SO2 20 pptv-1500pptv-100 ppbv 60 1-7 dias

@ ConcentragBes mais baixas correspondem a zonas remotas sobre o Oceano, concentragdes mais
elevadas correspondem a zonas urbanas poluidas. Fontes: IPCC (1995), Seinfeld e Pandis (1998).

O tempo de residéncia de uma espécie quimica na atmosfera é também
importante quando se consideram alteracdes da intensidade das fontes
externas, nomeadamente no caso de fontes antropogénicas. Se o tempo de
residéncia for curto, essas alteracfes traduzir-se-d0 numa varia¢do quase
imediata das concentracfes atmosféricas. Caso contrario existira uma
resposta lenta. Um exemplo deste comportamento é dado pela gestdo global
das emissbes de CFCs, acordada em tratados internacionais: apesar da
reducdo ja efectuada das emissdes dos CFCs mais comuns (CFC-11 e CFC-
12), devido aos elevados tempos de residéncia desses compostos, sO em
meados do proximo século se espera uma reducdo significativa das suas
concentragdes estratosféricas.

9.2  Concentracoes

Tal como no caso do vapor de agua, utilizam-se diversas grandezas para
medir a concentracdo de poluentes na atmosfera. Trés dessas grandezas sao
utilizadas de forma mais frequente:

i) A concentracdo volimica, geralmente indicada em ppmv (partes por
milhdo em volume), ppbv (partes por bilido em volume) e pptv (partes
por trilido em volume), em que se utiliza a convencdo anglo-saxénica (1
bilido = 1000 milhdes). Devido a lei de Avogadro, no caso dos
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componentes gasosos a concentracdo volimica € numericamente igual a
fraccdo molar, i.e., se 0 composto x tem a concentragdo de 1ppmv, ele é
responsavel por 1 em cada milhdo de moléculas do ar.

ii) A razdo de mistura (concentracdo massica), indicada em ppm (mg/kg,
ppb (779 /kg) ou ppt (ng/kg.

iii)A massa volimica do componente, geralmente indicada em ngm>.

A conversdo entre as grandezas referidas depende da densidade do ar, que
por sua vez é funcdo da temperatura e da pressdo. O Exercicio 9.2
exemplifica o procedimento a seguir na conversao.

Exercicio 9.2 — Calculo da massa volimica do CO2

Recorrendo aos dados da Tabela 9.1, calcule a massa volimica média de CO2 na
atmosfera, mo, ,a temperatura de 15°C e a pressdo de 1000 hPa.

Solucdo: Admite-se uma concentracdo volimica de 350 ppmv. Recorrendo a lei dos
gases ideais (3.4) pode calcular-se o volume molar do ar a temperatura e pressdo
consideradas:

V _ RT _8.3143 288

L0220 2P0 0.24mPmolt
N p 100000

Entdo, considerando a massa molar do CO2 (Mco2=44 g mol) a massa volimica do
CQOz pode calcular-se:

M -1

Mo, =350310° €O _ 350310 MLOIl _
RT/p 0.24m*mol”

_350° 44

-30 -3
m 64 mgm
0.24 ~ g

O exercicio anterior, justifica a seguinte expressdo para a conversdo entre
ppmve ngm?>:

Massa molar (g mol ™)
RT/p(m®mol?)

Massa (rmg m’ 3) = Concentracéo (ppmv) (9.4)

9.3  Principais poluentes

Dada a grande variedade de compostos que podem ser designados como
poluentes atmosféricos, é conveniente proceder a sua classificacdo. Do
ponto de vista da sua producdo, os poluentes s&o designados como
poluentes primarios, se forem introduzidos na atmosfera a partir de fontes
externas, e como poluentes secundarios, nos casos em que resultem da
transformacéo quimica dos poluentes primarios. Assim, 0 COe 0 SO sédo
poluentes primérios, enquanto que o Oz, produzido em reacgdes
fotoquimicas em que podem intervir diversos poluentes primarios
(hidrocarbonetos, NO, etc.), € um poluente secundario.
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Por outro lado, os poluentes podem ser classificados quanto a sua
composicdo quimica. A generalidade dos compostos gasosos que se
encontram da atmosfera podem incluir-se num dos 4 grandes grupos:

9 Compostos sulfurados (contendo enxofre);
1 Compostos azotados (contendo azoto);

1 Compostos contendo carbono;
1

Compostos halogenados (contendo um elemento halogéneo — F, Cl,
Br, I).

Fora destes quatro grupos existem, no entanto, para além do oxigénio, do
ozono (Os) e do vapor de &gua, diversos compostos do tipo HxOy, incluindo
em particular o radical hidroxilo (OH), de grande importancia na quimica
atmosférica. Por outro lado, a atmosfera contém um grande nimero de
particulas e goticulas em suspensao.

9.3.1 Compostos de enxofre

Os principais compostos contendo enxofre que se encontram na atmosfera
sdo 0 SG (dioxido de enxofre), H2SO; (acido sulfarico), H2S (sulfureto de
hidrogénio), CHsSCH (sulfureto dimetilo ou DMS), OCS (sulfureto
carbonilo) e CS (dissulfureto de carbono).

O dioxido de enxofre é o principal poluente antropogénico desta familia. O
SQ é produzido em todos os processos de combustdo se o material
combustivel possuir uma frac¢do de enxofre, como s&o o caso do petroleo e
carvao. As emissdes antropogénicas de didxido enxofre estdo estimadas em
cerca de 803 10%kg/ano de enxofre (IPCC,1990), correspondendo a 80 a 90%
das emissOes totais de SO, que incluem igualmente emissdes devidas a
fogos florestais e a erupgdes vulcanicas. As concentracfes de SG variam
fortemente de local para local, devido ao reduzido tempo de residéncia
atmosferica deste composto (cf. Tabela 9.1), desde valores da ordem das 20
pptv (partes por trilido, em volume) até varias centenas de ppm em zonas
poluidas.

O segundo composto de enxofre, do ponto de vista dos fluxos totais é o
DMS. Este composto resulta de emissGes biogénicas, em especial pelo
plancton oceénico, sendo responsavel por cerca de ¥ das emissdes totais de
enxofre. Por essa razdo, a sua concentracdo atinge valores mais elevados na
camada limite (baixa Troposfera) oceanica.

Em termos de concentracdo meédia, no entanto, o OCS é o principal
reservatorio de enxofre da atmosfera. Dada a sua reduzida importancia em
termos da intensidade das emiss@es, pode facilmente concluir-se que se trata
se um composto com um elevado tempo de residéncia atmosférica — da
ordem dos 7 anos (contra 7 dias para 0 SQ). Esse valor do tempo de



residéncia justifica o facto de ser um composto relativamente bem misturado
na Troposfera (cf. Tabela 9.2), sendo o Unico composto de enxofre — para
aléem do SO directamente injectado por erupgdes vulcanicas — capaz de
atingir a Estratosfera. A presenca de OCSna Estratosfera é muito relevante
em termos climaticos, dado contribuir de forma preponderante para o nivel
observado de aerossol estratosférico. A conversdo de OCS em particulas de
sulfatos, na Estratosfera, envolve reac¢des fotoquimicas de fotodissociacao
e subsequente oxidagdo por a&tomos livres de O e radicais OH, dando origem
a SO e posteriormente a aerossol de H2SQy (&cido sulfurico).

Tabela 9.2 — Principais compostos de enxofre na atmosfera

Espécie quimica Concentragao Fontes Processo de formacao
(razéo de mistura, ppt) totais
Ar Ar 10° kg de
maritimo continental  enxofre/ano
SO2 20 150-1500 97 Combustdo, vulcdes
CH3SCH3 (DMS) 80-110 8-60 40 Plancton oceanico
OCS 500 545 0.4 Combustdo de biomassa, emissdo oceanica

Fonte: IPCC (1995)

Do ponto de vista da qualidade do ar, o dioxido de azoto é um gas toxico,
com um cheiro intenso, mesmo em concentragdes relativamente baixas (da
ordem de 1 ppm). Dada a sua facil conversdo em &cido sulfuroso (H2SQ) e
em acido sulfarico (H2SQi) a principal accdo deste poluente é devida a
actividade destes acidos nas superficies em que se depositam, quer sejam 0s
pulmdes, a superficie das plantas ou de monumentos calcarios. Por esta
razdo, o0 S € o principal responsavel pelas chuvas acidas, e o seu controle
tem constituido uma prioridade nos paises industrializados.

9.3.2 Compostos de azoto

O N2 é o principal constituinte da atmosfera mas, dada a sua grande
estabilidade quimica, ndo participa directamente na quimica da Troposfera
ou da Estratosfera. Os principais componentes minoritarios que contém
azoto sdo o oxido nitroso (N20), o éxido de azoto (NO), o didxido de azoto
(NO), o acido nitrico (HNOs) e o amoniaco (NHs). Diversos outros
compostos de azoto, como nitratos e sais de amonio sdo produzidos a partir
da conversdo quimica de NO, NO, e NHs.

O o6xido nitroso (N20) € produzido naturalmente, devido, em especial, a
actividade de bactérias no solo. O 6xido de azoto (NO) é introduzido na
atmosfera a partir de fontes naturais e antropogénicas, em especial em
processos de combustdo a alta temperatura, em que ocorre combustdo do
proprio azoto do ar. Dadas as elevadas temperaturas geradas localmente, as
trovoadas constituem uma importante fonte natural de éxidos se azoto (cf.
Tabela 9.4). O NO, é emitido em pequenas quantidades, conjuntamente com
0 NO, em processos de combustdo sendo produzido fundamentalmente na

191



192

prépria atmosfera por oxidacdo do NO, o que faz do NO,, em larga medida,
um poluente secundario. A soma NO+NO,, cuja massa é conservada no
processo de conversdo (oxidacdo) do NO em NO, é geralmente designada
por NO.. Da oxidacdo do NO resulta, eventualmente, a formagéo de &cido
nitrico, susceptivel de ser rapidamente removido, por deposi¢cdo humida ou
seca. O amoniaco é emitido para a atmosfera, principalmente a partir de
fontes naturais. A Tabela 9.3 apresenta alguns dados sobre os principais
compostos de azoto na Troposfera.

O azoto é um dos elementos fundamentais da vida. Os organismos vivos ndo
sdo, em geral, capazes de utilizar directamente o0 azoto livre atmosférico, Na.
A sua utilizagdo implica uma prévia “fixacdo” do azoto em compostos
biodisponiveis, nomeadamente na forma de nitratos. Esse processo €
efectuado por bactérias do solo, em particular em culturas de leguminosas,
tradicionalmente utilizadas para enriquecimento do solo em azoto. Na
agricultura moderna, no entanto, 0 aumento dos niveis de azoto no solo é
frequentemente realizado por adicdo de adubos azotados, em quantidade
superior a efectivamente utilizada pelas culturas, traduzindo-se num
aumento da quantidade de azoto biodisponivel, cuja consequéncia é a
poluicdo dos solos e das aguas, num processo, designado por eutrofizacao,
que leva ao desenvolvimento descontrolado de algas e inquinacdo dos
reservatdrios de agua. Por outro lado, uma grande parte do azoto introduzido
na atmosfera, sob a forma de éxidos de azoto, em processos de combustao
industrial e pelos veiculos automoéveis, é eventualmente depositado na
superficie, na forma de é&cido nitrico, contribuindo igualmente para a
poluicdo do solo e das &guas.

Tabela 9.3 — Principais compostos de azoto na atmosfera

Espécie Concentracéo (razéo de Fontes i .
e - . Principal processo de formacéao
quimica mistura, ppbv) totais
Armaritimo  Arurbano  Tg (N) ano™*
N20 310 15 Emissdo a partir do solo
NO+NO:2 0.02-0.04 10-1000 53 Combustdo
NH3 0.1-10 45 Pecuaria, fertilizantes, emissdes naturais

Fonte: IPCC (1995). Tg: Tera grama=10"%g.

9.3.2.1 Oxido nitroso N-O

N&o contando com 0 N2, 0 6xido nitroso € o mais abundante dos compostos
de azoto na atmosfera. O facto de a sua concentracdo média ser muito
superior a dos Oxidos de azoto ou do amoniaco, apesar de ser emitido a
taxas francamente menores (Tabela 9.3), deve-se ao longo tempo de
residéncia atmosférica deste composto, da ordem dos 100 anos (Tabela 9.1).
Por esta mesma razdo, o NO estd bem misturado na Troposfera,
apresentando concentragdes quase constantes (cerca de 310 ppmv), mas que
tém vindo a aumentar nos Gltimos 150 anos (a partir de um valor de cerca de



275 ppmv), devido ao incremento da actividade agricola, com uso intensivo
de adubos azotados.

Apesar de a concentracdo volumica de N2O ser cerca de 1000 vezes inferior
a do dioxido de carbono, ele é um importante gas de estufa, dada sua
elevada capacidade de absorcao de energia, cerca de 300 vezes superior a do
COy, molécula por molécula. O elevado tempo de residéncia do N2O é uma
consequéncia da sua baixa reactividade quimica, sendo o principal processo
de destruicdo de N2O a sua fotodissociacdo na Estratosfera, dando origem a
NO (cf. seccdo 9.4.1).

9.3.2.2 NOx

A Tabela 9.4 apresenta estimativas das principais fontes dos éxidos de azoto
NO e NO, na Troposfera. A maior parte das emissoes estdo associadas a
processos de combustdo a alta temperatura e dependem também, na sua
maioria, da actividade humana. NO e NO; sdo dois compostos
extremamente reactivos na atmosfera, com tempos de residéncia de poucos
dias. A grande maioria das emissfes de Oxidos de azoto ocorre sob a forma
de NO, dando-se a sua oxidacdo em NOp, por reac¢do com 0 0zono
troposférico:

NC)+C%- NC%'*C% (9.5)
O dioxido de azoto, por sua vez, pode ser fotodissociado:
N02 +hn- NO+O (9.6)

dando origem a um atomo livre de oxigénio que se pode recombinar com o
O, produzindo ozono e reiniciando o ciclo. As reacg¢bes (9.5) e (9.6)
conservam a soma NO+NO;=NOx.

Tabela 9.4 — Fontes de NOx troposférico

Fontes Intensidade estimada
Tg (N) ano™
IndUstria e transportes 24
Libertado pelo solo 12
Combustéo de biomassa 8
Trovoadas 5
Oxidacdo do NHz3 3
Emissdes dos avides 0.5
Transporte a partir da Estratosfera 0.1
TOTAL 52.6

Fonte: IPCC (1995). Tg: Tera grama=10'%g.

Os oOxidos de azoto NO intervém na fotoquimica da Troposfera e da
Estratosfera em muitas outras reac¢Ges chave, sendo importantes nos
processos de destruicdo de ozono estratosferico e de producdo de ozono
troposférico. A sua remocédo da Troposfera é efectuada de forma eficiente,
com tempos de residéncia de poucos dias, por reac¢do com o radical OH,
dando origem a &cido nitrico HNOs, rapidamente removido por deposicao
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humida. Por este processo, os Oxidos de azoto contribuem para a
acidificacdo do solo.

9.3.3 Compostos de carbono

A familia dos compostos de carbono encontra-se representada na atmosfera
por um grande nimero de espécies quimicas, na fase gasosa e na forma de
condensados (particulas). Excluindo os 6xidos de carbono CO, e CO, os
compostos gasosos desta familia sdo genericamente designados por
compostos organicos volateis (COVs), e incluem fundamentalmente
diversos hidrocarbonetos (compostos de carbono e hidrogénio). Os
compostos de carbono sdo importantes na atmosfera como gases de estufa
(especialmente 0 CO, e 0 CHg) e participam de diversas maneiras na
quimica da atmosfera, em particular em reac¢bes fotoquimicas em que ha
producdo de radicais livres, podendo contribuir para a produgdo de ozono
troposférico: os COVs sdo precursores de ozono troposférico. Alguns
compostos de carbono, muito pouco abundantes na atmosfera natural, mas
produzidos pelo Homem, sdo importantes devido a sua elevada toxicidade.

9.3.3.1 Di6xido de carbono

O dioxido de carbono (COz) é 0 mais abundante reservatorio de carbono
atmosférico. A sua presenca na atmosfera é uma condicdo fundamental para
a existéncia de vida, visto que ele constitui a fonte de carbono no processo
da fotossintese. O CO; é emitido para a atmosfera por inimeros processos
naturais e humanos, incluindo a respiracdo, a combustdo de matéria organica
e a decomposicdo dessa mesma matéria sob a ac¢do de bactérias. A sua
remocdo da atmosfera é efectuada pelo processo de fotossintese e também
por dissolucdo no oceano.

Existe actualmente uma grande preocupagéo com as concentragdes de CO»
devido ao seu papel no efeito de estufa. Ao longo do ultimo século as
concentragdes de CO, tém vindo a aumentar continuamente (Figura 1.2)
devido ao rapido aumento da utilizagdo de combustiveis fdsseis (petrdleo e
carvdo) na industria, producdo de energia e transportes. Neste periodo
assistiu-se a um aumento de concentracdo de 280 para mais de 350 ppmv,
isto €, de cerca de 25%.

9.3.3.2 Monoxido de carbono

O monodxido de carbono (CO) resulta da combustdo incompleta de
compostos organicos, incluindo a oxidagdo do metano (CHas), processos de
combustdo naturais e antropogénicos e a oxidacdo de outros
hidrocarbonetos, para além do metano. As tabelas Tabela 9.5 e Tabela 9.6
apresentam, respectivamente, estimativas da taxa de producédo e destruicao
de CO pelas principais fontes e sumidouros conhecidos. Cerca de 2/3 do CO
presente na atmosfera é de origem antropogénica, incluindo a oxidagéo de



metano devido a actividade humana. A principal via de eliminacdo do CO
da atmosfera € a reacgdo com o radical OH.

Tabela 9.5 — Fontes de CO

Fontes Intensidade estimada
Tg (CO) ano?

Industria e transportes 300-500
Combustdo de biomassa 300-700
Producéo biogénica 60-160
Oceano 20-200

Oxidacdo do metano 400-1000
oxidacéo de COVNM 200-600

TOTAL 1800-2700

Fonte: IPCC (1995). Tg: Tera grama=10'%g.
COVNM: hidrocarbonetos excluindo metano

Tabela 9.6 — Destruicédo de CO

Sumidouros Intensidade estimada
Tg (CO) ano?
Reaccdo OH 1400-2600
Transferéncia para o solo 250-640
Perda para a Estratosfera ~100
TOTAL 2100-3000

Fonte: IPCC (1995). Tg: Tera grama=10"%g.

O monoxido de carbono é um importante poluente, principalmente em zonas
urbanas e junto de vias rodoviérias. A sua concentracdo media na
Troposfera encontra-se no intervalo de 40 a 200 ppbv, apresentando maiores
concentragdes no Hemisfério Norte, em consequéncia de o seu tempo de
residéncia (30-90 dias, cf. Tabela 9.1) ser muito inferior ao tempo de
mistura inter-hemisférico de cerca de 1 ano. O CO é toxico para 0s animais
que utilizam hemoglobina para realizar o transporte de oxigénio e CO, no
processo respiratorio, dado a sua afinidade com hemoglobina ser muito
superior & do O2. Devido a sua toxicidade e ao facto de ser um poluente
muito comum, as concentracbes de CO encontram-se regulamentadas
(seccéo 9.6).

9.3.3.3 Metano

O metano (CHas) é o mais abundante hidrocarboneto na atmosfera, sendo
responsavel, em média por cerca de 90% da concentracéo total de COVs. A
concentragdo actual de metano na Troposfera é de cerca de 1.7 ppmyv, tendo-
se observado um aumento para mais do dobro nos ultimos 100 anos, devido
a actividade humana. A concentracdo de metano ha cerca de mil anos pode
ser estimada em cerca de 700 ppbv, a partir da analise de bolhas de ar
aprisionadas no gelo polar (na Antérctica e Groenlandia). O metano é um
importante gas de estufa, com um efeito cerca de 4 vezes superior ao do
COy, para a mesma concentragdo, e a sua concentragdo tem aumentado
muito mais rapidamente do que a do CO,. Por essa razéo, apesar de a
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concentracdo de CHs ser duzentas vezes inferior a do CO, 0 aumento dessa
concentracdo constitui motivo de preocupacdo. A Tabela 9.7 e a Tabela 9.8
apresentam, respectivamente, estimativas das fontes e sumidouros totais de
CHa. A falta de igualdade entre fontes e sumidouros indica que existe
actualmente acumulagéo de metano na Troposfera.

O metano é produzido naturalmente e em processos antropogénicos, em
reaccbes de fermentacdo e decomposicdo de matéria orgéanica,
nomeadamente em zonas humidas (pantanos e charcos, arrozais). O
processo de decomposicdo do lixo organico, incluindo carcacgas de animais,
esgotos, etc., e a fermentacdo entérica em ruminantes (fermentacédo
bacteriana no intestino de animais) contribuem de forma muito significativa
para a producdo total de metano. O metano produzido dessa forma,
geralmente referido como biogés, pode ser utilizado como fonte de energia
ou ser simplesmente queimado, de modo a reduzir as emissoes.

Tabela 9.7 — Fontes de CH4

Fontes Intensidade estimada
Tg (CO) ano?
Terras himidas 115 (55-150)
2 Térmitas 20 (10-50)
E Oceanos 10 (5-50)
z Outras 15 (10-40)
Total natural 160 (110-210)
. Gas natural 40 (25-50)
8o Minas de carvéo 30 (15-45)
€ 2 Industria petrolifera 15 (5-30)
. o= Combust&o de carvdo 2 (1-30)
8 Total (comb. fésseis) 100 (70-120)
S Fermentagdo entérica 85 (65-100)
g o Campos de arroz 60 (20-100)
I g 2 Combustdo de biomassa 40 (20-80)
2 o Aterros 40 (20-70)
S g Decomposi¢do de animais 25 (20-30)
Esgotos domésticos 25 (15-80)
Total (biosférico) 275 (200-350)
Total antropogénico 375 (300-450)
TOTAL 535 (410-660)

Fonte: IPCC (1995). Tg: Tera grama=10'g.

Tabela 9.8 — Destruicdo de CH4

Sumidouros Intensidade estimada
Tg (CH4) ano™
Reaccdo com OH 445 (360-530
Transferéncia para o solo 30 (15-45)
Perda para a Estratosfera 40 (32-48)
TOTAL 515 (430-600)

Fonte: IPCC (1995). Tg: Tera grama=10'%g.
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9.3.3.4 Outros Compostos Organicos Volateis

Os Compostos organicos volateis (COVs) incluem todos os compostos
gasosos de carbono, excepto o0 CO. e 0 CO. Existem centenas de espécies
quimicas nesta classe, ja identificadas na Troposfera, com comportamentos
quimicos bastante diversos e com grau de perigosidade para a saide muito
variavel. Os COVs podem ser introduzidos na atmosfera a partir de fontes
naturais e antropogenicas. As fontes antropogénicas mais importantes sdo a
combustdo incompleta de combustiveis fosseis, a sua evaporacdo e a
utilizacao de solventes. Quanto as fontes naturais, existe libertacdo de COVs
por parte da vegetacdo, em processos que dependem fortemente da
temperatura e, nalguns casos, da radiacdo fotossintética disponivel. Por essa
razdo, as emissdes biogénicas de COVs atingem o mé&ximo no periodo de
Verdo. As emissfes variam muito de espécie vegetal para espécie vegetal,
atingindo valores muito elevados nos tropicos, devido a elevada densidade
de biomassa e a existéncia de temperaturas elevadas. Na zona mediterranica
existem também fontes muito elevadas de COVs biogénicos, associadas, em
particular, a floresta. As emissfes naturais totais de COVs estdo estimadas
num valor quase dez vezes superior ao das emissdes antropogénicas mas,
devido a diferencas de tempos de residéncia atmosférica e de toxicidade, as
emissdes antropogénicas tém grande impacto nas concentragdes observadas.
A Tabela 9.9 apresenta uma lista de alguns COVs relevantes.

Tabela 9.9 — Compostos organicos volateis

Familia Composto Formula Fonte Sumidouro Ct:Ic:) ?gaerzt)?gsf
Metano CHa Actividade microb., Gas natural OH 1700
Alcanos Etano C2Hs Motores OH 0-100
Hexano CeH14 Motores OH 0-30
Eteno C2H4 Motores, Actividade microbiana OH,03 0-100
Alquenos Propeno CsHe Motores OH,03 0-50
Isopreno CsHs Vegetacao OH,03 0.2-30
Alquinos Acetileno C2H2 Motores OH
Aromaticos Benzeno CsHs Motores OH
Tolueno C7Hs Motores OH
Formaldeido HCHO Motores hn @ oH
Aldeidos . '
Acetaldeido CH3CHO Motores hn , OH
Cetonas Acetonas CH3C(O)CHs hn , OH 0-10
Acidos Ac. Férm_ico HCOOH chuva
Ac. Acético CH3COOH chuva
Alcoois Metanol CH30OH OH

Fonte: Seinfeld e Pandis (1998). @Fotodissociago.

Os COVs tém importancia na atmosfera como poluentes primarios em
regibes perto das fontes, devido a elevada toxicidade de alguns destes
compostos (cf. Tabela 9.10). Por outro lado, os COVs intervém na quimica
da Troposfera em reaccdes fotoquimicas, em que ddo origem a radicais
livres, sendo, nesse processo, precursores de ozono troposférico (seccao
9.4.2). As reacgdes quimicas e fotoquimicas entre os COVs e os radicais

197



198

livres constituem a principal forma de remocéo de COVs da atmosfera (cf.
Tabela 9.9).

9.3.4 Compostos halogenados

Na atmosfera, existe uma grande variedade de compostos halogenados, i.e.
contendo &tomos de elementos halogéneos — especialmente, fldor, cloro e
bromo — na sua composicao. Alguns compostos desta familia sdo de origem
natural, sendo produzidos em processos bioldgicos oceénicos ou na
combustdo de biomassa. A grande maioria das emissfes €, no entanto,
resultado da sua sintese industrial, sendo utilizados como refrigerantes,
propulsantes de aerossois e de espumas, e como solventes.

Os compostos halogenados podem ser de varios de tipos, consoante a sua
composicdo. Por um lado, temos compostos de carbono, flior a cloro,
designados por clorofluorcarbonetos ou simplesmente CFCs. Uma outra
familia de compostos é designada por HCFCs (hidroclorofluorcarbonetos)
contendo, para além dos trés elementos referidos, hidrogénio.
Hidrofluorcarbonetos (HFCs) sdo por sua vez compostos por hidrogénio,
fldor e carbono. Perhalocarbonetos sdo compostos por carbono e um
elemento halogéneo.

Dos compostos referidos, os CFCstém sido motivo de maior preocupacéo,
devido ao seu papel fundamental no processo de destruicdo da camada de
ozono. Os CFCs sdo produtos extremamente estaveis do ponto de vista
quimico, o que se traduz em tempos de residéncia na atmosfera de muitas
dezenas ou mesmo centenas de anos (Tabela 9.1). Este tempo € suficiente
para permitir a difusdo destes compostos até a estratopausa, onde podem ser
fotodissociados por radiacdo de pequeno comprimento de onda
(ultravioleta), libertando &tomos halogéneos que podem intervir em reac¢oes
com ozono estratosférico (seccao 9.4.2).

As emissdes de CFCs encontram-se reguladas em acordos internacionais
(protocolo de Montreal) visando a reducdo progressiva das emissdes. No
entanto, apesar das reducgdes ja efectuadas, ou a efectuar a curto prazo, o
longo tempo de residéncia atmosférica destes compostos implica que as
concentragdes observadas continuardo a aumentar durante as proximas
décadas.

9.3.5 O0Ozono

O ozono (Oz) é um dos mais importantes poluentes. Enquanto que a sua
presenca na Estratosfera € desejavel, dado absorver radiacdo ultravioleta
nociva para a vida, na Troposfera, a sua grande actividade quimica traduz-se
em efeitos prejudiciais a salde, podendo provocar crises respiratdrias
agudas quando a sua concentracdo atinge determinados valores. A acgéo do



ozono faz-se também sentir sobre a vegetacdo, sendo por vezes responsavel
por grandes prejuizos agricolas, em zonas afectadas por episddios poluicéo
fotoquimica. Uma introducdo ao mecanismo da poluicao fotoquimica e feita
na sec¢do 9.4.2. O ciclo do ozono estratosferico é discutido na seccéo 9.4.1.

9.3.6 Aerossolatmosférico

O aerossol atmosférico é constituido por particulas de diversa composicao e
dimensbes. Algumas dessas particulas sdo introduzidas directamente na
atmosfera, principalmente a partir de fontes localizadas no solo,
constituindo o aerossol primario. A fraccdo restante resulta de processos de
conversdo gas-particula, sendo designada por aerossol secundario.

Diversos processos naturais e artificiais introduzem aerossol priméario na
atmosfera. A superficie do globo contém, frequentemente, quantidades
abundantes de particulas livres que podem ser arrastadas pelo vento. Se
essas particulas forem suficientemente finas podem ser transportadas a
longas distancias, por vezes a milhares de kms da zona de origem. Um
exemplo bem conhecido deste processo de emissao de aerossol é o caso das
tempestades de areia no deserto do Saara, que podem dar origem a
deposicdo de poeiras caracteristicas em varias regides da Europa. As
particulas arrancadas pelo vento da superficie da Terra incluem variadas
particulas minerais e também polenes e outras particulas de origem
bioldgica. Sobre o0 oceano, 0s processos de interaccdo oceano-atmosfera que
tém lugar na superficie livre ddao origem a particulas de sal que resultam da
evaporacdo do spray marinho. Uma terceira fonte natural de aerossol
primario é fornecida pelos vulcdes que, no caso das grandes erupgoes
vulcénicas, introduzem aerossol directamente na Estratosfera, com um
impacto significativo sobre o clima global.

No que se refere as fontes antropogénicas de aerossol primario, existem
diversos processos industriais com emissoes significativas de particulas para
a atmosfera, incluindo negro de fumo e poeiras de variada composicao
quimica. Os processos de combustdo — nomeadamente producdo de energia
em centrais térmicas alimentadas a carvdo, incineragdo, veiculos com
motores diesel — constituem importantes fontes de particulas atmosféricas.

Apesar de existirem taxas de emissao muito elevadas de aerossol primario, a
maior parte das particulas que se encontram em suspensdo na atmosfera
fazem parte do aerossol secundario. O aerossol secundario resulta
fundamentalmente de processos de condensacdo de sulfatos, nitratos e
compostos organicos, emitidos na forma gasosa a partir de fontes naturais e
artificiais. Estas particulas sdo, em geral, de muito pequenas dimensdes e
podem manter-se em suspensao durante periodos prolongados.

Na verdade, o tempo de residéncia atmosférica das particulas em suspenséo
depende tanto das suas dimensdes como da composi¢cdo quimica. As
particulas de maiores dimensdes sdo rapidamente removidas por deposicao
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seca, enquanto que as particulas solUveis em &gua sdo removidas por
deposicdo humida. As particulas de didametro inferior a 1 n7msao designadas

como particulas finase as particulas de maiores dimensdes como grosseias.
As particulas finas encontram-se em concentracdes até dezenas de milhar
por cm® enquanto que as particulas de maiores dimensdes se encontram
geralmente em concentracdes inferiores a 1 por cm?®. Dada a sua origem, as
particulas em suspensdo sdo muito mais abundantes sobre os continentes do
que sobre os oceanos, e mais ainda em zonas sujeitas a forte poluicdo
industrial.

Do ponto de vista da qualidade do ar, interessam-nos as particulas
inalaveis, isto é, que podem introduzir-se no sistema respiratorio. Estas tém
um diametro inferior a 10 7m, sendo designadas por PMio. Deve ter-se em

atencdo, no entanto, que, do ponto de vista da qualidade do ar interessa, ndo
s0 a dimensdo das particulas, como a sua composi¢cdo quimica.
Frequentemente, as particulas contém poluentes perigosos, com efeitos
cumulativos sobre a salde humana, nomeadamente metais pesados, ou
amianto.

Finalmente, é importante acentuar que o aerossol atmosférico interfere
directamente no clima da Terra por dois processos fundamentais. Por um
lado, muitas particulas de aerossol — de dimensdo apropriada e com
afinidade para a éagua (cf. seccdo 5.2) — funcionam como nucleos de
condensacdo de nuvens, favorecendo o processo de condensacao. Por outro
lado, o aerossol difunde radiacdo solar, aumentando o albedo da Terra. Este
altimo processo podera ter sido relevante na historia climatica da Terra,
consistindo numa das hip6teses actualmente mais divulgadas de explicacdo
da extingdo dos dinossauros (segundo esta hipotese, a extingdo resultaria de
um arrefecimento global, devido ao grande aumento de aerossol atmosférico
na sequéncia de um impacto césmico). Voltaremos a este assunto no
capitulo 12.

9.3.7 Poluentes perigosos para a saude humana

Alguns poluentes sdo extremamente toxicos, podendo afectar a saude
humana, mesmo em concentragdes muito baixas. Em muitos casos, estes
poluentes perigosos tém efeitos carcinogenicos e, nalguns casos, podem
acumular-se em tecidos do corpo humano ao longo da vida. Nos Gltimos
anos, a lista de poluentes perigosos ndo tem parado de aumentar, apesar de
existir ainda alguma incerteza quanto a quantificagdo do efeito a longo
prazo sobre a saude de alguns desses compostos.

A legislacéo actual sobre qualidade do ar (sec¢do 9.6) ndo estabelece limites
para as concentracdes ambientes dos poluentes perigosos. Existem ja, no
entanto, estudos sobre a ac¢do de muitos desses compostos que permitem
comegcar a estabelecer valores méaximos de exposi¢gdo admissivel. A Tabela



9.10 apresenta uma lista de alguns poluentes perigosos, incluindo
informacdo sobre a natureza do perigo, os valores guia recomendados pela
Organizacdo Mundial de Saude, o seu tempo de residéncia na atmosfera e as
principais fontes conhecidas. A mesma tabela apresenta igualmente valores
guia para as concentracdes dos poluentes classicos (CO, NO,, SQ, Oz e
particulas inalaveis (PMuo)).

No caso dos poluentes perigosos, existem duas metodologias para
estabelecimento de limites de exposicdo. Dum lado, consideram-se 0s
poluentes com efeitos cumulativos sobre a salde, devido a sua permanéncia
prolongada em tecidos do corpo humano (e.g. 0ssos, figado, rins) ou a accéo
irreversivel, conduzindo provavelmente a doenca fatal, nomeadamente a
cancro. No caso destes poluentes, o limite a estabelecer refere-se a
exposicdo total acumulada durante todo o periodo de vida. Exemplos de
poluentes desta classe sdo o amianto (fibras minerais), o radon (gas
radioactivo), o arsénico, o cromio VI, o niquel, o benzeno, o formaldeido e o
tricloroetileno. O grau de perigosidade de cada poluente € estabelecido,
neste caso, em funcdo do aumento de risco de morte para uma exposicdo a

uma concentragio média de 1/7g m*, durante todo o periodo de vida.

Doutro lado, consideram-se os poluentes para os quais ndo sdo conhecidos
efeitos cumulativos, ou ndo existe prova de que os seus efeitos a longo
prazo sejam fatais. Neste caso, os limites a estabelecer referem-se a
concentragdes maximas observadas num dado periodo. O periodo
considerado varia de poluente para poluente, conforme o efeito mais grave
se refira a exposicdo prolongada ou a exposi¢cGes pontuais. No caso de
varios metais pesados (chumbo, mercirio, manganésio, cadmio) em que
existe acumulacdo no corpo humano, os valores guia referem-se a médias
anuais da concentracdo observada, enquanto que para alguns COVs esses
valores se referem a periodos curtos (horas ou dias).

Uma classe particular de poluentes perigosos € constituida pelos poluentes
radioactivos, a considerar na seccao seguinte.
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Tabela 9.10 — Alguns poluentes perigosos para a saude humana e valores guia (a ndo ultrapassar)
propostos pela Organizacdo Mundial de Saude para a Europa (1996)

. Tempo de - Periodo Concent.
Composto Risco Fontes residéncia Valor Guia de média observada
CcO Combustdo incompleta 30-90 dias 100 mg m3 15 min
60 mg m 30 min
30 mg m3 1h
" 10 mg m3 8h
8 03 Produgéo fotoquimica 120 mym'® 8 horas
2 .
K 5 - -3
= NO> Combust&o 1-4 dias 200 mgm 1 hora
n -3
% . 40 mym ano
2 SO Combustio 1-7 dias 500 mgm 3 10 min
o
125 mym® 24h
50 ngm® ano
Particulas PM1o Combustéo (@)
Fibras minerais Minas, Isolamento em P . 8-80 fibras
£%  (Amianto, etc.) A edificios 10° /(fibras/l) URivida m-3
83 Radon A Natural 3-6210°%Bgm?  UR/vida
Fumo de tabaco (@)
) o 1.5310% )
Arsénico A Combustdo, pesticidas 3 UR/vida  2.4ngm
(ngm'=)
Cédmio B Combustéo, baterias 7 dias 5ng m3 anual 2.5ng m?
Cromio VI A Cromagem — 43102/(mgm3) URNida 0.5ngm?
2 Fldor (@)
;% Chumbo T Gasolina, baterias 7-30 dias 0.5 mym3 anual 270}?1_230 ng
(=]
2 Manganésio 0.15 mym 3 anual
Mercurio T Pilhas, indUstria elect. 0.3-2 anos 1y m 3 anual 0'%{)—8\}49
Niquel B Li Al ami S8U10 URNida  7.3ngm?3
ique igas metalicas, ceramicas — Y( mym?) vida .3ngm
Platina Ligas metlicas (a)
Benzeno A Gasolina, fumo tabaco 12 dias 63105/ ngm' 8 UR/vida 4.6 ppbv
1,3 Butadieno B Motores 9h @) 2-39 ppbv
Diclorometano 3mgm?3 24h
o Dioxinas B Combustao 1 ano (solo) 1pgm?
3 Formaldeido B Ind.quimica e madeiras 3.8-8.6h 0.1 mg m3 30 min 2-39 ppbv
& PAH(BaP) B Combustao 0.4-40d 8.7310°%(ngm3)  UR/vida 0.46 ng m?3
g PCBs B Electrdnica 3-1700d (@) 0.5-14ngm?
Estireno 0.26 mg m3 7 dias
Tetracloroetileno 0.25 mg m3 anual
Tolueno 0.26 mg m3 7 dias
Tricloroetileno B Solvente, Ind. quimica 5-8 dias 4.33107/ ngm’ 3 UR/vida  0.22 ppbv

Fonte: Dados do Estado da California, cf. Seinfeld e Pandis (1998). A-Carcinogénio humano; B-Provavel carcinogénio humano;
T-toxico; (a) Nao foi estabelecido valor guia.
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9.3.8 Poluertes radioactivos

Os poluentes radioactivos constituem uma classe a parte no grupo de
poluentes perigosos. Enquanto que os poluentes considerados na secgédo
anterior devem a sua perigosidade a uma interferéncia na bioquimica dos
seres vivos, em especial na bioquimica humana, os poluentes radioactivos
interferem com a vida por intermédio da emissdo de radiacdo ionizante —
radiacdo a,b e g— capaz de quebrar as longas cadeias de DNA que

contém a informacdo genética, dando eventualmente origem a neoplasias
(cancros). Assim, apesar da variada natureza dos poluentes radioactivos, é
possivel efectuar o célculo do seu impacto em termos de salde humana, ou
sobre outros seres vivos, recorrendo a uma metodologia integrada, traduzida
no calculo de doses de exposicado a radiacao.

Conhecemos actualmente mais de 110 diferentes elementos quimicos, dos
quais cerca de 20 sdo fabricados em laboratorio. Cada um destes elementos
pode existir sob a forma de diferentes isotopos, isto €, atomos com 0 mesmo
namero de protbes (e electrGes) mas diferentes nimeros de neutrbes. Muitos
desses isOtopos sdo nuclearmente instaveis, transformando-se noutros
elementos apds emissdo de radiacdo a (um nuacleo de He=2 protdes+2

neutrdes), &~ (electrdao) ou 6™ (positrdo) ou passando a um estado menos
energético por emissdo de radiacdo g (fotdo). No caso de is6topos

radioactivos de grande massa, € ainda possivel a sua desintegracdo por cisao
nuclear espontanea, com producédo de isdtopos mais leves e, eventualmente,
emissdo de neutrdes. Os isOtopos instaveis sdo designados por
radionuclidos e o processo de transformacdo nuclear é designado por
decaimento radioactivo, ou desintegracdo radioactiva. No processo de
decaimento radioactivo ha diminuicdo da massa do is6topo progenitor e
criacdo de massa do is6topo descendente na cadeia de reaccdes. Se este
ualtimo is6topo for nuclearmente instavel, ocorrerd um novo processo de
desintegracdo, e assim sucessivamente até a producdo de um isotopo estavel.
A sequéncia de isOtopos que se obtém por decaimento de um elemento
primordial até a um isétopo estavel designa-se por familia. Varios
radionuclidos podem decair de mais do que uma forma, pelo que os
processos de decaimento no interior de uma dada familia podem ser bastante
intrincados.

O processo de decaimento radioactivo é um processo aleatério. Cada
isdtopo € caracterizado por um periodo de semi-vida, ¢, definido como o
periodo de tempo ao fim do qual metade dos atomos de uma dada amostra
desse isotopo terdo decaido. Recorrendo a esse parametro, podemos
caracterizar o processo de decaimento radioactivo pela expresséo:

Q)=Q,2 ' =Q,e " 9.7)
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em que Q (t)é a massa do isotopo i no instante t, Q,; € a massa inicial
(t=0) desse istopo e /, € a sua constante de decaimento. A expressao (9.7)

é, em geral, incompleta, pois a maior parte dos radionuclidos resulta do
decaimento de progenitores, o0 que implica que o processo de desintegracéo
do isotopo filho é parcialmente compensado pelo processo de decaimento
do isotopo progenitor. Esse facto obriga a considerar-se, em conjunto, todos
os radionuclidos que constituem uma dada familia.

O processo de desintegracdo de um dado radionuclido é completamente
caracterizado pelo seu periodo de semi-vida. No caso de uma amostra,
contendo um ou varios radionuclidos em concentracBes determinadas,
podemos caracterizar a sua radioactividade, num dado instante, pela
grandeza actividade radioactiva, definida como o nimero de desintegractes
que ai ocorrem por segundo. A actividade tem unidades s?, utilizando-se
neste contexto a designacdo de bequerel (BQ).

O efeito da radioactividade sobre eventuais receptores ndo depende
exclusivamente da actividade, mas também do tipo de radiacdo. As
diferentes formas de radiagdo tém capacidades muito diferentes de
penetracdo nos tecidos vivos e o seu poder de destruicdo das moléculas
organicas depende da sua energia. Assim, por exemplo, a radiagdo a tem
muito pouco poder de penetracdo, s6 apresentando grande perigosidade
quando os emissores sdo internos ao corpo. Para entrar em linha de conta
com os efeitos reais da radiacdo sobre organismos vivos utilizam-se diversas
grandezas:

1 A dose absorvida, definida como a energia média absorvida por unidade
de massa de um dado tecido ou da totalidade do corpo, devida a
absorcéo de radiacio ionizante, medida em J kg', mas designada, neste
contexto, por gray (Gy)

1 A dose equivalente é a dose absorvida multiplicada por um factor de
ponderacdo, que tem em conta o efeito real da radiacdo considerada
sobre um dado 6rgéo, medida em J kg?, mas designada, neste contexto,
por sievert (Sv).

1 A dose efectiva € a soma pesada das doses equivalentes em cada 0rgao,
entrando em conta com a importancia relativa da radiacdo em cada
tecido. A unidade é, igualmente, o sievert.

O célculo da dose absorvida a partir da actividade recorre a factores de
conversao que entram em consideracdo com a perigosidade da radiacdo em
causa (Tabela 9.11). A Tabela 9.12 contém a informagdo necessaria para o
calculo das doses efectivas.



Tabela 9.11 — Factores de conversao para diferentes tipos de radiacdo (a)

Tipo de radiagdo Factor de
conversao
Fotdes 1
Electrbes, mudes 1
" E<10keV® 5
2| 10keV<E<100keV 10
5| 100keV<E<2MeV 20
2| 2MeV<E<20MeV 10
20MeV<E 5
Protdes, E>2MeV 5

Particulas a , produtos
de cisdo, nucleos pesados
(a) Fonte: Dérschel, Schuricht and Steuer, 1995: The physics of radiation protectioNuclear
Technology Publishing. (b) keV (kilo electrdo-volt)
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Tabela 9.12 — Factores de conversdo para determinacao da dose efectiva (a)

Orgdo Factor de

conversao
Génadas 0.20
Medula 6ssea vermelha 0.12
Colon 0.12
Pulmdes 0.12
Estdmago 0.12
Bexiga 0.05
Peito 0.05
Figado 0.05
Esofago 0.05
Tir6ide 0.05
Pele 0.01
Superficie 6ssea 0.01
Restante 0.05
TOTAL 1.00

(a) Fonte: Dorschel, Schuricht and Steuer, 1995: The physics of radiation protectioNpclear
technology Publishing. (b) keV (kilo electrdo-volt)

As doses sdo cumulativas no tempo. Por outro lado, quando ocorre absorgéo
de radionuclidos, isto é, no caso em que existe uma exposicao interna, deve
considerar-se ndo so6 a dose imediata no momento da exposi¢do como a dose
comprometida a longo prazo (50 anos no caso da populagdo adulta),
resultante da radiacdo associada ao processo de desintegracdo dos
radionuclidos incorporados no corpo, ao longo de toda a vida das pessoas
expostas.

Tal como se passa com a generalidade dos poluentes, os poluentes
radioactivos presentes na atmosfera podem ter origem natural ou humana.
Os radionuclidos de origem natural resultam do decaimento de is6topos de
grande semi-vida, nomeadamente do 23U (uranio 238, com semi-vida de
cerca de 4500 milhdes de anos), 232Th (tdrio 232, com semi-vida de cerca de
14000 milhdes de anos) e “°K (potassio 40, com semi-vida de cerca de 1260
milhdes de anos) presentes na Terra desde a sua formacdo. Destes
radionuclidos assume particular importancia o Rn (radon, na forma de ???Rn
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e 22°Rn), gas inerte radioactivo com semi-vida muito curta, decaindo em
outros radionuclidos de desintegracdo lenta, nomeadamente chumbo e
bismuto radioactivos. A perigosidade do radon deve-se a sua grande
mobilidade, podendo ser facilmente respirado, apds o que os produtos de
desintegracdo tenderdo a depositar-se no interior dos pulmdes. Algumas
zonas do mundo, mais ricas em uranio, sdo zonas de risco para o radon,
exigindo a tomada de medidas especiais de prevengdo, nomeadamente
ventilacdo forcada em caves. A radiacdo cosmica — e.g. 0 vento solar—
constitui igualmente uma fonte de radioactividade ambiente.
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Figura 91 — Decaimento radioactivo do uranio 238. Indicado: radiacao emitida (a —
particula constituida por 2 protdes e 2 neutrdes, b™ — electrdo) e tempo de semi-vida.

As fontes artificiais de poluentes radioactivos sdo de varios tipos. Para a
generalidade da populacdo, a principal fonte de radioactividade € a
utilizacdo de técnicas de radiacdo em medicina, especialmente diagnostico
por raio-X. Por outro lado, a utilizacdo de energia nuclear em centrais
térmicas, navios e submarinos, pode dar origem a emissdes de efluentes
radioactivos, especialmente em situacbes de acidente, como ficou
demonstrado em algumas ocasides (e.g. Chernobyl, Three-Miles-Island).



Para além disso, estes sistemas constituem uma fonte de radionuclidos de
elevado numero atomico, incluindo diversos elementos ndo existentes na
natureza. Até recentemente, as explosdes nucleares experimentais
constituiram igualmente uma importante fonte de poluicdo radioactiva,
nomeadamente na alta atmosfera. Finalmente, os combustiveis fdsseis,
especialmente o carvdo, contém pequenas quantidades de is6topos
radioactivos, dando origem a libertacdo para a atmosfera de efluentes
radioactivos. A Tabela 9.13 apresenta estimativas das doses efectivas
médias resultantes de exposic¢do a radioactividade ambiente.

A exposic¢do humana aos radionuclidos existentes no ambiente pode fazer-se
por diversas vias. Por um lado, pode existir uma exposicdo externa a
radiacdo emitida por radionuclidos presentes na atmosfera ou no solo. A
exposicdo externa € mais relevante no caso de radiacdo muito penetrante
(radiacdo g e b). Por outro lado, os radionuclidos gasosos ou em

suspensdo no ar podem ser respirados (caso, ja referido, do radon).
Finalmente, alguns radionuclidos podem ser absorvidos pelas plantas, ou
adsorvidos na superficie das folhas, podendo entrar na cadeia alimentar,
constituindo  fontes internas. Alguns destes radionuclidos podem
concentrar-se em Orgaos particulares, dadas as suas propriedades quimicas,
constituindo um perigo de salde publica no caso de emissdes acidentais
desses isotopos. Os principais radionuclidos nessas condigdes sio o °°Sr
(estroncio 90), que pode substituir o célcio no organismo, o *!1 (iodo 131)
prontamente absorvido pela tirdide e o *3*Cs (césio 134) ou o *Cs (césio
137), capazes de substituir o potdssio. Para a radioactividade interna
contribuem significativamente trés radionuclidos naturais: o potassio 40, ja
referido, o carbono 14 e o tritio (3H), sendo estes dois Gltimos produzidos
pela accdo da radiacdo cosmica sobre os gases atmosféricos (CO2 e vapor de
agua).

A regulamentacdo internacional sobre poluicdo radioactiva baseia-se na
adopcdo de niveis de intervencdo — que vao desde o aviso as populacdes,
passando pela utilizacdo de abrigos e medidas de restricdo alimentar, até a
evacuacao prolongada — de acordo com certos valores das doses estimadas.
No caso de doses muito elevadas, os efeitos sobre 0s organismos sé&o
imediatamente verificados (cf. Tabela 9.14). Noutros casos, o0s efeitos séo
calculados a partir de estudos epidemioldgicos. A Tabela 9.15 apresenta
valores recomendados para as doses maximas, 0rgdo a Orgao, a partir das
quais € exigida uma intervencdo das autoridades responsaveis pela
proteccao radioldgica. A Tabela 9.16 apresenta as recomendac6es da Unido
Europeia para a interdicdo de alimentos, em fungdo da sua actividade
radioactiva. A analise das duas tabelas referidas mostra, muito claramente, a
diferente importancia da radioactividade, conforme o radionuclido que Ihe
da origem ou o 0rgao sujeito a radiacao.
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Tabela 9.13 — Doses efectivas estimadas para a populacdo, na auséncia de
centrais nucleares®

Origem Fonte Dose (mSv/ano)
Radiagdo cosmica 0.35 (0.25-0.40)
— Solos e materiais de construgéo 0.5 (0.4-0.8)
£ Radon (222Rn, 22°Rn) 1.2 (0.5-20)
g Radionuclidos integrados no organismo 0.34 (0.3-0.5)
Total de origem natural 2.4 (1.4-22)
S Aplicacdes em medicina 0.4-1
E Deposicdo atmosférica 0.01-0.03
< Outras fontes 0,005
Total =8

(1) Fonte: A. Bettencourt, 1989, LNETI/DPSR-C-N°1, Il Série.

Tabela 9.14 — Efeitos de doses elevadas em periodos de exposi¢ao curtos
(horas) (%)

Dose Efeito
20 Sv Sindroma agudo fulminante — destruigéo do sistema nervoso central
6 Sv Sindroma agudo acelerado — perturbagdes gastrointestinais; morte certa
4 Sv Sindroma agudo grave — 50% de mortes no 1° més
3Sv Sindroma agudo — nduseas e vomitos no primeiro dia; anorexia, astenia e
diarreia; recuperacéo possivel em cerca de 3 meses.
1Sv Astenia, nduseas, alteragdes sanguineas
500 mSv Ligeiras alteracdes sanguineas
250 mSv Sem efeito aparente

(a) Fonte: A. Bettencourt, "RadiacGes ionizantes: a protec¢do contra radiagdes e seus fundamentos”,
Coléquio CiénciasNo. 22.

Tabela 9.15 — Niveis de intervencdo: dose a partir da qual se justifica uma
intervencao®

Exposicdo aguda

Orgdo ou tecido Dose absorvida em menos de 2 dias (Gy)
Corpo inteiro 1
Pulméo 6
Pele 3
Tirdide 5
Cristalino 2
Gonadas 3
Exposicdo crénica
Orgéo ou tecido Dose equivalente (Sv ano™)
Gonadas 0.2
Cristalino 0.1
Medula dssea 0.4

1) IAEA Safety Series, N° 115, 1996.
( ty



Tabela 9.16 — Niveis de actividade (Bg kg?) a partir dos quais a UE recomenda interdicdo de

alimentos®

Radionuclidos Comida para bebé  Alimentos didrios ~ Outros alimentos  Alimentos liquidos
Isétopos de Sr 75 125 750
Is6topos de | 150 500 2000
Emissores & 1 20 80
Outros (semi-vida >10 d) 400 1000 1250

(1) Morrey, 1996, Countermeasures and their benefits and drawbacks, N. Radio. Protec. Board, FZK, Karlsrhue.

9.4  Reaccdes quimicas na atmosfera

Quando duas ou mais moléculas reagem para formar novos compostos
existe uma alteracdo das energias de ligacao intra-moleculares, que tem que
ser compensada por importagdo ou exportacdo de energia, sob a forma de
calor. Assim as reaccdes que se traduzem no aumento da energia de ligacao
sdo endotérmicas e as que se traduzem numa diminuicdo dessa energia sdo
exotérmicas. Na atmosfera, as reac¢des endotérmica sao improvaveis, pois
exigiriam uma fonte externa de energia, enquanto que as reacgOes
exotérmicas podem ocorrer mais facilmente, visto que a energia sobrante
pode ser transferida para um ou mais dos produtos da reacgéo, sob a forma
de energia cinética (de translacao, rotacdo ou vibracéo).

O facto de uma dada reaccdo ter condi¢cBes energéticas para ocorrer nao
garante que ela seja uma reacgdo relevante para a quimica da atmosfera.
Para isso é necessario que a velocidade da reaccdo seja significativa.
Algumas reaccdes termodinamicamente vidveis ocorrem a velocidades tdo
lentas que tém impacto desprezavel na composicdo da atmosfera. A
velocidade da generalidade das reaccBes depende da temperatura, da taxa de
colisdo entre as moléculas e de caracteristicas proprias das moléculas
reagentes.

Devido aos constrangimentos referidos, a reaccdo entre moléculas
quimicamente estaveis, quando viavel, tende a ocorrer a taxas muito lentas.
Existem, no entanto, alguns componentes extremamente reactivos e que sdo
responsaveis pela grande maioria das reac¢cdes quimicas que ocorrem na
atmosfera. Estes componentes incluem, em especial, diversos radicais
livres, i.e., fragmentos de moléculas com um ndmero impar de electrdes,
possuindo, portanto, um electrdo desemparelhado. A producéo de radicais
livres exige quantidades significativas de energia — necessaria para quebrar a
ligacdo intra-molecular. Essa energia pode ser fornecida, nalguns casos, pela
radiacéo solar, num processo de fotodissociagao.

Na Troposfera, o espectro da radiacéo solar € pobre em ultravioleta — quase
totalmente absorvido na alta atmosfera e na camada de ozono estratosférico.
Os comprimentos de onda ainda menores, portanto mais energéticos, sao
absorvidos na Termosfera. Alguns compostos, no entanto, tém energias de
ligacdo suficiente baixas para serem fotodissociados por radiacdo visivel,
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dando origem a radicais livres. Um exemplo é fornecido pela
fotodissociacdo do peroxido de hidrogénio, que d& origem a dois radicais
hidroxilo.

H,O, +hn(/ <550nm) - 20H (9.8)

Os radicais livres reagem com diversos componentes estaveis da atmosfera.
Essas reaccOes tém, geralmente, energias de activagcdo positivas, sendo
favorecidas quando aumenta a temperatura. Quando um radical livre reage
com um composto estavel, o produto da reac¢do contém, necessariamente,
um radical livre, visto que o nimero total de electrdes é impar. Por essa
razdo, a reaccdo entre um radical e uma molécula estavel d& origem a uma
cadeia de reaccdes.

Se dois radicais reagirem entre si, podem dar origem a um produto
quimicamente estavel, terminando a cadeia de reac¢des. As reac¢des entre
radicais podem ser muito répidas. Frequentemente, estas reaccGes Sao
favorecidas a temperaturas mais baixas, devido ao facto de as moléculas se
deslocarem mais lentamente, aumentando o tempo de contacto. Por outro
lado, muitas destas reaccdes ocorrem mais facilmente na presenca de
catalisadores, i.e., de substancias que ndo participam directamente na
reaccao quimica, mas que podem transportar o0 excesso de energia.

Muitas das reac¢BGes quimicas que ocorrem na atmosfera seguem, assim, o
seguinte percurso:

Fotodissociacdo de uma molécula estavel - Producdo de radicais
livres- Inicio de uma cadeia de reacgdes com outros
compostos- Reaccdo  entre  radicais livres termina a
cadeia- produto estavel. Algumas das reaccBes da sequéncia
anterior podem incluir catalisadores.

Se a radiagéo disponivel for muito energética (ultravioleta longinquo, X ou
g), a sua interaccdo com as moléculas da atmosfera pode dar origem a

fotoionizacgdo, i.e., a produtos de reaccdo com carga eléctrica (ides). No
entanto, o processo de fotoionizagdo s6 é importante na alta atmosfera, onde
da origem a existéncia da lonosfera. Na Troposfera e Estratosfera, a
concentracdo de ides na fase gasosa € irrelevante para contribuir de forma
significativa para a transformagédo quimica.

Finalmente, deve notar-se que uma parte da quimica atmosférica ndo ocorre
na fase gasosa. Muitos compostos sdo sollveis em agua e reagem entre Si
nas goticulas das nuvens e nas gotas de chuva. Na superficie do aerossol
atmosferico, podem também ocorrer reaccdes heterogeneas, envolvendo o
aerossol e compostos gasosos.



9.4.1 Quimica do ozamestratosférico

Na seccdo 2.8 foi introduzido, de forma muito simplificada, o ciclo de
producdo/destruicdo de ozono na Estratosfera. Nas ultimas décadas, o
interesse no ozono estratosférico tem aumentado continuamente, devido ao
reconhecimento do seu papel fundamental para a manutencdo da vida na
Terra. Por outro lado, a descoberta de que diversos constituintes muito
pouco abundantes da atmosfera podem ter um papel central no processo de
destruicdo do ozono estratosférico — por intermédio do processo de
destruicédo catalitica descrito pela expressdo (2.25) — levantou a questdo da
possibilidade de uma instabilizacdo do ciclo de producgéo/destruicdo, no
sentido de uma reducdo progressiva das concentracbes observadas.
Finalmente, observagdes de reducdo macica das concentracbes sobre a
Antérctica e, em menor grau, sobre o Arctico, obrigaram a repensar todo o
problema da quimica do ozono estratosférico.

Diversos componentes minoritarios da atmosfera foram identificados como
possiveis intervenientes (catalisadores) no processo de destruicdo catalitica
do ozono estratosférico. Os mais importantes destes compostos sdo 0s
Oxidos de azoto NO e NOy, presentes na Estratosfera em consequéncia das
emissdes de N2O. O oOxido nitroso (N2O) é produzido pela actividade
microbiana no solo, especialmente em solos agricolas fortemente adubados.
Dado o seu elevado tempo de residéncia troposférico (150-200 anos) o N2O
consegue difundir-se até atingir a Estratosfera. Ai o éxido nitroso reage com
oxigénio excitado por radiacdo ultravioleta, dando origem a duas moléculas
de NO. O mondxido de azoto assim produzido pode reagir com 0 0zono
segundo a reac¢do (2.25) (substituindo X por NO). Moléculas de NO podem
também ser directamente introduzidas na Estratosfera nos gases escape de
avides, devido a ac¢do de radiacdo cosmica (protdes solares) sobre o azoto
ou por difusdo a partir da Troposfera, embora este Gltimo processo esteja
severamente limitado pelos processos de remocdo que ocorrem na
Troposfera.

Outros catalisadores que podem contribuir para a remogdo de 0zono sao 0s
radicais OH e HO», que podem ser produzidos na Estratosfera em reacgoes
fotoquimicas com o vapor de agua.

Finalmente, demonstrou-se nas ultimas décadas que os elementos
halogéneos podem catalisar a destruicdo fotoquimica do ozono, sendo 0s
principais responsaveis pela recente descida das suas concentragoes
estratosféricas. De entre os elementos halogéneos, o cloro (CI) &, de longe, o
mais abundante na atmosfera. As concentracfes de cloro na Estratosfera de
origem natural s&o insignificantes, devendo-se as concentra¢Oes observadas
quase exclusivamente a actividade humana. O principal reservatorio de
cloro estratosférico é constituido pelos clorofluorcarbonetos (CFC9. Estes
compostos sdo quimicamente muito estaveis — o0 que constitui a razdo do seu
sucesso industrial — pelo que conseguem sobreviver facilmente a difusdo
atraves da Troposfera. Quando atingem altitudes da ordem dos 20 km, o
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nivel de radiacdo ultravioleta disponivel é suficiente para promover a sua
fotodissociacdo, com libertacdo de atomos de cloro. Estes atomos sao
eficientes catalisadores na reacgéo de destruicdo do ozono, mais eficientes
que os oxidos de azoto. No caso do CFClz, um dos mais abundantes CFCs
0 processo de destruicdo catalitica de Os pode seguir a cadeia:

CFCl; + O, + hn(/ <260nm) - 3CI + outros produtos
Cl+0,- CIO+0,
O; +hn(/ <1140nm) - O+0,
ClO+0- CI+0,

Resultado: 20, + hn- 30,

(9.9)

A reaccdo (9.9) é exemplo de um conjunto de reacc¢des envolvendo cloro
(ou outros halogéneos) que podem contribuir para a destruicdo catalitica do
0zono.

As reacgdes propostas — catalisadas pelos Oxidos de azoto, pelos radicais
OH e pelo cloro — ocorrem na fase gasosa. Na Estratosfera polar, a situacéo
pode complicar-se bastante, devido a presenca de fases condensadas,
possiveis devido as baixissimas temperaturas que ai ocorrem no Inverno
polar. Nas goticulas sobrearrefecidas dessas nuvens podem ocorrer reac¢oes
quimicas com producéo de cloro livre que, no fim do Inverno polar, quando
comecga a existir radiacdo incidente, podem iniciar um rapido processo de
destruicdo catalitica. Este processo pode promover, em poucas Semanas,
uma rapida destruicdo da camada de ozono, dando origem ao buraco do
ozono. As condi¢des particulares que existem na regido polar sao
especialmente agravadas no caso do Hemisfério Sul em que, devido as
caracteristicas da distribuicdo das massas continentais, se observa uma
circulacdao atmosférica circumpolar quase simétrica — o vortice polar — com
um guase total isolamento do ar polar durante todo o periodo de Inverno.

9.4.2 Poluicao fotoquimicg&smog)

Até 1940 pensava-se que a produgdo de ozono sé era possivel na
Estratosfera, devido a presenca de radiacdo ultravioleta suficientemente
energética, e que o ozono troposférico resultava do transporte, para baixo,
do ozono estratosférico. A partir dessa altura, no entanto, comegou a tornar-
se clara a existéncia de fontes de ozono troposférico, necessarias para
explicar episodios localizados de aumento da concentragdo de ozono, com
grande impacto na vegetacdo. Na sequéncia dessa constatacdo, varias
cadeias de reaccOes fotoquimicas responsaveis pela producdo de ozono
troposférico tém vindo a ser progressivamente descobertas. A cadeia mais
simples, e a primeira a ser proposta, envolve a presenca de NO e de COVNM
(hidrocarboneto ndo metano), que funcionam como catalisadores na
producdo de ozono:



COVNM+ NO+hn- NO, +outros produtos
NO, +hn(/ <410nm) - NO+O (9.10)
O0+0,+M - O,

A cadeia (9.10) so levara a producdo efectiva de ozono, sem consumo de
Oxido de azoto ou dos outros catalisadores, se 0 processo de conversao de
NO em NO; ndo envolver o ozono, seguindo um caminho semelhante ao
proposto na primeira reaccdo da cadeia. O ozono é, no entanto, um
candidato a oxidacdo do NO e, na falta de radiacdo solar, a sua presenca na
Troposfera levara a conversdo de NO em NO;, frequentemente observada no
periodo nocturno em zonas urbanas (cf. seccdo 9.3.2).

Existem vérias cadeias de reaccGes, da forma (9.10), envolvendo a presenca
de Oxidos de azoto e hidrocarbonetos (incluindo o metano), capazes de
produzir ozono na Troposfera. Por esta razéo, tanto os 6xidos de azoto como
0s COVs sdo designados como precursores de 0zono.

9.5 Remocéo de poluentes

A evolucdo da concentracdo média global de um dado poluente na
atmosfera resulta de um balango entre 0s processos de producdo (emissdo) e
de remocdo. Estes ultimos podem assumir diferentes formas, dependendo da
natureza do poluente:

9 poluentes reactivos podem ser removidos ou criados em reacgOes
quimicas e/ou fotoquimicas, que funcionam como fontes de alguns
poluentes e sumidouros de outros;

1 no caso dos poluentes radioactivos, o processo de decaimento introduz
um sumidouro para essa espécie quimica, podendo eventualmente
funcionar como fonte de outras espécies, frequentemente na forma de
isdtopos radioactivos;

9 a generalidade dos poluentes pode ser removido da atmosfera por
deposicéo seca para a superficie;

1 muitos poluentes podem ser igualmente removidos por deposicéo
hamida, isto &, em solucdo em gotas de chuva.

Os processos de deposi¢do seca e humida séo frequentemente antecedidos
por reacgdes quimicas e fotoquimicas que transformam o poluente numa
espécie soluvel, ou que favorecem o processo de conversdo gas-particula.
Tal é o caso, nomeadamente, dos processos de conversdao dos éxidos de
azoto e enxofre em 4cido nitrico e sulfdrico, respectivamente, e
posteriormente em particulas de nitratos e sulfatos, em especial, por reaccéo
com o radical OH. Assim, pode em geral afirmar-se que, mesmo no caso de
compostos quimicamente muito activos, o seu destino Gltimo é a superficie,
atingida num processo de deposi¢édo seca ou himida.
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9.5.1 Deposicao seca

Tanto os gases como as particulas podem ser removidos por deposicédo seca.
Este processo envolve duas etapas: i) o movimento descendente das
moléculas ou particulas até ao seu choque com os elementos da superficie;
Il) a sua absorcdo ou adsorgdo nesses elementos. O processo de deposicédo
seca implica um fluxo de massa descendente, da espécie quimica a ser
depositada, cuja intensidade dependera das suas concentracdes atmosféricas.
Por outro lado, é de esperar que a eficiéncia do processo de transferéncia
vertical dependa da intensidade da turbuléncia atmosférica na camada
considerada e que a eficiéncia da absorcéo/adsorcdo dependa do composto
depositado e da natureza da superficie sobre a qual se efectua a deposicao.

Apesar de tanto os gases como as particulas sofrerem deposicéo seca, sdo de
esperar diferengas qualitativas entre os seus processos de deposicdo. No
caso das particulas de dimensdo inferior a 1 m, verifica-se que elas se

comportam essencialmente como gases no que se refere ao processo de
difusdo. No caso das particulas de maiores dimens@es, 0 seu movimento é
independente do movimento das moléculas de ar, atingindo cada particula
uma velocidadeterminal que cresce rapidamente com a sua dimensdo. Em
consequéncia, no caso das particulas de didametro superior a 1 /:m, a taxa de

deposicdo seca cresce rapidamente com o diametro.

Em face das consideracdes anteriores, é facil de compreender que o
processo de deposicdo seca € bastante complexo. No entanto, € comum
recorrer a expressdes empiricas, muito simples, para o representar. Essas
expressdes recorrem em geral a um parametro empirico, cujo valor s6 pode
ser obtido a partir de observacfes experimentais, e que relaciona o fluxo de
massa do processo de deposi¢do com a concentracdo de poluente a um dado
nivel de referéncia, e tém a forma:

F X = Vd,x/’x (9-11)

em que F ¢ o fluxo de deposicdo (kg m? st) do composto x, 7, é a sua
concentracdo no nivel de referéncia (kg m3) e v, , é um parametro empirico

com dimensbes de velocidade (m s?), designado por velocidade de
deposicdo do composto x, nas condigdes consideradas (tipo de superficie,
turbuléncia atmosférica, etc.). A Tabela 9.17 apresenta alguns valores
tipicos de velocidades de deposicdo de poluentes gasosos. Em comparagéo,
as velocidades de deposicao de particulas (sobre a relva) variam entre pouco
mais de 0.01 cm s, para particulas com 1 nmde didmetro, e 10 cm s para

particulas com 10 /im. Particulas com maiores dimensdes tém velocidades
de deposicéo tdo elevadas que séo rapidamente removidas da atmosfera.



Tabela 9.17 — Velocidades de deposicéo de alguns poluentes gasosos

Gas Superficie V, (cms?)

Os Solo, relva 05-1.8

SO2 Floresta de pinheiros 0.1-1.0
HNO3 Relva 1.1-3.6

Fonte: Graedal e Crutzen (1993).

9.5.2 Deposicdo humida

O processo de deposicdo humida s6 ocorre na presenca de precipitacdo e &,
em geral, muito mais eficiente que a deposicdo seca. Por essa razao, apesar
da baixa frequéncia de episddios de precipitacdo, este processo €
responsavel, em média, por fluxos de massa comparaveis com o0s da
deposicdo seca. A grande eficiéncia deste modo de deposicdo é Obvia
quando respiramos o ar apds uma chuvada e sentimos a limpeza do ar, em
comparagdo com o seu estado anterior. Por outro lado, este facto explica,
nas regides com Verdo seco, porgue razdo o ar de Inverno €, em média, mais
limpo e com maior visibilidade, que o ar de Verao.

O processo de deposicdo hdmida ndo pode ser representado por uma
parametrizacdo tdo simples como a da expresséo (9.11), com recurso a um
Unico parametro empirico (a velocidade de deposi¢do). Em primeiro lugar, o
processo de deposicdo humida €, por natureza, esporadico, s6 ocorrendo
quando existe precipitacdo a atingir a superficie. Por outro lado, o processo
depende da dimensdo das gotas de precipitagdo — 0 que vai afectar a sua
velocidade terminal e a area de choque — e da eficiéncia do processo de
coleccdo de moléculas de gas pela gota de chuva, o que depende da natureza
do gés.

A deposicdo humida de particulas é também muito eficiente, especialmente
no caso das particulas soltveis ou com afinidade para a 4gua, que podem
ndo so ser colectadas por gotas de precipitacdo, como podem funcionar
como nucleos de condensacéo de goticulas.

9.6 Normas de qualidade do ar

Nas ultimas décadas, a atencdo das agéncias reguladoras e da legislacédo
ambiental tem-se focado num conjunto de poluentes mais comuns, emitidos
em grandes quantidades pela actividade humana — especialmente nos
transportes e no sector industrial. As concentragfes destes poluentes
encontram-se reguladas por legislacdo europeia e existe obrigacdo de
monitorizacdo dessas concentracGes por parte dos diferentes estados. Os
poluentes incluidos nesta lista incluem, neste momento, o monoxido de
carbono (CO), o diéxido de enxofre (SQ), os 6xidos de azoto (NO, NO), as
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particulas inalaveis (PMio, didmetro inferior a 10 /c/m), o chumbo (Pb) e o
ozono (Os).

A lista dos principais poluentes inclui ainda o conjunto dos compostos
organicos volateis (COV9, para o qual comecam a existir normas de
qualidade do ar, e que tém grande importancia como precursores de 0zono
troposférico, em processos fotoquimicos. Existem, para além disso, normas
especificas que regulam as emissdes de diversos poluentes em algumas
actividades industriais (e.g. centrais térmicas ou incineradoras) e pelos
veiculos automoveis. Esta dupla regulacdo — da qualidade do ar ambiente e
da intensidade das fontes poluidoras — visa uma melhoria gradual da
qualidade do ar europeia e mundial, fortemente deteriorada no ultimo
século.

Tabela 9.18 — Normas de qualidade do ar ambiente

Poluente Periodo de Limites legais (ngm )
medida Média, P50 Valor extremo
SOz Meédia diaria P50<100, Media<20®® P98<250; Max em 24h <1001;
Max em 24 h<200®), P99.18=125®)
NO2 Meédia horaria  P50<50,Média<40®),30)®) P98<200 (P98<135®@, P99.3<2001))
Média horaria — Max< 40000
CcO Média 8 horas — Max< 10000
Meédia diaria — Max< 1000 @
(0F] Média horéaria — Max<360®,2004,180®)
Média 8 horas — Max<110(
Média diaria — Max<65®*
Pb Média diaria Média<2 —
Particulas inalaveis Média diaria Média<150 P95<300

Notas: @ P50: Percentil 50 (50% dos valores observados sdo inferiores ao P50); P98: Percentil 98
(98% dos valores observados sdo inferiores ao P98); Média: média aritmética dos valores observados,
Max: valor méximo observado; Os percentis sdo calculados, conforme o caso, com base em valores
horarios ou diarios. @ Valor guia; ©® Directiva europeia em preparacdo; “ valor para proteccio da
vegetacdo; © limiar para alerta a populacdo; ® limiar para informacédo da populagdo; ) limiar de
proteccdo da salde.



9.7  Autoavaliagdo

Palavras chave

actividade radioactiva
aerossol primério
aerossol secundario
biogas

buraco do ozono
cadeia de reacgOes
carcinogénio

CFCs

chuva 4cida

ciclo biogeoquimico
clorofluorcarbonetos
COVscompostos organicos volateis
decaimento radioactivo
deposicdo humida
deposicdo seca
desintegracéo radioactiva
destruigdo catalitica
dioxido de carbono
dioxido de enxofre
dose radioactiva
eutrofizacéo
fotodissociacdo
fotoquimica

gases de estufa
halogéneos

Questdes e Exercicios

hidrocarbonetos

isdtopo

metano

mondxido de carbono
NOx

oOxido nitroso

0zono

percentil

PM10 (particulas inalaveis)
poluente primério
poluente secundario
poluentes perigosos
poluicdo fotoquimica
ppm

ppmv

precursor de 0zono
qualidade do ar ambiente
radical livre
radionuclido

semi-vida

sog

tempo de residéncia
velocidade de deposi¢do

Ex 9-1 Na vizinhanga de uma dada central térmica, importante fonte de 6xidos de

Ex 9-2

Ex 9-3

Ex 9-4

enxofre, observa-se um vento médio de 5 m/s, independente da altitude.
Recorrendo ao resultado do Exercicio 9.1, estime a distdncia méaxima a que
sdo de esperar concentrac@es acrescidas de SOx

A concentracdo média atmosférica de 6xido nitroso é de 3.0310° (em
massa). Admitindo que as emissdes globais desse composto valem
1.03 10 kg ano’, estime o seu tempo de residéncia atmosférico.

Uma amostra de madeira recolhida num deposito arqueoldgico apresenta
uma actividade de 12310° Bq kg, devida a desintegracdo de *C. Uma
amostra de madeira idéntica numa arvore recém cortada tem uma
actividade de 153 10° Bq kg™. Estime a idade da primeira amostra. (Tempo
de semi-vida do **C = 5700 anos).

O NO:; pode ser fotodissociado na reaccdo NO, +hs7- NO+O. Sabendo
que a sua energia de dissociacdo vale 304 kJ mol*, determine a zona do
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espectro (intervalo de comprimentos de onda) que da origem a
fotodissociacdo.

Ex 9-5 Recorrendo aos dados apresentados na Tabela 9.1, indique, de entre a lista
de compostos a seguir apresentada, quais se encontram bem misturados na
Troposfera (global e local) e na Estratosfera: NO,, CO,, SQ, CFCk, CO.
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10 Dispersao de poluentes
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

T

Compreender o conceito de dispersdo e ua selacdo com a
turbuléncia.

Conhecer o modelo dgluma gaussiana" de uma fonte pontual
continua.

Compreender o conceito de "classe de estabilidade" e a sua relacao
com o escoamento atmosfeérico.

Conhecer, gualitativamente, os critérios de seleccdo deeloode
disperséo e dos principais parametros passes modelos.
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Uma vez introduzidos na atmosfera, os poluentes sdo transportados pelo
vento. N&o se trata porém de um simples transporte, mas de um transporte
acompanhado por diluicdo progressiva no ar ambiente, a que chamamos
dispersdo. Alguns poluentes gasosos quimicamente estaveis sofrem
unicamente esse processo de dispersdo. Noutros casos, a dispersdo €
acompanhada por transformacdo quimica, decaimento radioactivo ou
deposicdo. O conjunto destes processos vai definir as concentracfes de
poluentes observadas num dado ponto do espaco e num dado instante,
devidas a presenca de uma fonte poluidora. Neste capitulo vamos descrever
as principais caracteristicas do processo da dispersdo atmosférica de
poluentes e introduzir algumas nocbes sobre os modelos utilizados para
estimar concentragdes de poluentes, em estudos de qualidade do ar.

10.1 O processo de dispersao

A disperséo de poluentes inclui essencialmente dois mecanismos: transporte
e difusdo. O transporte € facilmente compreendido: trata-se afinal do
simples arrastamento das moléculas ou particulas de poluente pelo vento. O
processo de difusdo € bem mais complicado. Em principio, ele pode ser
devido ao efeito da viscosidade, que no caso dos gases € muito pequena, ou
ao efeito da turbuléncia, i.e., a movimentos irregulares (turbilhdes) de
pequena escala. Em qualquer dos casos, no entanto, a difusdo pode ser
encarada como uma forma de mistura ou diluicdo pelo que, pelo menos
qualitativamente, podemos admitir que o seu efeito é o de “alargamento”
progressivo da nuvem de poluente enquanto se reduz a sua concentracao
média.

N&do existe uma solucdo exacta para o problema da difusdo turbulenta.
Contrariamente a difusdo molecular (viscosa) a difusdo turbulenta ndo é
homogénea nem isotrépica: em geral, varia de ponto para ponto e depende
da direccdo. De que depende a intensidade da turbuléncia? Na atmosfera
existem dois processos fundamentais de geracdo de turbuléncia: os
processos de geracdo térmica e de geragdo mecanica.

A geracdo térmica de turbuléncia ocorre quando uma camada da atmosfera é
aquecida por baixo (ou arrefecida por cima). Desse aquecimento
(arrefecimento) resulta uma instabilizacdo da camada (cf. secgdo 4.5) e a
geracdo de movimentos verticais. A baixa Troposfera — a camada limite — é
especialmente afectada por producdo térmica, devido ao ciclo diurno de
aquecimento da superficie pelo Sol, havendo, em condic¢des de céu limpo,
producdo térmica de turbuléncia durante o dia e destruicdo durante a noite.
Os movimentos turbulentos gerados na camada limite organizam-se
frequentemente em circulagdes celulares verticais — as térmicas.

A geracdo mecanica de turbuléncia ocorre quando o vento varia rapidamente
de intensidade e/ou direccao de local para local. A camada limite é também
uma zona preferencial para producdo mecanica de turbuléncia, dada a rapida
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variagdo do vento com a altitude nessa camada. Em situagdes de escoamento
atmosférico nas vizinhancas de obstaculos — edificios ou acidentes
topogréficos — existe forte geracdo mecénica de turbuléncia, afectando a
dispersao de poluentes nesse local.

Tanto a producdo térmica como a producdo mecanica de turbuléncia podem
variar bastante de local para local, o que justifica a ndo homogeneidade do
processo de difusdo turbulenta. Por outro lado, a existéncia de estabilidade
estatica na Troposfera introduz uma grande assimetria entre 0 movimento
horizontal e vertical, j& referida no capitulo 6, que também se traduz numa
diferenca qualitativa entre a difusdo horizontal e vertical.

Na falta de uma solucdo exacta para o problema da dispersao atmosférica de
poluentes, é necessario recorrer a solucdes empiricas, baseadas em solucgdes
particulares das equagdes da dispersdo, mas incluindo pardmetros ajustaveis,
cujo valor pode ser determinado pela observacdo de muito casos idénticos.
Existem diversos modelos empiricos deste tipo, dos quais 0 mais utilizado é
o modelo da pluma gaussiana (seccdo 10.3.2). Alternativamente, pode
recorrer-se a modelos numéricos muito complicados, semelhantes aos
modelos de previsdo do tempo, mas com um tratamento especial dos
processos de difusdo. O recurso a esses modelos néo evita a necessidade de
recorrer a algumas formulas empiricas, mas permite a simulacdo de casos
particulares de escoamentos turbulentos com grande complexidade. Neste
curso, no entanto, vamos limitar o nosso interesse a explicacdo do modelo
mais simples.

10.2 Parametros que influem na dispersé@o atmosférica

Antes de introduzir quaisquer modelos de dispersdo, € necessario
estabelecer quais as caracteristicas da circulagdo atmosférica que sdo mais
relevantes para o processo de dispersdo. A discussdo realizada na secgédo
anterior sobre os mecanismos de geragdo de turbuléncia, permite concluir
facilmente que existem dois ingredientes fundamentais a considerar: o0 vento
e a estabilidade atmosférica.

O vento interfere no processo de dispersdo de duas formas: em primeiro
lugar, ele constitui 0 campo de transporte do poluente; em segundo lugar,
em condicgdes de vento espacialmente variavel, existe producdo mecanica de
turbuléncia, com aumento da eficiéncia do processo de difusdo. A Figura
10.1 compara duas situagdes, com diferente intensidade do vento, no caso da
emisséo de poluentes a partir de uma chaminé. Em condigdes de vento fraco
a dispersdo é menos eficiente, verificando-se uma maior concentracdo do
poluente nas vizinhancas da fonte.
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Figura 101 — Efeito do vento na dispersdo. A chaminé emite 1 puff por segundo. A
intensidade do sombreado é proporcional a concentragdo em cada puff.

O segundo parametro determinante no processo de difusdo é a estabilidade
atmosférica. Neste contexto, o conceito de estabilidade envolve ndo so o
conhecimento do gradiente vertical de temperatura (cf. seccdo 4.5), isto é a
estabilidade estata, como o perfil vertical do vento, pois ha que considerar
ndo s6 a producdo térmica mas também a producdo mecanica de turbuléncia.
E possivel generalizar o conceito de estabilidade estatica para incluir este
segundo efeito, mas isso ndo é indispensavel neste curso, pois vamos utilizar
uma aproximacdo empirica para a defini¢do da estabilidade.

A estabilidade atmosférica na camada limite, i.e., nas primeiras centenas de
metros acima da superficie, toma frequentemente valores muito diferentes
dos observados na atmosfera livre. Na atmosfera livre (grosso modo, acima
dos 1000 m) ndo se faz sentir o ciclo diurno do aquecimento/arrefecimento
do solo e existe, em geral, estabilidade estatica (a temperatura decresce
aproximadamente 6.5 °C por km). Na camada limite, com céu limpo,
observa-se uma forte variagdo diurna: durante o dia o solo aquece
provocando instabilidade, durante a noite o arrefecimento do solo gera
estabilidade. No topo da camada limite observa-se geralmente uma camada
de grande estabilidade — a inversdo — em que a temperatura decresce muito
lentamente, podendo mesmo crescer com a altitude. Esta zona funciona
como uma tampapara a difusdo vertical de poluentes, afectando de forma
muito significativa o processo de disperséo.

As diferentes combinagOes de estabilidade no topo e na base da camada
limite e a sua altura, dao origem a diferentes padrées de dispersdo, com uma
clara assinatura na forma de plumas produzidas em chaminés industriais. A
Figura 10.2 representa, esquematicamente, algumas condicGes tipicas
observadas em plumas, geralmente identificadas por designacGes em inglés:
(@) looping — pluma numa camada limite muito instavel, observando-se
grandes excursdes verticais (loops do ponto médio da pluma; (b) coning—
pluma numa camada limite fracamente estavel ou neutra, a pluma apresenta
uma forma conica; (c) fanning — pluma numa camada limite estavel, a
difusdo vertical é muito dificultada realizando-se quase toda a difusdo no
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plano horizontal, dando origem a uma pluma em forma de leque (fan); (d)
lofting — camada superficial muito estavel (e.g. inversdo nocturna), camada
superior fracamente estavel, insercdo do poluente na camada superior, a
pluma fica retida na camada superior; (e) fumigacdo— camada superficial
instavel, camada superior estavel, a pluma é misturada na camada
superficial, atingindo-se valores muito elevados de concentracdo a
superficie.

Para além do vento e da estabilidade, a disperséo de poluentes é fortemente
afectada pela existéncia de precipitacdo, devido a ocorréncia de deposicao
humida e, com menos intensidade, pela natureza da superficie, por
intermédio de possiveis alteracdes do regime de deposicao seca.

10.3 Modelos de disperséo

10.3.1 Tipos de modelos

Existe uma pandplia de modelos utilizados no calculo da dispersdo
atmosfeérica de poluentes, alguns de tipo genérico, outros desenvolvidos para
aplicacdes muito especificas. Uma grande parte desses modelos destina-se a
estudos de qualidade do ar, isto é a verificacdo do cumprimento das normas
de qualidade do ar estabelecidas na legislacéo, o que implica a sua utilizacéo
com séries de dados de meteorologia e de emissdes com duracdo nao
inferior a um ano, de forma a permitir o célculo das estatisticas definidas por
lei (cf. Tabela 9.18). Apesar de existirem muitos modelos disponiveis para
este tipo de aplicacdo, o standardde facto tem sido estabelecido pela
agéncia americana de ambiente (EPA) que divulga uma lista de modelos
aprovados (cf. pagina Internet da EPA, Apéndice 1).

Outros modelos de dispersdo destinam-se a estudos de risco de exposicéo a
poluentes perigosos em libertagdes acidentais, nomeadamente em acidentes
nucleares ou acidentes na industria quimica. Neste caso, o estudo faz-se por
analise de casos concretos e ndo de estatisticas, e exige modelos
especializados, capazes de lidar com escoamentos atmosféricos reais (ndo
idealizados) e com as caracteristicas proprias do poluente libertado: por
exemplo, o decaimento radioactivo, 0 movimento de nuvens de gases
pesados ou reacc¢Bes quimicas.
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Figura 102 — Regimes de dispersdo de uma pluma em diferentes condices de estabilidade.
Cada painel da figura apresenta o perfil vertical de temperatura, comparado com o perfil
vertical numa atmosfera neutra (adiabatica seca, a tracejado). (a) looping, (b) coning, (c)

fanning, (d) lofting, (e) fumigac&o.

Assim, antes de efectuar um estudo de dispersdo, é necessario estabelecer
com clareza qual a natureza do problema a considerar, qual a informacao
disponivel e quais os objectivos do estudo, em funcdo do que ha que fazer a
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seleccdo do modelo a utilizar. Os seguintes aspectos deverdo ser
considerados:

a) Objectivo do estudo
Qualidade do ar, analise de risco ou estudo de um caso.
b) Tipo de fonte ou fontes

Quanto a sua geometria, os modelos consideram geralmente fontes
pontuais (exemplo: chaming), fontes em linha (estradas) e fontes em
area (por exemplo fontes difusas numa cidade, ou emissdes de um
aterro). Quanto a sua evolucgdo, os modelos consideram fontes continuas
(emitem constantemente, podendo no entanto variar a sua taxa de
emissdo) e fontes esporadicas (emitem ocasionalmente).

c) Caracteristicas do poluente

Por exemplo: gases passivos, particulas com velocidades de deposicéo
importantes, poluentes passiveis de participarem em reaccdes
fotoquimicas, poluentes radioactivos, gases pesados, poluentes
perigosos.

d) Distancia a considerar

Para distancia pequenas a fonte (até poucas dezenas de kms) pode
muitas vezes admitir-se que as condicbes meteoroldgicas sao
homogéneas.

e) Caracteristicas regionais

Qual a importancia da topografia na circulacdo atmosférica local?
Existem circulac6es locais relevantes (e.g. brisas)?

Uma grande parte dos modelos disponiveis baseia-se na aproximacdo da
pluma gaussiana. Essa aproximacgdo, sucintamente descrita na seccao
10.3.2, é adaptavel a fontes continuas de qualquer geometria (pontuais, em
linha ou em area), em condicdes de escoamento homogéneo (velocidade do
vento e estabilidade constantes em todo o dominio), sendo vélida até
distancias de algumas dezenas de kms da fonte, em situagGes de orografia
pouco acentuada. Alguns modelos deste tipo contém algoritmos que
consideram efeitos topograficos e calculam taxas de deposicdo dos
poluentes, se lhes for fornecida informacdo adequada (e.g. uma velocidade
de deposicdo). Pela natureza das aproximacgdes utilizadas, os modelos
gaussianos estdo vocacionados para estudos de qualidade do ar, i.e., para a
andlise das estatisticas a longo prazo (2 1 ano) das concentragdes e ndo para
estudos de cas&m geral, estes modelos ndo consideram de forma explicita
reaccOes fotoguimicas, o que exige o recurso a modelos especializados, no
caso de se pretender calcular, por exemplo, concentragdes de ozono.

Quando o problema a tratar exige a consideracdo de emissdes esporadicas
ou de escoamentos atmosféricos complexos, por exemplo, em zonas de forte
topografia ou a grandes distancias das fontes, serd necessario recorrer a



modelos mais complexos. A natureza destes modelos tem evoluido
rapidamente nos ultimos anos, acompanhando o aumento da capacidade de
simular, explicitamente, escoamentos atmosféricos de mesoscala.
Geralmente, estudos deste tipo envolvem o recurso a um modelo
atmosferico para o calculo dos campos da velocidade e da estabilidade em
cada ponto do dominio, seguido do uso de um modelo de dispersdo. Os
modelos de dispersdo utilizados neste contexto sdo designados por modelos
de puff, pois seguem a evolucéo de cada puff (nuvem) de poluigcdo emitido,
calculando o seu movimento através do dominio e a sua difusdo no ar
ambiente. Tecnicamente, a aproximacao seguida nestes modelos € designada
por semilagrangiana

Muitos modelos incluem mddulos especializados para tratar problemas
particulares de dispersdo atmosférica. Assim, existem modelos especificos
para dispersdo de poluentes radioactivos, com calculo de producdo e
remocdo de elementos em processos de decaimento, modelos para emissdes
de fontes mdveis (automoveis), para dispersdo de gases densos, etc.

Neste curso ndo é possivel uma descricdo aprofundada das técnicas de
modelacdo atmosférica da dispersdo. Recomenda-se para esse efeito a
consulta das obras referidas no Apéndice 1. No que se segue, far-se-a
unicamente uma introducdo ao modelo gaussiano, que ndo s6 constitui a
base da maioria dos modelos efectivamente utilizados, como permite a
discussdo de alguns conceitos basicos, importantes para a compreensdo e
utilizacdo de modelos mais sofisticados.

10.3.2 Modelo gaussiano de uma fonte pontual continua

A fonte pontual continua constitui 0 modelo mais simples de uma chaminé
industrial. Em condigdes idealizadas, com vento e estabilidade constantes, a
concentragdo atmosférica dos poluentes emitidos por essa fonte, em pontos
proximos (até algumas dezenas de kms), pode ser calculada por intermédio
de um modelo muito simples: o0 modelo da pluma gaussiana. Se se definir a
direcgdo x como a direcgdo do vento na vizinhanga da chaming, a direccéo z
como a direcgdo vertical e a direccdo y como a direccdo transversal, o
modelo gaussiano pode escrever-se:

fy

1 2
+e (ZSy

c(xy.2)= Q

2
u

20Us 5. d (10.1)
y= z g

em que Q é a taxa de emissdo de poluente (kg s?), U é a velocidade do
vento (na direccdo x por definicdo), H é a altura da chaminé acima do solo,
s,e s, sdo, respectivamente, a semi-largura da pluma na direccdo

transversal e vertical e ¢ é concentracdo de poluente no ponto considerado
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(kg m3). O primeiro termo do segundo membro da expressido (10.1)
representa uma funcdo de Gauss bidimensional — dai 0 nome do modelo. O
segundo termo representa o efeito do solo na propagacdo da pluma,
traduzido por uma “reflexao” do poluente para o interior da camada quando
este atinge o solo. Este efeito de reflexdo é representado na expressdo pela
introducdo de uma fonte virtualde poluente situada a altura —H, i.e., abaixo
do nivel do solo.

vento

Figura 10.3 — Pluma gaussiana de uma fonte pontual continua. A seta representativa do
vento esta colocada ao nivel da "altura efectiva” da pluma. As curvas em (b) e (c)
representam a distribuicdo relativa da concentragdo de poluente na direccao vertical e na
direcgdo transversal. Com o afastamento da fonte a concentragdo maxima (no eixo da
pluma) decresce, enquanto a pluma se alarga. Em (c) nota-se o efeito da reflexdo da pluma
na superficie.

A Figura 10.3 representa uma pluma gaussiana. Na figura, considera-se uma
chaminé tipica, em que os gases emitidos possuem uma velocidade inicial e
se encontram, possivelmente a uma temperatura superior a do ar ambiente.
Devido a esses dois factores, a altura efectiva da pluma de poluicdo é
superior a altura da chaminé, i.e., a pluma vai subir até atingir um nivel de
equilibrio, a partir do qual vai dominar o efeito da dispersdo. Apos ter
atingido esse equilibrio considera-se vélida a solugéo gaussiana, fazendo H
=altura efectiva =altura da chaminé + sobieevacaoO efeito da reflexdo
no solo comecga a fazer-se sentir a partir de uma certa distancia da fonte,
com aumento das concentracGes na camada junto da superficie (perfil (c) na
figura).

A expressdo (10.1) ndo considera o efeito da reflexdo da pluma no topo da
camada limite (i.e., na inversdo). Se este efeito for importante serad
necessario considerar outras fontes virtuaisisto é, sera necessario incluir
termos adicionais (Ex 10-2). Neste caso, o poluente fica confinado a camada
limite e a uma certa distancia da fonte, as sucessivas reflexées da pluma no
solo e na inversdao produzem uma concentracdo independente da vertical,



situacdo semelhante, nesse aspecto, a observada em condigcdes de
fumigagéo.

10.3.3 Classes de estabilidade

A expressdo (10.1) deixa liberdade para a introdugdo de informagéo
empirica na definicdo das semi-larguras transversal e vertical (s es,).

Estas semi-larguras sdo dadas em funcdo da distancia a fonte x e da
estabilidade atmosférica. Para o efeito recorre-se a uma definigdo semi-
empirica da estabilidade, obtida a partir da analise de muitas observacdes de
plumas reais, e que estabelece uma divisdo das diferentes situagdes
atmosféricas em classes de estabilidade, propostas por Pasquill, geralmente
designadas por letras de A (muito instavel) a F (muito estavel), sendo D a
classe neutra.

A determinacdo da classe de estabilidade a partir de parametros
meteoroldgicos observados pode ser feita recorrendo a diferentes
metodologias. A metodologia recomendada consiste na utilizacdo de
medidas da variancia da direc¢do do vento, directamente relacionada com a
intensidade da turbuléncia. A Tabela 10.1 apresenta as diferentes classes de
estabilidade, relacionando-as com valores tipicos do desvio padrdo da
direccdo do vento e do gradiente vertical de temperatura.

Dado que o desvio padrdo da direccdo do vento s6 pode ser avaliado em
estacfes automaticas, a metodologia tradicional recorre a pardmetros
classicos, nomeadamente ao valor da intensidade do vento e a insolacao,
substituida pela nebulosidade durante a noite. Esta Gltima metodologia,
baseia-se no facto de que a producdo/destruicdo térmica de turbuléncia na
camada limite resulta indirectamente do ciclo diurno de
aquecimento/arrefecimento do solo, e, por essa razdo, ndo é aplicavel em
situacOes de dispersdo sobre superficies extensas de agua. A Tabela 10.2
apresenta o critério de classificacdo classico.

A Figura 10.4 mostra a variagdo das semi-larguras de uma pluma gaussiana
em funcdo da distancia a fonte, para as diferentes classes de estabilidade.
Em qualquer dos casos, a semi-largura cresce rapidamente, sendo o
crescimento mais rapido no caso das classes mais instaveis, dada a maior
eficiéncia do processo de mistura.
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Tabela 10.1 —Classes de estabilidade de Pasquill

Classe  Situacdo da atmosfera Gradiente vertical Desvio padrao da
de temperatura (K km1) direccdo do vento (°)

A Muito instavel -17 25
B Instavel -15 20
C Ligeiramente instavel -13 15
D Neutra -102 10
E Estavel +5 5

F Muito estéavel +25 2.5

a) lgual a taxa de arrefecimento no processo adiabatico seco (sec¢do 3.4)

Tabela 10.2 — Determinacéo da classe de estabilidade a partir de parametros
operacionais

Vento & Dia: Insolacéo Dia ou Noite Noite
superficie Forte Moderada Fraca Nebulosidade  Nebulosidade
(m/s) >580Wm-2 290-580Wm2  145-290Wm2 2 4/8 ¢ 38
<2 A A-B B — _
2-3 A-B B C E F
3-4 B B-C C D E
4-6 C C-D D D D
>6 C D D D D
10000 10000
1000 - 1000
T ] E
E 100 . =100
o ®
10 - 10
1 T T LR 1 T T T
100 1000 10000  10000C 100 1000 10000 10000
x (M) x (m)

Figura 104 — Variacdo das semi-larguras da pluma gaussiana com a distancia a fonte, para
as diferentes classes de estabilidade. Fonte: Briggs (1973), Atmospheric Turbulence and
Diffusion Laboratory Cont. No.79.



10.3.4 Altura da camada mite

O topo da camada limite atmosférica é geralmente caracterizado por uma
inversdo de temperatura, i.e., uma zona em que a temperatura cresce com a
altitude e em que existe, portanto, forte estabilidade estatica. Essa inversdo
comporta-se como uma barreira para o transporte vertical de poluentes,
conforme indicado na Figura 10.2e (cf. Ex 10-2). A altura da camada limite
tem um ciclo diurno, apresentando normalmente menores valores durante a
noite e principio da manha e maiores valores a meio da tarde (Figura 10.5).
Em geral, ndo existem observacdes directas deste parametro, excepto em
pontos de radiossondagem, sé efectuada as 0 e 12 h UTC, pelo que é
necessario recorrer a métodos empiricos de avaliacdo, com base em
observagdes de superficie.
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Figura 105 — Evolucdo da camada limite ao longo de um ciclo diurno: sondagens
efectuadas em Julho 1998, de 3 em 3 horas, no Alentejo (Projecto CICLUS). As setas
indicam o topo da camada limite.

10.3.5 Disperséo na vizinhanga de obstaculos

Na presenca de obstaculos, como edificios ou orografia de pequena escala, a
dispersdo sofre perturbacfes locais, que podem ser, até certo ponto,
representadas em modelos. Nalguns casos, 0 escoamento atmosférico na
vizinhanga de obstaculos pode dar origem a transporte de poluentes em
direccdo a superficie. Quando esses efeitos ocorrem muito perto da fonte,
numa zona em que as concentragdes no centro da pluma sdo ainda muito
elevadas, podem dar origem a episddios de grave poluicdo junto da
superficie. Essa situacdo € designada pela expressdo inglesa stack
downwasHFigura 10.6).
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Do ponto de vista de um modelo de disperséo, o efeito de downwasltraduz-
se numa reducdo da altura efectiva da pluma e num aumento da dispersédo
junto da fonte. Dadas as grandes implica¢des deste processo na qualidade do
ar na vizinhanca de fontes industriais, existem regras de construcao,
legalmente obrigatdrias, estabelecendo uma altura minima para as chaminés
de fontes significativas, em funcdo da dimensdo dos edificios vizinhos.

Figura 106 — Efeitos aerodindmicos na esteira de edificios (downwash).

10.4 Autoavaliacéo

Palavras chave

altura efectiva de uma pluma inversdo térmica

classe de estabilidade lofting

coning looping

downwash modelo gaussiano

fanning modelo semi-lagrangiano
fonte em area pluma

fonte em linha puff

fonte pontual sobre-elevagdo de uma pluma
fumigacéo

Questdes e Exercicios

Ex 10-1Numa dada cidade, no equindcio, a hora de ponta ocorre as 8 horas e as 16
horas (solares). Em qual dos casos serdo de esperar maiores concentragoes
de CO?

Ex 10-2Modifique a expressdo (10.1) para o caso de uma camada limite com uma
inversdo a altura z.



Ex 10-3Em regra, serdo de esperar maiores concentragdes de poluentes em
condi¢Oes depressionarias ou anticiclonicas? Justifique.

Ex 10-4Durante 0 Verdo, a costa portuguesa é caracterizada por um ciclo diurno de
vento, associado a brisa maritima (cf. seccdo 8.6). Que implicacdes terd
esse facto na poluigdo atmosférica?

Ex 10-5Lembrando a circulacdo de brisa orogréfica (seccdo 8.3), esquematize a
circulacdo nocturna num vale encaixado. Se existirem fontes de poluicéo
nesse vale ou nas encostas, que condigdes serdo de esperar?
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11 Clima
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Objectivos
No final do capitulo, ostudante deve:
1 Compreender o conceito de "normal climéatica”.

1 Conhecer os fundamentos das classificacdes climéticas classicas,
em especial da classificacdo degf@n.

1 Compreender o conceito de "evapotranspiracdo potencial® e seu
papel na classificacéo cliniga.
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Especialmente nos tempos mais remotos, anteriores a era tecnoldgica, o
clima sempre foi a condi¢do primeira da nossa sobrevivéncia como espécie
e também do nosso conforto. O papel primordial desta preocupacdo é
traduzido de forma muito clara nas linguas latinas pelo duplo significado da
palavra ‘tempo’: tempo de reldégio — sucessao dos dias e das noites — e
tempo meteoroldgico — mudanca continua do estado da atmosfera. Tanto
num sentido como noutro, ‘tempo’ quer dizer mudanga. Até muito
recentemente, no entanto, enquanto que o tempo meteorolégico sempre foi
encarado neste sentido de mudanca constante do estado da atmosfera, o
termo ‘clima’ ficou reservado para a descrigdo do estado ‘médio’ da
atmosfera, aquilo que fica depois de eliminadas as oscilagdes mais ou
menos imprevisiveis, devidas a sucessao de situagdes meteorologicas.

Hoje sabemos que o Clima ndo é estatico, havendo forte evidéncia no
sentido de que ele tem sofrido oscilagGes significativas ao longo da historia
da Terra. Trata-se, porém, de oscilacdes lentas, duma natureza diferente das
rapidas oscilagdes meteorologicas. Apesar delas, continua a ter todo o
interesse conhecer o ‘estado médio’ da atmosfera num dado local (e numa
dada estacdo do ano e hora do dia), porque o conhecimento desse estado —
i.e., do clima nesse local — € um elemento fundamental para o planeamento
das actividades humanas.

11.1 Parametros do clima

A descricdo quantitativa do clima é feita por intermédio de um conjunto de
valores de grandezas meteoroldgicas observadas, tais como a pressdo, a
temperatura, a humidade, a precipitacdo acumulada, o tipo de precipitacéo, a
nebulosidade, a radiacdo solar incidente numa superficie horizontal, a
frequéncia de ocorréncia de nevoeiros, geada, neve e granizo, etc. Estes
pardmetros sdo medidos diariamente em estacfes meteorolégicas (onde se
observam um grande numero de diferentes parametros) e udomeétricas (onde
se observa unicamente precipitacéo).

Tradicionalmente, as observacdes meteoroldgicas séo realizadas em dois
tipos de estacOes: as estaces sindpticas e as estagdes climatologicas. No
caso das estacdes sindpticas, cuja finalidade é a preparacdo de cartas
meteoroldgicas instantdneas (sindpti@s) para a previsdo do tempo, as
observacOes sdo efectuadas de 3 em 3 horas, em horas fixas em TUC
(Tempo Universal Coordenado). No caso das esta¢fes climatoldgicas, cujo
objectivo é a caracterizacdo do clima local, as observacdes referem-se a
horas solares fixas (9h e 15h ou 9h e 18h). Modernamente, no entanto, com
a instalacé@o de redes de estacOes automaticas (Figura 11.1), muitas estacoes
meteoroldgicas fazem observagdes continuas, com apuramentos de valores
médios a intervalos relativamente curtos (10 ou 15 minutos), podendo os
seus dados ser utilizados tanto para fins sindpticos como climatologicos.
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Figura 111 — Estacdo meteoroldgica automatica.

As observacGes meteoroldgicas podem ser divididas em dois tipos: o
primeiro grupo de observagdes consiste em medidas quantitativas de
grandezas como a temperatura e humidade do ar, a presséo, a precipitacdo, a
irradiancia solar, etc., facilmente automatizaveis; o segundo grupo inclui
observacdes semi-quantitativas como a nebulosidade, tipos de nuvens, tipo
de precipitacdo, visibilidade, estado do solo (e.g. ocorréncia de geada ou
acumulacdo de neve), etc., dificeis de realizar por intermédio de
instrumentos automaticos e que continuam a ser efectuadas por
observadores meteoroldgicos. Algumas destas observacfes visuais sao
importantes para a caracterizagao do clima local.

11.2 Normal climatica

O clima de uma dada estacdo meteoroldgica €, em geral, caracterizado por
intermédio da sua normal climéatica. A normal consiste em valores médios
mensais de diversas variaveis meteoroldgicas, calculados para um periodo
de 30 anos de observacdes, por exemplo o periodo 1961-90. A informacéo
contida nas normais depende do leque de observacGes efectuadas na referida
estacdo e pode agrupar-se em trés grupos: valores médios mensais de
varidveis observadas (temperatura, humidade, precipitacdo, insolag&o,
evaporacao, cf. Tabela 11.1); estatisticas da velocidade do vento (velocidade
média para cada rumo e frequéncia de ocorréncia desse rumo); nimero
médio de dias em que se observaram determinadas condicdes
meteoroldgicas (e.g. vento forte, precipitacdo intensa, nevoeiro, geada, etc.).



A Tabela 11.1 apresenta parte da informacdo incluida numa normal
climatica.

Tabela 11.1 — Normal climética em Lisboa (Instituto Geofisico 1961-1990)®

Pressdo Humic_iade = . Precipitacéo
Temperatura (°C) relativa > N° Dias Insolagdo
hPa 0 (mm)
@ |ge|®

2 SE|Ee
3 , Q| T o o}
| _ |+ T | T | nivel gs|lz2| =212 .

T T 1T [max|min| medio ?] 1h5 2h1 s :; S|e S | Total '\Z/Ifr)]( T&t)a H o

Max | Min { aps. | abs. | do mar 2 210|E&

Jan [11.4|14.5]| 8.2 |20.6| 0.4 | 1020.7 |86|72|84| 55.7 7 |33]40)]09|109.6 |61.2]| 1445 | 48
Fev |12.3]15.6| 9 |[24.8]| 1.2 | 1018.7 |83|68|82| 64.4 7 16 (3009|1108 6571511 51
Mar [13.7|17.6] 9.9 |26.2]| 2.9 | 1018.6 |76|60|78| 95.6 6 |12]32)06]| 689 |82.9]|208.2] 57
Abr |15.1119.1|11.1|28.6 5.5 | 1016.9 |72|59|77] 105.2 7 02|15]|14) 640 |49.6]|234.7 | 60
Mai |17.4|21.7| 13 |35.1]| 6.9 | 1017.4 |69]|56|74|129.6| 6 |0.2 |09 |0.6 | 38.6 |30.5|291.0 | 66
Jun |120.2124.8|15.6 |41.5]10.2| 1017.7 |68|56|73| 137.2 6 02106 (03] 21.2 [37.1]3025 | 69
Jul |22.4127.4|17.4138.5(13.1| 1018.1 |66|51|71| 174.9 4 02106 (03| 48 [34.0]13520]| 79
Ago |22.8|27.9|17.7|39.3|13.5| 1017.6 |66|49]|69|1806| 4 |02 |13]03| 57 |26.7]|342.8| 82
Set [21.7]26.4) 17 |37.1]10.7| 1018.2 |72|54|76| 135.5 5 05124 105]| 25.7 [53.8]2610| 71
Out [18.5]22.4114.6132.6| 8.0 | 1018.3 |78|61|78]| 104.4 6 13|47 16| 803 |91.2]12129 | 62
Nov |14.5]17.8|11.2|27.8]| 3.9 | 1019.1 |82|68|81| 72.5 6 18|42 |13 |1135]95.6]157.4 | 53
Dez [11.8]14.8| 8.9 |23.2] 0.5 | 1020.3 |85|72|82| 61.1 7 23132231076 [56.3]142.2 | 49
Ano |16.8120.8|12.8|41.5| 0.4 | 1018.5 |75]|61]|77|1316.7] 6 ]13.5]29.6]|10.8] 750.7 |95.6|2800.3]| 62

(@) Fonte: IGIDL (www.igidl.ul.pt)

Quando se utiliza um periodo de 30 anos para caracterizar o clima de um
dado local, deve ter-se presente que esse periodo ndo €, em muitos casos,
suficiente para eliminar as flutuagBes interanuais do clima observado.
Assim, no caso de algumas variaveis, diferentes periodos de 30 anos
produzirdo estatisticas significativamente diferentes. Por outro lado, mesmo
dentro de um dado periodo de 30 anos existe muita variabilidade que néo é
convenientemente representada na normal climética. Por essa raz&o, no caso
de parametros como a precipitacdo, é frequente apresentar outras
estatisticas, para alem da média mensal e do valor maximo em 24 horas
(indicados na Tabela 11.1), nomeadamente alguns percentis.

11.3 Classificac@es climaticas

Por vezes, é util recorrer a uma descricédo simplificada do clima de uma dada
regido, sem recorrer & apresentacdo de todos os quadros que constituem a
normal climética. Para o efeito, recorre-se a uma classificacdo do clima
local, com base em critérios seleccionados. Existem diversos sistemas de
classificacdo climatica. Em geral, estes sistemas classificam o clima local
com base em critérios que procuram avaliar 0 ambiente meteoroldgico e
hidrico de uma regido o que, como € facil compreender, tem tendéncia a
traduzir-se no tipo de cobertura vegetal ai dominante. Assim, as grandes
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regides climaticas, em qualquer classificacdo, deverdo marcar regides de
ocupacdo natural do solo relativamente homogéneas. Nas zonas de
transicdo, pelo contrario, sdo de esperar condi¢Oes variaveis e
heterogeneidade.

11.3.1 Evaporacdo e balanco hidrico

Que parametros devem ser escolhidos para estabelecer uma classificacéo
climéatica? Dado que o objectivo central dessa classificacdo é estabelecer
uma delimitacdo, com uma correspondéncia tao estreita quanto possivel com
os tipos de ocupacdo natural do solo, as classifica¢fes climaticas terdo de
considerar, necessariamente, os dois elementos fundamentais no controle do
ciclo vegetativadas plantas: a temperaturae a disponibilidade de agua no
solo

Enquanto que a temperatura € um pardmetro meteoroldgico directamente
acessivel, esse ndo é o caso da disponibilidade de agua. Esta depende do
tipo de solo, da sua ocupacdo e do balanco entre a precipitacdoe a
evaporacao A precipitacdo é uma variavel observada, engquanto que a
evaporacdo é muito dificil de avaliar, pois varia fortemente de local para
local, dependendo de inUmeros factores: agua disponivel para evaporacao,
tipo de solo, vento, cobertura vegetal, temperatura, radiacdo solar. Dada a
grande diferenca entre as condi¢des de evaporacdo em solo nu e em zonas
vegetadas, é costume designar esta Ultima por evapotranspira¢éoincluindo
o efeito tanto da evaporacdo directa da agua presente no solo como o efeito
da transpiracaoefectuada pelas plantas.

Como néo é possivel conhecer directamente o valor da evapotranspiracdo
numa area extensa, utiliza-se, para fins climatolégicos, um parametro que
pode ser directamente avaliado: a evapotranspiragcao potencial (ETHFor
definicdo, a ETP € a evapotranspiracdo que existiria se houvesse
disponibilidade infinita de dgua, dependendo, por isso, fundamentalmente,
das condi¢bes meteoroldgicas, nomeadamente temperatura e vento. Assim,
quando a ETP é inferior a precipitacdo, existe acumulacdo de &gua no solo,
inversamente, quando a ETP excede a precipitacdo, existe perda de dgua. Se
conhecermos o tipo de solo (textura e profundidade) é possivel calcular,
aproximadamente, a evolugdo anual do balanco hidrico, a partir do ciclo
anual de valores da ETPe precipitagéo.
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Figura 112 —Tina de Classe A, utilizada para medir a evaporagdo potencial, e anemémetro
de copos tradicional. A variacdo do nivel de 4gua da tina é adicionada a precipitacdo
ocorrida no mesmo periodo, obtendo-se a evaporacdo potencial. (Estacdo meteorolégica do
Instituto Geofisico do Infante D. Luis, fotografia J. Cristina).

11.3.2 Classificacéo climatica de Képpen

Entre as diferentes classificagdes climaticas disponiveis, a mais popular €
certamente a classificacdo inicialmente proposta pelo climatologista aleméao
Wladimir Koppen em 1918, posteriormente sujeita a diversas actualizagoes.
A classificacdo de Koppen relaciona directamente as classes climaticas com
a cobertura vegetal natural, o que permite fazer um mapeamento
climatolégico global, incluindo as regides em que ndo existem observacdes
meteoroldgicas.

O sistema de Koppen define 5 regibes climaticas principais, e diversas sub-
regibes. As regides principais, designadas pelas letras de A a E, tém as
seguintes caracteristicas:

A. Clima tropical humidoA temperatura média mensal, em todos os meses
do ano, é superior a 18°C, ndo existindo uma estagdo de Inverno.

B. Clima secoExiste deficit de precipitacdo durante a maior parte do ano.
A evapotranspiracdo potencial excede a precipitagéo.

C. Clima temperado com Inverno suawxiste um Verdo moderado ou
quente e Inverno suave. A temperatura média do més mais frio encontra-
se entre 0s 18°C e os —3°C.

D. Clima temperado com Invernaynroso.Verdo moderadamente quente e
Inverno frio. A temperatura média do més mais quente é superior a 10°C
e a temperatura média do més mais frio é inferior a —3°C.

245



246

E. Clima polar. Inverno e Verdo extremamente frios. A temperatura média
do més mais quente é inferior a 10°C.

No sistema de Koppen, a constituigdo das diferentes classes é feita com base
no ciclo anual das temperaturas médias mensais, excepto no caso da classe
B. A definicdo das sub-regifes recorre, por sua vez, aos ciclos anual da
precipitacdo e da temperatura mensais. A Tabela 11.2 apresenta as regras de
classificagdo utilizadas. A Figura 11.8 apresenta uma carta global da
distribuicdo das principais zonas climaticas, de acordo com esta
classificacéo.

Clima tropical humido - A

As regides com clima tropical himido encontram-se na zona intertropical e
distinguem-se entre si pelas caracteristicas do seu ciclo anual de
precipitacdo: zonas de precipitagdo constante ao longo de todo o ano,
correspondentes as zonas de floresta tropical, classificadas como de clima
Ar; zonas em que se observa uma estacdo seca e uma estagdo de chuvas,
classificadas como clima Aw e zonas de clima se mon¢do Am A Figura 11.3
apresenta um exemplo de clima tropical hmido com estacdo seca (caso de
S. Tomé) em que se observa a ocorréncia de dois maximos de precipitacao
correspondentes as duas passagens da zona intertropical de convergéncia
sobre na zona equatorial, no seu movimento anual.

Error! Not a valid link.

Figura 113 —Exemplo de clima tropical himido: clima em S. Tomé (clima tropical
himido com estacéo seca — Aw). Barras: precipitagdo média mensal; linha: temperatura
média mensal. Fonte: Servico Meteoroldgico Nacional, 1956.

Climaseco-B

O clima ¢ classificado como seco — tipo B — quando existe deficit hidrico.
Quando o deficit hidrico e extremo, o clima é desértico (BW) quente (BWh,
caso do deserto do Saara ou do deserto Australiano) ou frio (BWK caso do
deserto de Gobi, na Mongdlia). Quando existe uma curta estacdo chuvosa, o
clima a semi-arido (BS quente (BSH ou frio (BSK. A Figura 11.4 mostra
um exemplo de clima semi-arido quente, em Cabo Verde, com uma estacéo
de chuvas coincidente com o periodo de maior calor, no momento da
passagem da ZITC. As zonas de clima seco encontram-se fundamentalmente
na regido dos tropicos (Africa do Norte, Arabia Saudita, Irdo, Afeganistdo,
Nordeste da India, interior da Australia, da América do Sul e da América do
Norte) e ainda no Interior da Asia (Norte da China, Mongdlia, Asia Central).



Error! Not a valid link.

Figura 114 — Exemplo de clima seco: clima em Cabo Verde (clima semi-arido quente —
BSh). Fonte: Servico Meteorolégico Nacional, 1956.

Clima temperado com Inverno suave — C

Nos climas temperados com Inverno suave, a temperatura média do més
mais frio encontra-se acima dos —3°C. A precipitacdo resulta em grande
parte da actividade de ciclones frontais e a sua distribuicdo anual depende
do movimento da frente polar. KOppen considera trés subclasses: Cs com
Verdo seco, Cw, com Inverno seco e Cf, com precipitacdo durante todo o
ano. A Figura 11.5 apresenta um caso de clima Cfa (Precipitacdo todo o
ano, Verao guente e prolongado) em S. Cruz, na Ilha das Flores (Acores).

Error! Not a valid link.

Figura 115 —Exemplo de clima temperado com Inverno suave: clima das Flores, Agores.
Fonte: Servico Meteorolégico Nacional, 1956.

Clima temperado com Inverno rigoroso — D

Os climas de tipo D sdo caracterizados por um Inverno frio (temperatura
média abaixo dos -3°C) mas com a existéncia de um Verdo moderado
(temperatura média acima dos 10°C). As subclasses sdo definidas do mesmo
modo que no tipo C. A Figura 11.6 apresenta um exemplo de clima Dfb, no
Quebec (Canada).

Error! Not a valid link.

Figura 116 — Exemplo de clima temperado com Inverno rigoroso: clima das Sherbrook,
Quebec, Canada. Fonte: Environment Canada.

Clima polar - E

O clima polar — tipo E — observa-se nas latitudes elevadas dos dois
hemisférios e é caracterizado por Inverno e Verdo extremamente frios.
Definem-se duas subclasses: clima de Tundra (ET), em que a temperatura de
Verdo é positiva, permitindo a existéncia de uma cobertura vegetal minima,
e clima de calote polar (EF), com temperaturas sempre negativas, em que
ndo se chega a estabelecer cobertura vegetal. A Figura 11.7 apresenta um
exemplo de clima de tundra, no Norte do Canada.
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Figura 117 — Exemplo de clima polar de tundra: clima em Eureka, Canada. Fonte:
Environment Canada

248



Tabela 11.2 — Classificagdo climética de Képpen

o}
A
C
a s - Y - ~
2 Caracteristicas Critério de classificacdo
7]
o)
>
N
Clima tropical himido A temperatura média do més mais frio é superior a 18°C
Tropical himido (Floresta tropical) Precipitacdo do més mais seco superior a 60mm.
Tropical himido com estacéo seca. A precipitagdo no més mais seco é inferior a 10mm e a 1/25 da precipitacdo
(Savana) total anual
Tropical de Moncio A precipitagdo no més mais seco € inferior a 10mm mas superior a 1/25 da
P ¢ precipitacdo total anual
A evapotranspiracéo potencial excede a precipitagéo. 3 casos:
Clima Seco (i) P<2T+280 (Inverno seco)
(if) P<2T (Verdo seco)
(iii) P<2T+140 (T é a temperatura em °C, P precipitacdo anual em mm)
Desértico arido
Semi-rido ou estepe E’;;)glpltagao atinge metade dos limites definidos em (i),(ii) ou (iii), conforme o
3 h  Quente e seco Temperatura média anual superior a 18°C
3 k  Frio e seco Temperatura média anual inferior a 18°C
Clima Temperado com Invernos suaves ~ Temperatura do més mais frio entre —3°C e 18°C
Precipitacdo média mensal no més mais himido de Verdo é pelo menos
Inverno seco N N o
103 superior a do més mais himido de Inverno
x s Verdo seco. Més de Verao mais seco com precipitagao inferior a 40 mme a 1/3
Verao seco (Mediterranico) A . L
da precipitagdo do més de Inverno mais himido
Sempre himido Critério Cw e Cs ndo aplicaveis
~ x Temperatura média do més mais quente acima de 22°C; existem pelo menos 4
C_a  Verdo quente e longo T, o
- meses com temperatura média acima de 10°C
~ x Temperatura média de todos os meses abaixo de 22°C; existem pelo menos 4
C_ b Verdo longo e fresco TR o
- meses com temperatura média acima de 10°C
x Temperatura média de todos 0s meses abaixo de 22°C; existem 1 a 3 meses com
C_C  Verdo curto e fresco e o
- temperatura média acima de 10°C
L . e - no o
Temperado hamido com Invernos frios Tgmpergtura medla_do més moals frio abaixo de —3°C. Temperatura média do
més mais quente acima de 10°C
Inverno seco Como Cw
Verdo seco Como Cs
Sempre himido Como Cf
D a  Verdo quente e longo ComoC_a
D b Verdo longo e fresco Como C_b
D_Cc  Verdo curto e fresco Como C_c
D d  Verdo curto e frio; Inverno rigoroso Temperatura média do més mais frio abaixo de —38°C

Clima polar
Tundra

Calote polar

Temperatura média do més mais quente abaixo de 10°C
Temperatura média do més mais quente abaixo de 10°C e acima de 0°C

Temperatura média do més mais quente abaixo de 0°C

ns,1994Meteorology Today.
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11.4 Condicdes que determinam o clima local

O clima observado num dado local é influenciado, em graus variaveis, pela
circulacdo atmosférica a escala global, a escala regional e a escala local. A
circulacdo global define, em primeira aproximacdo, as grandes classes
climéticas: as zonas de clima tropical hiumido sdo as zonas afectadas pela
zona intertropical de convergéncia, as zonas de clima desértico
correspondem as regibes de subsidéncia das células de Hadley, as zonas
temperadas correspondem as zonas afectadas pelo movimento anual da
frente polar, as zonas frias correspondem &s zonas polares. Em termos
globais, 0 mapa do clima €, por isso, largamente determinado pela latitude,
facto reconhecido pelos gregos, 5 séculos antes de Cristo.

A subdivisdo seguinte das classes climaticas depende fundamentalmente da
circulagdo atmosférica nas zonas de transicdo entre os continentes e o
oceano. Isto é, depende do grau de continentalidade do clima local,
distinguindo, por exemplo, o interior dos continentes da zona costeira e a
costa oeste da costa leste. Assim, na costa oeste dos continentes, devido a
circulacdo atmosférica de oeste, existe frequente entrada de ar maritimo,
implicando climas mais suaves, com caracteristicas maritimas, enquanto que
na costa leste a circulacdo tem caracteristicas continentais, observando-se
climas com maiores amplitudes térmicas. As circulacbes costeiras, tém
caracteristicas muito variaveis em diferentes pontos do mundo, dependo da
geometria e posicdo das costas, explicando muitas caracteristicas do clima
observado, nomeadamente os climas de mongé&o (secgéo 8.7).

A uma escala ainda mais fina, o clima local pode ser afectado pelo relevo ou
pela proximidade de massas de agua (rios ou lagos). No capitulo 8
descrevemos diversos efeitos desse tipo, alguns com impacto muito
significativo.

11.5 Autoavaliacéo

Palavras chave

Balanco hidrico Evapotranspiracdo
Classificacdo de Koppen Evapotranspiracdo potencial
Estacdo climatolégica Normal climatica

Estacdo sindptica



Questdes e Exercicios

Ex 11-1Considerando os valores para a temperatura e precipitacdo médias mensais
correspondentes a normal climatica de Lisboa (Instituto Geofisico)
indicada na Tabela 11.1, determine a sua classificagdo climatica, de acordo
com o sistema de Koppen.

Ex 11-2As duas margens dos grandes oceanos apresentam, a mesma latitude,
importantes diferencgas climaticas: nas latitudes subtropicais (20-30°), s6 se
observam ciclones tropicais na costa leste dos continentes; nas latitudes
médias, a costa oeste dos continentes tem um clima muito mais ameno que
a costa leste. Explique essas diferengas, recordando as caracteristicas da
circulacéo global (capitulo 7).

Ex 11-3De que tipo climético é caracteristica a floresta amazoénica?

Ex 11-4Quais as caracteristicas especificas do clima mediterranico que o
distinguem dos outros tipos da classe C

Ex 11-5A normal climética contém valores médios mensais e valores extremos
mensais da temperatura e precipitagdo. Se compararmos duas normais para
a mesma estacdo — por exemplo a normal 1931-1960 com a normal 1961-
1990 — em que valores serdo de esperar maiores diferencas?
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Objectivos
No final do capitulo, o estudante deve:

T
1
T

Conhecer as caracteristicas dos diferentes "registos” climaticos.
Conhecer, qualitativamente, a teoria de Milankovitch.

Saber descrever o fendmeno ENSO, na sua compone@rice e
atmosférica.

Saber relacionar os diferentes forcamentos climaticos com os

mecanismos fisicos que lhes séo préprios, em termos de alteracao
da composicdo atmosférica ou da radiacdo incidente no topo da

atmosfera.
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A histéria da Terra tem sido, tal como nos é dado observar nos registos de
que dispomos, uma histdria de continua mudanca. Tal mudanca ocorreu em
diversas escalas de tempo, em paralelo com a lenta evolucdo do sistema
solar e do planeta Terra, e nela o Clima assume frequentemente um papel
fundamental, quer como o resultado dessa evolugdo quer como um
condicionador das transformaces que tiveram lugar.

A maior parte da informagdo que temos da historia climatica da Terra é de
natureza indirecta. SO nas ultimas dezenas de anos possuimos medidas
globais de pardmetros climaticos, observadas na rede meteoroldgica ou por
satélite. Nalguns pontos do mundo, especialmente na Europa e América do
Norte, possuimos registos quantitativos com alguns séculos — no maximo,
até ao principio do século XVII. Para explorar o passado mais longinquo, é
necessario recorrer a a anélise das muitas marcas do Clima no ambiente
terrestre incluindo, entre outras, muitos aspectos da histéria humana, a
distribuicdo e caracteristicas das espécies vivas e a natureza do depdsito
sedimentar. O recurso a esse conjunto de informagdo muito variado, oriundo
de vérias disciplinas, constitui uma caracteristica fundamental do estudo
integrado do planeta Terra e uma consequéncia do caracter global do
sistema climético.

12.1 Fontes de informacao

As fontes de informac&o climatica sdo, como se disse anteriormente, muito
diversas e, incluem, na maior parte dos casos, indicadores indirectos de
parametros do Clima. Entre as mais relevantes salientam-se:

(a) O registo instrumental

O registo instrumental é constituido fundamentalmente por séries de
observacbes de pardmetros meteorolégicos (temperatura, pressdo,
humidade, vento, nebulosidade, precipitacdo, etc.). Em geral, este registo
tem um caracter pontual, sendo a sua duracdo muito varidvel de ponto para
ponto. Nalgumas localizagbes no Norte da Europa as séries instrumentais
tém mais de 300 anos; 0s registos continuos mais antigos em Portugal tém
cerca de 150 anos (no Instituto Geofisico do Infante D. Luis, em Lisboa),
enquanto que em muitos pontos do mundo sé existe informacdo desde o
principio da década de 60.

S0 desde os finais da decada de 1950 existe uma rede global de observagdes
que permite avaliar a distribuicdo global dos pardmetros climaticos. A partir
da década de 1970 existe, alem disso, um registo global quase continuo de
fotografias de satélite, que permite conhecer a distribuicdo global da
nebulosidade, do albedo e da radiacéo solar e terrestre.

Apesar do registo instrumental ser objectivo e, em termos comparativos, de
grande precisdo, os seus dados devem sempre ser analisados com algum



cuidado, pois muitos parametros climaticos dependem das condicdes locais.
Assim, se 0 enquadramento de uma dada estacdo sofrer alteracdes ao longo
do tempo, devido, por exemplo, a alteragcdes da ocupacgédo do solo na zona,
sdo de esperar alteracbes significativas de alguns parametros
(nomeadamente vento e amplitudes térmicas) que ndo reflectem uma
alteracdo do clima global. A andlise cuidadosa dos dados observados
permite reconstruir séries de evolucdo da temperatura global da Terra no
altimo século e de outros parametros climatologicos.

As figuras seguintes mostram exemplos de analise de evolugdo da
temperatura. Na Figura 12.1 pode observar-se a evolucdo da temperatura
média anual e da precipitacdo acumulada em Lisboa. Na Figura 12.2
apresenta-se a mais longa série de observacdes de temperatura, obtida por
agregacao de informacéo reunida em diversos pontos do centro de Inglaterra
desde meados do século XVII. Na Figura 12.3 apresentam-se séries de
valores médios mensais (em Janeiro e Julho) da temperatura média do
globo, obtida por processamento de séries de observagdes disponiveis nos
ultimos 150 anos.

Error! Not a valid link.

Figura 121 — Evolucéo da temperatura e da precipitacdo em Lisboa (Instituto Geofisico)
nos ultimos 150 anos.
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Figura 122 — Evolucéao da temperatura média mensal no centro da Inglaterra nos Gltimos
350 anos. Fonte: Manley, PhJones, Wwww.sdc.ucar.edu/dss/datagets

259


http://www.sdc.ucar.edu/dss/datasets

1.0

0.5
0.0 4
O L
S Julho [ *°
0.5 I
] -0.5
-1.0 I 00
1.0 ) -
| Janeiro |
- -05
0.5
O --1.0
S 0.0
Ano
0.5 -
-1.0 T T T T T T T T T T T T T T
1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000

Ano
Figura 123 — Evolucéo da temperatura média do Globo a partir de observagoes. Fonte:
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14399. (www.cru.uea.ac.uk).
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(b) O registo historico

O relato historico contém, frequentemente, indicagcbes muito concretas sobre
o clima da época, quer sob a forma de descri¢des especificas de condi¢bes
climaticas quer, indirectamente, pela informacdo que contém sobre a
producdo agricola, evolucdo de espécies naturais e migracdes. O registo
histrico inclui numerosos documentos sob a forma de textos, pinturas e
tradicdo oral — eventualmente passada a escrito. Nas suas diferentes formas,
esse registo fornece informacéo estendendo-se por varios milhares de anos,
dependendo da civilizagdo considerada.

Existem muitos exemplos concretos de informacdo sobre o clima do
passado obtida por esta via. Um caso bem conhecido é o da evolucdo do
clima da Groenlandia nos ultimos 1000 anos: partindo da Islandia,
exploradores Vikings estabeleceram-se na Groenlandia nos fins do século X
(985) e ai se mantiveram durante varios séculos, mantendo rotas de
comércio com a Noruega. A partir do inicio do século XV, o arrefecimento
observado no Atlantico Norte impossibilitou a manutencdo das rotas
maritimas em latitudes tdo elevadas, a0 mesmo tempo que tornou
impossivel a pratica de agricultura na Groenlandia. Em consequéncia,
observou-se uma extingdo da col6nia, cuja historia se transmitiu na saga
islandesa Leif Ericsson s6 confirmada recentemente em estudos
arqueoldgicos no local.

(c) O registo climatico em anéis de arvore

Nas latitudes médias e elevadas, o crescimento das arvores varia bastante ao
longo do ano, em funcdo da temperatura ambiente e da disponibilidade de
agua. Desse facto resulta a formacdo de anéis nos troncos das arvores,
marcando os periodos de crescimento lento — devido a temperaturas muito
baixas ou falta de agua, e os periodos de crescimento mais rapido. Assim,
cada anel no tronco de uma arvore corresponde, em geral, a um ano de
crescimento, e a espessura do anel pode ser relacionada com as condi¢fes
climatica (e.g. temperatura média) observadas na zona durante esse periodo.
Esta analise permite, assim, obter informacdo climatica indirecta, com a
resolucdo de um ano, estendendo-se, no caso de algumas arvores de grande
duracéo, a periodos de muitas centenas, ou até milhares de anos.

A utilizacdo das muitas amostras disponiveis, incluindo arvores vivas e
arvores mortas (caso da Figura 12.4) permite obter, recorrendo a técnicas de
datacdo cruzada, um registo continuo de grande resolucdo sobre o clima
passado. Um exemplo de aplicagéo destas técnicas € a anélise da abundancia
do is6topo radioactivo de carbono *C (carbono-14). Este is6topo, cujo
periodo de semi-vida é de 5730 anos, é produzido naturalmente por accao da
radiacdo cosmica sobre atomos de carbono atmosférico (i.e. os atomos de
carbono do CO»). Dado que o CO- constitui a fonte de carbono das plantas
no processo de fotossintese, uma pequena frac¢do do carbono orgénico €, no
momento da formagdo da planta, constituido por '*C, observando-se que
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essa fraccdo vai decaindo ao longo do tempo, devido ao processo de
decaimento radioactivo. Esse facto € utilizado frequentemente para fazer a
datacdo de amostras organicas com idades até alguns milhares de anos (i.e.
algumas semi-vidas). Nesse caso, considera-se que a concentragdo inicial de
14C ¢é conhecida e idéntica a actual concentragdo ambiente. No caso do
estudo das concentragdes de “C em anéis de arvores, o procedimento é
invertido: a datacdo é conhecida a priori com grande precisdo (erro de um
ano) e a andlise da concentracdo de *C permite determinar as flutuagGes
naturais desse isdtopo na atmosfera e, em consequéncia, as flutuacGes da
actividade solar, principal fonte de radiacdo cosmica.

Figura 124 — Anéis de uma arvore (Exemplar Broken Flute Cave, USA, Fonte: Treering
Lab, University of Arizona)

Para além de informacdo de tipo climético, os anéis de arvore registam, de
forma mais ou menos directa, diversa informacdo de grande interesse sobre
a ecologia florestal, incluindo, nomeadamente, a frequéncia de ocorréncia de
fogos florestais ou de diversas pragas.

(d) Bolhas de ar do passado

Uma forma extraordinaria de conhecer o clima do passado consiste em
analisar bolhas de ar aprisionadas nas calotes de gelo polar. Tanto na
Antarctica como na Groenlandia ocorre naturalmente um processo de lenta
deposicéo de gelo, a uma taxa que varia ao longo do ano. Tal como no caso
dos anéis das arvores, o facto de a velocidade de deposi¢do ser muito mais
rapida numa dada época do ano, estabelece um padrédo estriado na calote
polar, correspondendo cada estria ao periodo de um ano. Por outro lado, a
medida que se da o processo de deposi¢cdo, ocorre o0 aprisionamento de
pequenas bolhas de ar que ficam posteriormente isoladas do ambiente.

O processo de analise do clima a partir das bolhas de ar consiste, assim, nos
seguintes procedimentos: primeiro faz-se uma perfuracdo na calote de gelo,
retirando cilindros correspondendo a profundidades crescentes (até a um



méaximo de cerca de 3 km); de seguida datam-se as estrias desse cilindro,
por contagem de estrias ou por outro processo; finalmente recolhem-se
amostras de bolhas de ar em diversas zonas (idades) do cilindro e procede-se
a sua analise fisico-quimica.

A composic¢do quimica das bolhas permite obter directamente informacéo
sobre a composicdo atmosférica, nomeadamente nos gases de estufa CO>
(cf. Figura 12.5) e CHa. De forma mais elaborada, é possivel deduzir valores
da temperatura média observada na época de deposi¢do. Para o efeito
utiliza-se, geralmente, o facto de existirem na natureza trés isotopos estaveis
de oxigénio (o mais abundante 80 e ainda 'O e *80). Dado que a proporgio
observada entre as concentragdes atmosféricas de 20 e de °O depende da
temperatura, pode medir-se aquela proporcdo e deduzir a temperatura da
atmosfera no ano de deposicao considerado. De igual modo, pode utilizar-se
a concentracdo isotopica do Deutério (*H). A Figura 12.7 apresenta 0
resultado desse calculo, recorrendo a informacdo obtida na Antarctica
(Vostok).
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Figura 125 — Concentracdo de CO> nos dltimos 160 000 anos, estimada a partir da analise
de bolhas de ar em Vostok (Antérctica). Fonte: Jouzel et h 1993,Nature 364:40712.

As bolhas de ar aprisionadas no gelo polar fornecem ainda indicacOes
explicitas sobre a composic¢do atmosférica no periodo em que ocorreu a sua
deposicdo. E particularmente relevante o facto de estas bolhas permitirem
localizar, muitas vezes com o erro de um ano, o periodo de ocorréncia de
grandes erupcdes vulcanicas, traduzidas por aumento da concentracdo de
particulas em suspensdo. As particulas contribuem para a retrodifusdo de
radiacdo solar, forcando uma diminuicdo da temperatura média da Terra e
constituindo um dos factores fundamentais de forcamento do clima. No caso
das grandes erupc@es vulcanicas — como foi o caso recente da erupcao do
Pinatubo no inicio da década de 1990 — um Unico evento é suficiente para
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ter um impacto significativo no clima global durante o periodo de vérios
anos.

(e) O registo geoldgico

O registo geologico contétm muitas formas indirectas de informacéo
climéatica. Tal como no caso do gelo polar, trata-se de um processo de
deposicdo de material — neste caso, rocha sedimentar — em que existe
aprisionamento de elementos variados. Tal como nos métodos anteriormente
descritos, o0 processo de interpretacdo exige, fundamentalmente, dois
requisitos: uma técnica de datacdo e a existéncia de elementos susceptiveis
de interpretacdo em termos de parametros climaticos, nomeadamente,
temperatura, precipitacao e nivel da gua do mar.

Os mais frequentes elementos de interesse climatico sdo fosseis de seres
vivos: carapagas, poOlenes, etc. A sua presenca determina um certo tipo de
ambiente favoravel a espécie em questdo, acontecendo, nalguns casos, que
se trata de espécies muito selectivas para determinados parametros. Tal é o
caso, nomeadamente, de muitas espécies aquaticas, cujo habitat se localiza a
baixa profundidade: a sua presenca permite inferir a presenca de agua e
calcular com algum rigor o nivel do mar.

Apesar de existir evidéncia da presenca de vida na Terra ha mais de 3Ga
(33 10° anos) s6 a partir do inicio do Paleozoico, ha cerca de 570Ma (570
milhdes de anos), comecou o depobsito de fosseis de forma suficientemente
abundante para permitir uma andlise da sua evolucdo. Esta alteracdo do
registo fossil resultou do aparecimento de numerosas formas de vida
marinha com diversos tipos de carapaca Antes desse periodo, 0 que
sabemos do clima da Terra resulta em especial da analise da existéncia de
rochas sedimentares carbonatadas. A formacdo deste tipo de rochas é
caracteristica do ambiente aquéatico, o que implica a existéncia de agua
liquida em &reas muito extensas do planeta — isto é de um Oceano — desde
ha, pelo menos 3.8 Ga, idade das mais antigas rochas sedimentares
disponiveis. Por outro lado, o carbono constitutivo destas rochas é fornecido
pela atmosfera, implicando a existéncia de CO2 nessa atmosfera primitiva.
Dada a existéncia de rochas deste tipo em todo globo, ao longo da
generalidade do registo geoldgico, podemos concluir que a temperatura
média da Terra se manteve sempre acima do ponto de congelacdo (0°C) e
abaixo do ponto de ebulicdo (este valor depende da pressdo atmosférica).
Por outro lado, podemos igualmente afirmar que o CO. foi sempre um
constituinte da atmosfera.

O registo geoldgico contém outras informagdes que ndo dependem da
presenca de fésseis. Uma das informagdes mais relevantes € fornecida pela
presenca ocasional de depositos glaciares, caracterizados pela presenca de
rochas erodidas de forma peculiar. Estes depoésitos podem ser datados
recorrendo a técnicas geoldgicas, fornecendo um registo revelando a
ocorréncia de diversos periodos de extensa glaciacdo nas latitudes elevadas.



Aparentemente, estes periodos ocorreram repetidamente, mas de forma
muito irregular, em toda a historia do planeta, existindo a suspeita de que
eles poderdo resultar da interaccdo entre alteragdes do input solar e a
evolucdo tectdnica (cf. seccdo 12.3).

A partir do inicio do Paleozdico, a anélise do registo geoldgico é dominada
pela presenca de fdsseis. Ha cerca de 400 Ma (milhdes de anos) surgiu a
vida terrestre. A rapida expansdo das plantas terrestres, produzindo uma
cobertura vegetal continua na maior parte da area emersa dos continentes,
veio introduzir um novo elemento no sistema climéatico — a biosfera. Desse
facto resultaram pelo menos duas consequéncias de grande impacto: uma
reducdo do albedo da superficie (em cerca de 10 a 15%) e uma aceleracéo
da alteracdo da composicdo atmosférica, iniciada pelas plantas marinhas,
devida ao processo de fotossintese. A presenca continua da vida terrestre em
todo o registo fossil desde o seu estabelecimento, implica que as
concentracOes de Oz se mantiveram relativamente estaveis desde essa época.
Por outro lado, o surgimento dos animais terrestres — respiradores de
oxigénio — a partir de 350 Ma, indica que os niveis de O, se mantiveram,
desde entdo, relativamente estaveis.

12.2 Reconstrucédo do registo climatico

Conjugando a informagdo  fornecida pelas diversas  fontes
paleoclimatoldgicas, podem obter-se curvas de evolucdo de parametros do
clima local ou global. Deve notar-se que tais curvas resultam sempre de
intenso processamento da informacdo original, com base em hipoéteses
plausiveis sobre 0s processos que deram origem as variagdes observadas e,
por essa razdo, ndo Sao comparaveis com as curvas de origem instrumental,
resultando de medidas directas dos parametros representados. Em regra, a
incerteza da série paleoclimatoldgica aumenta rapidamente a medida que
nos deslocamos em direc¢do ao passado.

A Figura 12.6 e a Figura 12.7 apresentam o resultado dessa analise. No caso
da Figura 12.6, utilizou-se um conjunto variado de informacéo
paleoclimatoldgica para inferir a temperatura média do hemisfério Norte
deste o inicio do século XV. A curva obtida mostra, até aos finais do século
XIX, oscilagOes da temperatura com uma amplitude pico-a-pico de cerca de
0.4°C, mantendo-se a temperatura média sistematicamente abaixo dos
valores observados no século XX. Este periodo de quatro séculos
corresponde aquilo a que se chama a pequena idade do frjeem que se
observou um avancgo generalizado dos glaciares no hemisfério Norte, em
resultado de Invernos invulgarmente rigorosos. Na passagem do seculo XIX
para 0 século XX, a Figura 12.6 mostra um aumento da temperatura
hemisférica média de cerca de 0.6°C. Esta parte final da curva deve ser
comparada com o registo instrumental, apresentado na Figura 12.3, a partir
do qual foi feita a calibracdo dos dados paleoclimaticos.
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Figura 126 — Evolucéo da temperatura média do Hemisfério Norte desde 1400, estimada
pela anélise de varios dados paleocliméticos. Fonte: Mann, M. E., R. S. Bradley and M. K.
Hughes1998.Nature, 392, pp.77987. (www.ngdc.noaa.gov/paleo/mann1998)

A Figura 12.7 estende o registo paleoclimatico até cerca de 270 ka (270 mil
anos antes do presente), utilizando a analise isotépica de bolhas de ar
depositadas na Antarctica. Nessa figura a linha tracejada indica o inicio do
registo apresentado na Figura 12.6, que corresponde, portanto, a uma
pequenissima fraccdo deste ultimo periodo. As oscilagbes da temperatura
média descritas na Figura 12.7 atingem variacbes até cerca de 7°C,
correspondendo os longos periodos de anomalia negativa da temperatura as
duas ultimas glaciacdes da era Quaternaria. A abrupta subida de temperatura
que se iniciou ha cerca de 15 ka marca o fim da Gltima glaciacdo e inicio do
actual periodo interglacial. A figura mostra mais dois periodos interglaciais
no inicio do registo (270 ka) e ha cerca de 130 ka.

O registo paleoclimético apresentado pela Figura 12.7 da uma ideia muito
clara das oscilagbes climaticas que tém dominado a era Quaternéria,
ocupando o ultimo milh&o de anos. Nesse contexto, o periodo actual surge
como uma época relativamente quente, num clima dominado por longos
periodos de glaciacdo e caracterizado por oscilages da temperatura média
com periodos entre as dezenas de milhar de anos e cerca de 100 mil anos.
Este tipo de oscilagbes sugere que a sucessdo de periodos glaciares e
interglaciares na era Quaternaria estd associada a altera¢cdes do input solar,
devidas a oscilacdes da oOrbita da Terra (cf. sec¢do 12.3.1). Por outro lado,
sabemos, por analise do registo geoldgico, que existiram no passado outros
periodos glaciares, mas em relacdo a esses glaciagfes ndo temos o tipo de
informacdo detalhada fornecida pelas bolhas de ar do gelo polar. A
explicacdo do mecanismo de inicio e fim dos periodos glaciares &,
seguramente, um tema central no estudo do clima global.
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A Figura 12.6 e a Figura 12.7 mostram a existéncia de variabilidade
climatica em periodos de tempo muito longos. Nesses periodos, a
temperatura média da Terra parece ter variado menos de 10°C, o que é um
valor relativamente pequeno, ndo pondo em causa as condicdes para a
existéncia de vida a escala global. Por outro lado, mesmo pequenas
variacdes da temperatura média, da ordem de 1°C, parecem ser suficientes
para desencadear auténticas catastrofes agricolas, associadas a grande
sensibilidade do coberto vegetal em face da alteracdo climatica.

250 200 150 100 50 0

T T T T T T T T
250 200 150 100 50 0
x 1000 anos antes do presente

Figura 127 — Evolucéo da temperatura média nos dltimos 270 000 anos estimada a partir
da andlise de bolhas de ar em Vostok (Antéarctica). O valor 0 corresponde a temperatura
média presente, a data da analise. Fonte: Jouzel et al. 1993, Nature 364:407.

12.3 Origem da variabilidade climatica

A variabilidade do Clima tem sido atribuida a muitos factores que podem
ser classificados em dois grandes grupos: variabilidade de origem externae
de origem interna Os factores de variabilidade de origem externa
pretendem explicar as oscilagbes observadas como resultado de alteragdes
nas condicdes exteriores ao sistema climatico, em especial alteracdes
periodicas ou esporadicas do input solar, ou como devidas a altera¢bes da
composicdo atmosférica devidas a factores “externos™ (vulcdes, impactos
cdsmicos, etc.). Neste contexto, o sistema climatico é considerado como um
sistema forcade a variabilidade resulta directamente de alteracdes do nivel
de forgcamento.

Nas ultimas décadas, em paralelo com o estudo das oscilagdes de origem
externa, tem crescido o interesse pela possibilidade de oscilagdes que,
podendo ser desencadeadas por factores externos de intensidade moderada,
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podem ser de facto devidas a instabilidades intrinsecas do sistema climatico,
devidas a feedbacks positivage diverso tipo. O aumento do interesse nestes
modos de variabilidade interna resulta do rapido desenvolvimento da teoria
dos sistemas caoticos, isto é, sistemas fisicos que, apesar de governados por
leis bem determinadas, apresentam, em certas condigdes, comportamentos
imprevisiveis. A meteorologia constituiu, alids, uma das areas que mais
contribuiram para o desenvolvimento desta teoria, mercé, em particular, das
contribuigdes pioneiras de E. Lorenz.

12.3.1 Teoria de Milankovitch

O Clima observado depende, em larga medida, das caracteristicas do
movimento da Terra em torno do Sol. Esse movimento é caracterizado,
fundamentalmente por trés factores, ou parametros orbitais: a
excentricidade da 6rbita, a obliquidade do eixo da Terra e a sua precessao.

A excentricidade define a trajectéria seguida pela Terra no seu movimento
de translagdo. Esse movimento faz-se ao longo de uma elipse, variando
actualmente a distancia Terra-Sol entre 147.1 milhdes de km no periélio (a 3
de Janeiro) e 152.1 milhdes de km no afélio (a 4 de Julho). A excentricidade
é definida como:

e= Raf - (Raf +Rper)/2
(Ry +Rye)/2 (12.1)

valendo actualmente cerca de 1.7%. A obliquidade é definida como o
angulo entre o eixo de rotacdo e a eclitica (plano do movimento de
translacdo), valendo actualmente 23.5°. O terceiro parametro define a
orientacdo da projeccdo do eixo de rotacdo sobre o plano da eclitica. Essa
orientacdo define a localizagdo dos solsticios e equindcios que, note-se, ndo
tém qualquer relacdo com a posicdo do afélio e periélio. Actualmente, a
orientacdo do eixo é tal que o solsticio de Verdo no hemisfério Norte ocorre
no dia 21 de Junho.

Os parametros orbitais da Terra ndo sdo fixos. Milutin Milankovitch
apresentou, em 1930, um estudo demonstrando que cada um deles apresenta
uma variagdo regular. A excentricidade varia entre cerca de 1% e cerca de
5%, com um periodo dominante de 97 000 anos, isto é, a érbita sofre uma
pulsacdo entre uma Orbita quase circular e uma Orbita mais excéntrica. A
obliquidade do eixo varia entre cerca de 21°59' e 24°36', com um periodo
dominante de 40 400 anos. Finalmente, 0 eixo precessa com um periodo de
21 000 anos, isto é, de 21 000 em 21 000 anos o solsticio de Verdo do
Hemisfério Norte ocorre na mesma data.

Cada uma destas oscilacdes béasicas faz variar o ciclo anual da radiacao
solar. Assim, por exemplo, se se mantiverem os outros parametros fixos, um
eixo menos inclinado implica uma menor sazonalidade, i.e., Invernos mais



quentes e Verdes mais frescos, e esse facto pode perturbar o ciclo anual do
degelo nas latitudes elevadas tornando, eventualmente, impossivel o degelo
da Primavera. Se o degelo ndo ocorrer, o albedo no periodo de Primavera-
Verdo sera mais elevado, reduzindo a radiacdo disponivel e empurrando o
sistema ainda mais no sentido do arrefecimento. Pode assim iniciar-se um
ciclo de realimentacdo positiva (o feedback albedgelo capaz de justificar
uma transi¢do climética.

E claro, no entanto, que ndo se pode mudar um dos parametros mantendo os
restantes fixos. Todos eles variam em simultaneo, mas com periodos muito
diferentes. Assim, 0 seu impacto na radiacdo disponivel vai ter,
frequentemente, sinais opostos, implicando pequenas alteracbes no Clima.
Ocasionalmente, no entanto, vai observar-se uma coincidéncia de dois ou
trés dos ciclos de forgamento. Nesse caso, o forcamento sobre o Clima pode
atingir valores significativos.

A possibilidade de as oscilagbes de Milankovitch terem um impacto no
Clima, sugerido pelo proprio aquando da sua demonstracdo, tornou-se muito
verosimil quando se verificou que as oscilagbes paleocliméaticas do
Quaternario (Figura 12.7) se caracterizavam por periodos comparaveis aos
dos pardmetros orbitais. Modelos climéaticos confirmaram posteriormente
ser possivel explicar a maior parte dessas oscilacdes, recorrendo a teoria de
Milankovitch.

Exercicio 12.1 — Aplicacdo da teoria de Milankovitch

H& cerca de 10 000 anos, no fim do ultimo periodo glaciar, a obliquidade do eixo
valia 24.5° e o periélio ocorria em Julho. Desprezando a variagdo da excentricidade,
calcule a variagdo da radiacdo disponivel no Verao e no Inverno do Hemisfério Norte.

Solucéo:

Considere 0 Exercicio 2.3. Recorrendo a uma folha de célculo é facil repetir o célculo
da radiacéo solar disponivel em diversas latitudes e para as vérias declinagdes. Deve
notar-se que a expressdo utilizada para o calculo da duracéo do dia s6 é valida nos
pontos da Terra em que ocorre o pdr-do-sol, i.e., para latitudes inferiores a 90- d ,
existindo uma zona com dia de 24 horas (dia polar) e outra com noite de 24h (noite
polar). Obtém-se, para o solsticio de Inverno (Hem.Norte):
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Inverno actual, @ = - 23.5° Inverno, d = - 24.5°

La?’ilude Irrﬁ?élgpaua Irrzgélg?;la La'f)i’t\lude Irrz?gg?;la Irrﬁggsin:a
MJ/dia w MJ/dia w
0 24.6 285 0 24.4 283
10 21.3 247 10 21.0 243
20 17.6 203 20 17.2 199
30 13.5 156 30 13.0 151
40 9.2 106 40 8.7 101
50 5.0 58 50 4.6 53
60 1.4 16 60 11 13
70 0 0 70
80 0 0 80 0 0
90 0 0 90 0 0

E para o solsticio de Verdo (Hem. Norte):

Verdo actual, @ = +23.5° Verdo, d = +24.5°
LaEi’t\lude Irr?:é:gliwaua Irrﬁ?ég?;la Latoi’t\lude Irrﬁs(élg?;la Irrﬁ?égir];:la
MJ/dia W MJ/dia W
0 24.6 285 0 24.4 283
10 27.3 316 10 27.3 315
20 294 340 20 29.5 341
30 30.7 356 30 31.0 359
40 315 364 40 31.9 370
50 31.8 368 50 32.4 375
60 32.2 372 60 33.2 385
70 34.2 396 70 35.0 406
80 295 341 80 30.3 351
90 23.8 275 90 24.7 286

Comparando as duas tabelas anteriores, observa-se um aumento da amplitude anual
do ciclo radiativo em todas as latitudes, especialmente nas latitudes elevadas. Deve
notar-se que as tabelas anteriores se referem unicamente & irradidncia no topo da
atmosfera, ndo incluindo possiveis varia¢des do albedo planetario.

Apesar do seu grande sucesso, a teoria de Milankovitch sé pode explicar
oscilagBes climéticas com periodos entre as dezenas e as centenas de milhar
de anos. Oscilagdes mais rapidas, como por exemplo as verificadas ao longo
do ultimo milénio (Figura 12.6) ou mais lentas, como é o caso das
oscilagdes observadas no registo geoldgico, requerem explicagdes
alternativas.
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Figura 128 — Ciclos de Milankovitch: (a) oscilacdo da excentricidade — periodo de 97 000

anos, (b) oscilagdo da inclinagdo do eixo (nutagdo) — periodo de 40 400 anos, (c) precessdo

do eixo — periodo de 21 000 anos. Nota: os desenhos ndo estdo a escala (a excentricidade e
a nutacdo estdo exageradas).

12.3.2 Impactos coésmicos

Sabe-se hd muito tempo que a evolugdo da vida na Terra foi marcada por
periodos de grande desenvolvimento de certas espécies, seguidas de uma
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extingdo bastante rapida, a escala do tempo geoldgico. O desaparecimento
abrupto de espécies atinge, por vezes, grande nimero das espécies existentes
na Terra num dado momento, estabelecendo uma forte descontinuidade no
registo fossil. Um exemplo, ndo o mais significativo em termos do nimero
de espécies extintas, mas o de maior impacto meditico, € o da extin¢do dos
dinossauros, ocorrida ha cerca de 65 milhdes de anos, no fim do periodo
Cretaceo.

O que podera justificar a ocorréncia de grandes extingdes a escala global?
Uma possivel explicacdo sugere que a ocorréncia de extingbes macicas
podera dever-se a modificacdes abruptas do ambiente terrestre. Para
poderem explicar as extingdes observadas, essas modificacOes teriam de
desenvolver-se rapidamente, ter caracter global e dar ao sistema uma
capacidade de recuperacdo a prazo, pois sabemos que o Clima se tem
mantido relativamente estavel a escala do tempo geoldgico.

A anélise do registo geoldgico sugere que, pelo menos no caso da transicdo
Cretaceo-Terciario (a fronteira KT), a extin¢do de espécies coincide com
niveis anormalmente elevados do elemento Iridio, muito pouco abundante
na crosta terrestre mas frequente em meteoritos, e com a presenca de
depositos de grdos minerais cuja producdo pode ser associada a impactos de
elevada energia. Estes factos vieram dar corpo a hipdtese segundo a qual as
grandes extingdes estariam associadas a impactos cosmicos de objectos de
grande massa, dando origem a libertacdo de enormes quantidades de poeira
em suspensdo e a uma reducdo da radiacdo solar disponivel devido ao
aumento da retrodifusdo. As condicdes climaticas geradas por este processo
— muitas vezes designadas por condi¢Ges de Inverno nuclear— durariam
varios anos, até ocorrer a deposi¢do natural das poeiras.

Actualmente, a hip6tese cosmica para explicar as extingBes parece
verosimil, mas esté ainda longe de ter sido demonstrada. Por um lado, ndo
temos duvidas de que ocorreram no passado grandes impactos, tendo alguns
deles deixado marcas ainda visiveis na superficie da Terra. No entanto, ha
muitos aspectos que precisam de explicacdo. Em particular, o registo fossil
parece indicar uma periodicidade nas grandes extingdes, com um periodo da
ordem dos 26 milhdes de anos, e ndo é ainda claro que mecanismo cosmico
poderia explicar um periodo desse tipo. Por outro lado, muitas das extin¢oes
aparecem associadas a descidas do nivel médio do mar, o que por si s0,
poderia ter um impacto enorme sobre as espécies ribeirinhas e, ainda mais,
sobre espécies habitantes de aguas pouco profundas.



Figura 129 — Cratera do Arizona: 1500 m de didmetro, 150 m de profundidade. Pensa-se
que teré sido formada pelo impacto de um meteorito com cerca de 50 m de didmetro ha 50
000 anos. Detalhes em (www.barringercrater.htm).

12.3.3 Actividade solar

Nos 4.6 Ga de vida Terra € de esperar que a quantidade de energia emitida
pelo Sol tenha sofrido alguma variagdo. A curto prazo, sabemos que o
outputsolar varia num ciclo de 11 anos — o ciclo solar - caracterizado por
uma variacdo quase periddica do nimero de manchas solares. Os periodos
com maior numero de manchas solares correspondem a um ligeiro aumento,
da ordem de 1%, da irradidncia solar, quase totalmente na zona da radiacao
ultravioleta.

A amplitude dos ciclos solares ndo é sempre a mesma. Nalguns ciclos o
naimero total de manchas no ponto maximo é muito maior que noutros. Esse
facto implica que, sobreposto com o batimentosolar de 11 anos existem
periodos mais longos, devidos a razbes desconhecidas. Desde que Galileu
descobriu a existéncia de manchas solares, no inicio do século XVII, existe
uma observacdo regular da superficie do Sol, com registo do numero de
manchas. A Figura 12.10 mostra a evolu¢do do numero de manchas solares
desde 1700. No periodo entre 1650 e 1700, ndo foram praticamente
detectadas manchas solares. Apesar da correlacdo com a Figura 12.6 néo ser
evidente, os minimos de actividade solar verificados no inicio dos séculos
XVII e XVIII foram uma das explicagdes consideradas para explicar a
pequena idade do frid640-1890).

N&o possuimos informacgdo directa sobre variagdes da radiacdo solar em
periodos mais longos. As variagBes da concentragdo isotpica do *C, ja
referida na seccdo 12.1, fornecem alguma informacéo sobre a variabilidade
da actividade solar em periodos até algumas dezenas de milhares de anos.
Em periodos realmente muito longos, da ordem da idade da Terra ou do Sol,
podemos recorrer a modelos astrofisicos de evolucdo estelar. De acordo com
esses modelos a irradiancia solar deve ter vindo a crescer lentamente ao
longo do tempo até ao seu valor actual, partindo de valores de cerca de 80%
do valor actualmente observado. Uma variacdo desta magnitude poderia
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implicar, se ndo existissem outras alteragdes, um aumento da temperatura
média de 10 a 15 °C, o que colocaria a temperatura média do planeta, ha 3
ou 4 Ga, préxima do ponto de congelagdo. O registo geoldgico indica, no
entanto, que a temperatura média variou muito pouco, 0 que implica a
existéncia de mecanismos de compensacao.
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Figura 1210— Evolucdo do nimero de manchas solares.

Que mecanismos podem justificar a relativa estabilidade da temperatura
média? Por um lado, é possivel que o modelo astrofisico padrdo do Sol
esteja errado ou incompleto. Por outro lado, é claro que a composicdo da
atmosfera sofreu uma profunda evolucdo, associada a um processo de
apropriagdo de carbono pela superficie, tanto na producdo de rochas
carbonatadas como na producgdo de biomassapor fotossintese), pelo que é
muito provavel que a atmosfera primordial fosse muito rica em COo, tal
como a atmosfera dos outros planetas terrestres(\Vénus e Marte, cf. Tabela
1.3). Assim, a atmosfera primitiva teria um efeito de estufa mais eficiente,
compensando a menor radiagdo solar disponivel. Finalmente, o
estabelecimento da biosfera, isto é, da cobertura vegetal dos continentes,
introduziu um elemento activo no controle do clima, devido em particular ao
seu grande impacto sobre o albedo da superficie.

12.3.4 Vulcdes

Os vulcdes sdo uma importante fonte de aerossol atmosférico podendo, por
seu intermédio, ter grande impacto no clima global. As emiss6es vulcanicas



sdo muito irregulares, concentrando a maior parte das emissoes de aerossol
em muito poucas crises vulcanicas de grande envergadura. Nos dois Gltimos
séculos, algumas dessas crises parecem ter tido impacto mensuravel na
temperatura global, com arrefecimento de até cerca de 1°C: caso das
erupcbes do Tambora (Indonésia, 1815), EI Chichon (Meéxico, 1982) e
Pinatubo (Filipinas, 1991, Figura 12.11).

m USGS Photo by J.N. Marso, July 1991 e

Figura 1211 - Erupcdo do Monte Pinatubo (Filipinas, 1991). Fonte: United States
Geological Survey.

O aerossol vulcénico € emitido sob a forma de aerossol primario (poeiras
finas), que deposita na vizinhanca do vulcdo no periodo de dias ou semanas,
e de aerossol secundario, resultante fundamentalmente da conversao gas-
particula do SO, (cf. seccdo 9.3.6). As particulas de é&cido sulfarico
produzidas por esse processo sdo extremamente pequenas, podendo atingir
niveis elevados na Estratosfera — da ordem dos 50 km — e ai sobreviver
durante muitos meses. Devido ao longo tempo de residéncia destas
particulas e ao facto de a pluma vulcanica poder atingir varias dezenas de
km de altura nestas grandes erup¢des, o seu impacto climatico pode ser
global e afectar o planeta durante muitos meses. A Figura 12.12 mostra a
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Retrodifuséo

evolugdo da concentragdo de aerossol estratosférico entre 1972 e 1995,
revelando o grande impacto de duas importantes erupgdes (EI Chichon e
Pinatubo), responsaveis pelo estabelecimento de anomalias de concentracao
por periodos de cerca de dois anos.

Finatubo

El Chichdn |

T2 T4 Y8 V8 80 B2 81 86 B3 90 92 4
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Figura 1212 - Evolucédo da concentracao de aerossol estratosférico e sua relagdo com
grandes erupg@es vulcanicas. Fonte: INPE (Instituto de Pesquisa Espacial, Brasil,
www.inpe.br)

O registo paleoclimatico — anéis de arvores, bolhas de ar e estratigrafia —
mostra-nos que a intensidade da actividade vulcanica varia muito em
diversas escalas de tempo, mas ndo existe ainda uma teoria simples que
explique as razfes dessa evolucdo. A tectdnica global justifica uma parte
dessa variabilidade em escalas de tempo da ordem das dezenas de milhGes
de anos ou mais. Os grandes vulcBes activos estdo associados a zonas
particulares da Terra, referidas como pontos quente®nde se pensa ocorrer
conveccao térmica a partir do manto profundo ou da interface ndcleo-manto.
A dindmica dos pontos quentes é aparentemente mais rapida que o0 processo
tectonico, mas 0s mecanismos responsaveis pela sua evolucdo ndo séo ainda
bem compreendidos.

12.3.5 Tectonica global e deriva dos continentes

Pelo menos nos ultimos 400 Ma (milhdes de anos), e provavelmente ao
longo de toda a sua histéria, a face da Terra tem evoluido profundamente,
devido ao processo de deriva continental. A deriva continental foi
inicialmente proposta pelo meteorologista Wegener, para explicar a relacéo
entre a morfologia das costas das Américas e da Europa e Africa e a



continuidade geoldgica e fdssil entre esses continentes. Actualmente, o
processo encontra-se demonstrado por diversa evidéncia geologica,
incluindo em especial a analise de anomalias magnéticas na crosta oceénica,
e por medidas directas do movimento das placas.

A deriva dos continentes implicou, ao longo do tempo, enormes
deslocamentos das massas continentais, com mudancas de latitude e
alteracdo de geometria dos continentes. Ha cerca de 250 Ma, a massa
continental encontrava-se reunida num anico bloco — a Pangeia Ha cerca de
200 Ma iniciou-se a separacdo desse supercontinente, com abertura do
Oceano Atlantico, e inicio da subduccdo no Oceano Pacifico. As vaérias
placas continentais resultantes da fragmentacdo da Pangeia (Europa, Asia,
América do Norte, América do Sul, India, Antarctica e Australia)
deslocaram-se entdo lentamente em direccdo as suas posicBes actuais,
provocando colisdes — entre a Europa, a Asia e a Africa, entre a Asia e a
india, entre as Américas — com formacao de extensos acidentes orograficos
num processo conhecido por orogenia Alpina.

A deriva continental deve ter afectado o Clima global por diversos
processos:

1 A movimentacdo das massas continentais altera a radiacdo solar
disponivel nas regides emersas.

1 Os processos de agregacao/divisdo das massas continentais alteram a
continentalidadelo clima.

1 O processo orogénico, ao criar grandes barreiras ao escoamento
atmosférico, interfere com a circulacdo global. Neste contexto, a criacao
do planalto tibetano ja foi apontada como o elemento perturbador que
desencadeou o ciclo de glaciacdes quaternarias.

1 O processo de deriva continental implicou também uma alteracéo
profunda das bacias oceénicas. O regime actual de circulagdo profunda
do oceano (cf. seccdo 12.3.6.2) poderd ndo ter sido possivel antes do
fecho do istmo do Panam4, ocorrido ha cerca de 3 milhdes de anos.
Talvez ndo seja coincidéncia o facto de o ciclo de glaciacbes
quaternarias se ter iniciado pouco depois.

1 As zonas de tectonica activa — rifts, onde h& producédo de crosta oceénica
e divergéncia de placas, e zonas de subduccaomnde existe afundamento
da crosta oceénica sob a crosta continental — sdo zonas de grande
actividade vulcanica e, por essa razdo, de emissdo de gases e aerossol
com impacto climatico.

A tectonica de placas, responsavel pela deriva dos continentes, é alimentada
pela conveccdo térmica no interior da Terra. O processo de conveccéo,
resulta da existéncia de um gradiente geotérnap, isto é, do facto do interior
da Terra se encontrar a uma temperatura elevada, da ordem dos 6000 K. O
aquecimento do interior da Terra pode ser atribuido essencialmente a trés
mecanismos: 0 mecanismo de decaimento radiactiva a libertacdo de calor
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latente devida ao processo de cristalizac¢do (solidificacdo) do ndcleo liquido
e a conversdo de energia potencial gravitica em energia cinética e desta em
calor, devida a estratificag@o graviticalo interior da Terra.

A importancia de cada uma das fontes de calor geotérmico tem certamente
evoluido ao longo do tempo. As estimativas actuais indicam que a maior
parte do calor é devido ao decaimento radioactivo dos isotopos de longa
vida — casos fundamentalmente do uranio (**3U e #°U), do Toério (**?Th) e
do potassio (“°K) — tnicos que ainda existem em quantidade significativa no
planeta. O valor total do fluxo geotérmico — calor libertado por unidade de
area da superficie — é de cerca de 0.08 J m? s, menos de 1 milésimo da
constante solar. Esse fluxo é, no entanto, suficiente para manter os
continentes em movimento.

A intensidade das diferentes fontes de calor geotérmico deve ter vindo a
diminuir desde a formacdo da Terra, devido ao consumo de isétopos
radioactivos e & evolucdo dos processos de solidificagdo e estratificacdo. E
provavel, por essa razdo, que a diferenciacdo densimétrica entre a crosta
continental e oceénica e a velocidade da deriva tenham também sofrido
evolucdo e, também por esse motivo, nao é possivel extrapolar o movimento
continental para periodos anteriores aos 400 Ma antes do presente.

12.3.6 Variabilidade interna do sistema climéatico

A generalidade dos mecanismos de mudanca climatica descritos nas sec¢des
anteriores € geralmente classificada como correspondente a forcamentos
externos ao sistema climatico, apesar de todos eles dependerem, de algum
modo, da existéncia de processos de interaccdo com um ou mais
componentes desse sistema. Nos ultimos anos, em paralelo com o estudo
desses mecanismos de forgamento externo, tem aumentado o interesse pela
possibilidade da existéncia de oscilacdes irregulares do Clima, devidas a
interac¢do ndo linearentre os diferentes componentes do sistema climatico,
dando origem a modos de variabilidade que podemos classificar como
interna.

A diferenciacéo entre variabilidade de origem externa e de origem interna ¢,
naturalmente, artificial. As interacgdes ndo lineares entre a Atmosfera e o
Oceano ou entre aqueles e a Criosfera, podem ser desencadeadas por
perturbacdes externasno fluxo de radiacéo solar, amplificando a resposta a
essas perturbacbes ou alterando-lhe o periodo. De facto, a resposta ndo
linear é caracterizada pela possibilidade de um forcamento periédico (ou
mesmo constante) dar origem a uma oscilacdo aperiodica ou de periodo
diferente e de amplitude nédo proporcional ao forcamento. Por essa razdo, 0s
sistemas ndo lineares ddo frequentemente origem a comportamentos
imprevisiveis ou caoticos. No caso de muitos desses sistemas, e ao que tudo
indica também no caso do sistema climatico, a dindmica cadtica traduz-se na
ocorréncia de diferentes regimes de circulacdo e na possibilidade de o



sistema transitar entre regimes diferentes, devido a alteragdes relativamente
pequenas das condicdes externas.

A importancia das oscilagdes internas, do tipo referido, nas variagdes a
longo prazo do Clima é ainda altamente especulativa, dada a incerteza dos
modelos climaticos. No entanto, em prazos mais curtos, existem alteracoes
relativamente bem compreendidas e que podem ser explicadas por
mecanismos daquele tipo. O exemplo mais conhecido é seguramente o
fendmeno ENSO - EI Nifio / Southern Oscillation (El Nifio / Oscilacédo
Austral).

12.3.6.1 O fenédmeno ENSO

O fendmeno do EI Nifio é conhecido na costa do Peru desde a chegada dos
primeiros conquistadores espanhdis. Localmente, o fendmeno €
caracterizado por um aumento significativo da temperatura da superficie do
Oceano Pacifico, da ordem de 5 a 10°C, com consequéncias muito negativas
na pesca. Esse aumento mantém-se durante o periodo de cerca de um ano, e
repete-se irregularmente, com periodos tipicos de 3 a 7 anos e amplitude
variavel (Figura 12.13).

Associada ao fendmeno oceénico El Nifio, observa-se uma oscilacdo
atmosférica, designada por Oscilagcdo Austral e que se traduz numa
variacdo — exactamente com os mesmos periodos e fase do El Nifio (Figura
12.13) da diferenca de pressdo atmosférica ao nivel do mar entre duas
localidades no Pacifico: Tahiti (17°S) e Darwin (12°S, costa Norte da
Austrélia). Recorrendo a condicdo de equilibrio geostréfico (cf. capitulo 6)
pode relacionar-se a diferenca de pressdo entre aquelas duas localidades
com a intensidade do vento, pelo que a Oscilagdo Austral pode ser
interpretada como uma oscilacdo na circulacdo equatorial na zona do
Pacifico.

Error! Not a valid link.

Figura 1213 - 0O Fenémeno ENSO: evolugdo da temperatura da superficie do Pacifico ao
largo do Peru (El Nifio); evolugdo da diferencga de pressdo atmosférica entre Tahiti e
Darwin (Oscilacao Austral).

O fendmeno ENSO é um fendmeno de interaccdo Oceano-Atmosfera que,
tendo origem na regido intertropical do Pacifico, afecta o Clima,
especialmente nas latitudes baixas e no continente americano. Quando
discutimos a circulagdo global da atmosfera (seccdo 7.1), a zona
intertropical foi apresentada como uma zona de baixa pressao, caracterizada
por convergéncia de ar humido a superficie e intensa precipitacao (ZITC —
Zona Intertropical de Convergéngjadevido a circulacdo de Hadley. A
visdo entdo apresentada da circulacdo global foi, no entanto, um pouco
simplista, correspondendo a uma perspectiva axi-simétrica. Na verdade, a
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intensidade da ZITC varia bastante de local para local ao longo do Equador,
existindo algumas zonas preferenciais para a ocorréncia de conveccao
profunda e precipitacdo. Podemos assim dizer, que, sobreposta a circulacéo
no plano meridional da célula deHadley — descida de ar nos tropicos,
convergéncia a superficie no Equador e subida no Equador — existe uma
circulacdo secundaria no plano do Equador — que, em “condi¢gdes normais”
implica subida de ar na longitude da Indonésia, Africa Equatorial e bacia do
Amazonas e subsidéncia sobre o Pacifico, a oeste do Peru, sobre o indico e
sobre o Atlantico (Figura 12.14a). Esta circulacdo € designada por célula de
Walker.

Em termos oceanicos, a zona de forte conveccdo sobre a Indonésia,
correspondente ao regime “normal” da célula de Walker, coincide com a
zona de maior temperatura superficial da &gua do mar, atingindo valores da
ordem dos 29°C. A costa do Peru, por sua vez, encontra-se no bordo leste do
Anticiclone subtropical do Pacifico Sul, experimentando ventos dominantes
de Sul. Esse regime de vento forca uma circulacdo oceanica caracterizada
por afloramento de &guas profundas (upwelling), mais frias, o que justifica
uma temperatura observada inferior a 20°C, atingindo valores da ordem dos
16°C, apesar da baixa latitude.

Quando o indice da Oscilacdo Austral (SOl — Southern Oscillation Indéx
toma valores fortemente negativos, ocorre uma diminui¢do da intensidade
dos ventos alisios no sector do Pacifico. Em consequéncia, observa-se um
deslocamento da massa de dgua quente da Indonésia em direc¢do a América,
acompanhado pelo desligar do processo de upwelling junto da costa do
Peru. A célula de Walker sofre uma mudanga de regime (Figura 12.14b),
afectando igualmente, mas em menor grau, o regime de circulacdo nos
sectores do indico e do Atlantico.
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Figura 1214 - Dinamica do ENSO: (a) Condi¢es La Nifia, (b) CondicGes El Nifio. Fonte:
NOAA.
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O impacto climéatico do fendbmeno ENSO é hoje bem conhecido em toda a
zona inter-tropical. As condi¢bes de El Nifio traduzem-se em diminuicao
geral da precipitacdo nas zonas continentais (Indonésia e Norte da Australia,
Amazonas, moncdo indiana e Africa equatorial) e sua intensificacdo sobre
0s Oceanos. O Clima da América do Norte é igualmente afectado, mas de
forma mais subtil. Em relacéo a outras regides do mundo, nomeadamente a
Europa, ndo existe actualmente evidéncia suficiente no sentido de um
impacto significativo deste fendmeno.

O fendmeno ENSO é hoje possivel de prever, com razoaveis resultados, a
uma distancia de muitos meses, tratando-se de um dos raros acontecimentos
climaticos susceptiveis de previsdo a essa distancia. Esse facto deve-se ao
papel crucial do Oceano na evolucdo do sistema acoplado Oceano-
Atmosfera e levanta a possibilidade de outros fendmenos de interac¢do
(Oceano-Atmosfera, Oceano-Atmosfera-Criosfera, Troposfera-Estratosfera,
etc.) poderem ser utilizados para previsdes a longo prazo do Clima,
recorrendo a maior predictabilidade dos sistemas “lentos”.

12.3.6.2 A circulagao profunda do Oceano

Enquanto que a atmosfera é aquecida por baixo, implicando a producéo de
uma camada turbulenta junto da superficie — a Troposfera, contendo cerca
de 80% da massa da atmosfera — 0 oceano é aquecido por cima. De facto, a
quase totalidade da radiacdo infravermelha incidente sobre o oceano é
absorvida numa camada muito fina (cerca de 1 mm) e 90% da radiacdo
visivel é absorvida nos primeiros 75 m de 4gua. Em média, cerca de 50% do
aquecimento radiativo ocorre nos primeiros 6 cm de oceano.

O movimento no oceano satisfaz leis muito semelhantes as do movimento
atmosférico. Existem, no entanto, algumas diferencas fundamentais que tém
de ser consideradas: a agua é praticamente incompressivel e tem uma
densidade cerca de 1000 superior a do ar junto da superficie. Isso implica
que o deslocamento de massas de agua envolve valores comparativamente
muito elevados de momento linear. Por outro lado, a massa total do oceano
€ muito superior & massa da atmosfera (a atmosfera corresponde, em massa,
a uma camada com 10 m de altura de agua) e a sua capacidade calorifica é
incomparavelmente maior. O oceano actua por iSSO COMO um imenso
reservatorio de calor, atenuando as oscilagdes naturais e forcadas do sistema
climatico.

Tal como no caso do ar, a densidade da agua liquida decresce com a
temperatura, crescendo com o aumento da concentracéo de sais. No caso da
agua pura, a densidade atinge o seu valor maximo a 4°C, mas, no caso da
agua salgada, esse valor € atingido junto do ponto de congelacao (a cerca de
-2°C). Assim, o facto de o oceano ser aquecido por cima implica que o
escoamento oceanico €, em média, muito estavel, sendo extremamente
dificil a ocorréncia de movimento vertical.
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A existéncia de gradientes horizontais de densidade do oceano gera, como
no caso da atmosfera, a criagdo de circula¢bes — circulacbes termohalinas.
Essas circulagbes sdo semelhantes as circulagdes de brisa na atmosfera,
envolvendo mistura no plano vertical. Em geral, no entanto, a mistura é
muito limitada, envolvendo unicamente as camadas superficiais. Nalguns
pontos do oceano, em que existe abundante gelo superficial, a &gua do mar é
arrefecida até a temperatura do gelo (~-2°C), tornando-se mais densa e
mergulhando a grandes profundidades. S6 nesses pontos — caso do Atlantico
Norte e de alguns pontos junto a Antarctica — existe convecgdo profunda no
oceano e formacdo de agua profunda.

O processo de formacdo de agua profunda é responsavel pela manutencéao
de uma corrente profunda nos oceanos. Esta corrente tem velocidades
muito baixas, ndo sendo directamente observavel. No entanto, dados
indirectos sugerem que, nessa corrente, uma particula de dgua demoraria
cerca de 1000 anos desde que se afunda junto da costa da Groenlandia, no
seu percurso junto dos fundos do Atlantico, indico e Pacifico, com
afloramento no Norte do indico ou do Pacifico e retorno, pela superficie, até
ao ponto de formacao, no Atlantico Norte. Apesar da sua extrema lentidao, a
corrente profunda dos oceanos é vital para a interaccdo entre 0 oceano
superficial e o oceano profundo, em termos tanto de calor como de
composicdo quimica (nomeadamente transporte de CO: dissolvido). E
actualmente sugerido que o “ligar” e “desligar” desta corrente pode ser o
mecanismo amplificador capaz de transformar uma pequena perturbagéo na
radiacdo solar disponivel numa transicdo entre um periodo glaciar e um
periodo interglaciar.

Figura 1215 Circulacéo profunda do oceano: a linha a preto representa a corrente em
profundidade,enquanto a linha cinzenta corresponde a corrente superficial.



12.4 O futuro do Clima

N&o sendo capazes de prever, com alguma precisdo, o estado da atmosfera
daqui a um més, sera que podemos saber alguma coisa sobre o clima no
proximo século ou nos proximos milénios? E possivel que sim, mas existe
ainda grande incerteza em relagdo a esse problema.

As razbes que justificam a possibilidade de prever a evolucdo do clima
foram apontadas ao longo deste capitulo. Por um lado, alguns forcamentos
importantes sobre o sistema climatico ttm uma evolugdo bem conhecida: tal
é 0 caso dos ciclos de Milankovitch, aparentemente envolvidos nas actuais
oscilacGes glaciares. Seguindo a evolucdo futura desses ciclos sera de
esperar o fim do actual periodo inter-glaciar e a transicdo para uma nova
glaciacéo, atingindo o maximo de intensidade dentro de cerca de 50 000
anos. Por outro lado, os sucessos recentes na previsdo do fendmeno ENSO a
uma distancia de cerca de 1 ano, ddo esperancas para a possibilidade de
construir modelos capazes de prever a evolucdo de outros fendmenos de
interacgdo oceano-atmosfera ou oceano-atmosfera-criosfera, com evolugéo
em escalas de tempo mais dilatadas, incluindo, nomeadamente, a evolucédo
da circulacéo profunda do oceano e o seu papel no clima global. Finalmente,
a muito longo prazo, podemos extrapolar com algum rigor o movimento dos
continentes ou estimar — com um rigor desconhecido — a evolugéo do output
médio do Sol (recorrendo a modelos astrofisicos).

Em compensagdo, temos um grande desconhecimento sobre a evolucéo da
generalidade dos outros mecanismos referidos. Pondo de parte o problema
dos impactos cdsmicos, que pela sua prépria natureza, estd provavelmente
para além de qualquer capacidade predictiva, ndo existe ainda um modelo
do planeta capaz de prever a evolugédo da actividade vulcénica, assim como
ndo existe explicacdo para as oscilacdes observadas, a escala de alguns
séculos, na actividade solar. Por outro lado, os relativos sucessos na
previsdo do El Nifio sdo ainda um progresso muito limitado com vista a
producdo de um modelo global do sistema climatico, utilizavel a mais longo
prazo.

Dum ponto de vista pratico, tem neste momento interesse real para a
programacdo da actividade humana, a evolugdo do Clima nas proximas
dezenas a centenas de anos. Nessa escala, € ndo so possivel, mas essencial,
estabelecer estratégias de desenvolvimento ou tomar medidas de prevencéo.
Neste contexto, pelo menos dois processos de possivel alteracdo climatica
precisam de ser considerados:

(a) O impacto da actividade humana sobre o efeito de estufa

O problema do efeito de estufa é, por diversas razdes, 0 mais premente.
Comparando a Figura 12.5 com a Figura 12.7, conclui-se imediatamente que
existe uma correlagdo quase perfeita entre as duas curvas, isto €, que as
oscilagdes da temperatura média tém acompanhado, nos ultimos 150 000
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anos, as flutuacGes da concentragdo atmosférica de CO.. Ora a concentracao
de CO2 encontrava-se proxima dos 350 ppmv em 1990, cerca de 20% acima
do maximo observado na Figura 12.5 e prevé-se a possibilidade de a
concentracdo duplicar, em relacdo ao seu valor pré revolucdo industrial (280
ppmv no meio do século X1X), antes do final do século XXI. Uma alteragao
desta magnitude levanta naturalmente grandes preocupacdes, ndo sé porque
empurrard as concentracdes de CO- para valores record, mas porque ocorre
num espaco de tempo muito mais curto do que nos é dado reconhecer nas
oscilagdes naturais registadas.

Como vai responder o sistema climatico ao input de CO2 antropogénico?
Para tentar responder a esta questdo foi criado, em 1988, o
Intergovernmental Panel for Climate Change (IPCG)b a égide da
Organizagdo Meteoroldgica Mundial e das Nac¢Oes Unidas, responsavel pela
compilacdo e coordenacdo de diversos estudos a escala mundial. Foi
objectivo deste painel definir o estado actual dos conhecimentos quanto ao
problema da mudanca global e estabelecer previsdes de evolugdo do Clima
global no proximo século, considerando varios cenarios de evolucdo
previsivel das emissfes de gases de estufa e de aerossol.

O primeiro objectivo do IPCC foi estabelecer cenérios de evolugdo das
emissdes e avaliar a sensibilidade dos diferentes modelos de clima a uma
duplicacdo das concentragdes de CO». Considerando a evolucdo passada
(Figura 1.2) considerou-se, no cenario base, um acréscimo continuo da
concentracdo de CO2 no proximo século, a uma taxa de 0.8 a 1% ao ano.
Com base nesse cenario, os modelos de clima foram utilizados em
simulagOes prolongadas, indicando todos eles um aumento da temperatura
média do globo entre +1.5 e +4.5 °C. Este intervalo, sem davida muito
significativo, representa uma medida (porventura optimista) da nossa
incerteza actual sobre a sensibilidade do clima a duplica¢do da concentracdo
de CO..

O aumento das concentragdes de CO: e outros gases de estufa nédo é a Unica
alteracdo da composicdo atmosférica esperada no decorrer das proximas
décadas. Simultaneamente, espera-se aumento das emissfes de SO,
implicando um aumento da concentracdo de aerossol, devido ao processo de
conversdo gas-particula. A presenca de aerossol forga o clima em sentido
contrario ao dos gases de estufa, podendo reduzir a magnitude do efeito de
estufa.



"abela 12.1 — Projec¢des da mudanca climatica para alguns cenérios de emissdo de CO; no

século XXI.
Aumento da temperatura média Aumento do nivel médio do
) ) em 2100 mar em 2100
Cenério de emissdes (°C) (cm)
Sensibilidade: ~ +1.5°C +2.5°C +4.5°C +1.5°C +2.5°C +4.5°C

Aumento continuo do CO2 0.8 2 35 12 50 95
Estabilizacdo a 450 ppmbv 0.5 0.8 13 8 28 55
Estabilizacéo a 600 ppmbv 0.9 1.5 2.2 15 38 70

Fonte: IPCC(1995)

A Tabela 12.1 apresenta as projeccOes efectuadas pelo IPCC em 1995,
considerando o efeito acumulado do aumento de gases de estufa e de
aerossol atmosférico. Nessa tabela consideram-se trés cenarios de evolucao
das concentragdes: (i) crescimento continuo, (ii) crescimento com
estabilizacdo a 450 ppmv e (iii) crescimento com estabilizagdo a 600 ppmv.
Para cada cenario consideram os trés niveis de sensibilidade climatica
detectada nos modelos (+1.5, +2.5 e +4.5) e apresentam-se projecgdes tanto
para 0 aumento da temperatura média como para a subida do nivel médio do
mar. Considerando os cenarios intermédios, parecem ser de esperar subidas
da temperatura da ordem de 1 a 2°C e subidas do nivel do mar de 30 a 50
cm.

Os modelos de clima também estabelecem previsdes para a distribuicao
espacial dos aumentos esperados de temperatura, precipitacdo e outras
varidveis. O grau de confianca nessas previsdes €, porém, bastante reduzido,
encontrando-se as principais conclusdes descritas no relatério do IPCC (cf.
Apéndice 1)

(b) A evolucao das oscilac6es glaciares

A Figura 12.7 indica que, enguanto que os periodos dominantes das
glaciacbes do Quaternario séo os periodos de Milankovitch (20 000-100 000
anos), as transicdes entre o regime glaciar e o regime interglaciar podem
ocorrer bruscamente, em periodos da ordem das dezenas de anos. As
extrapolacOes para o futuro das oscilagbes orbitais indicam que o periodo
que se segue é um periodo glaciar, atingindo o maximo de intensidade a
cerca de 50 000 anos no futuro. Quando se vai dar a transi¢cdo? E como vai a
evolucdo do ciclo anual da radiacdo disponivel, devida a essas oscilaces,
interferir com o aumento do efeito de estufa?

Neste momento, ndo existe uma resposta clara para estas questdes. Alguns
autores sugerem que o aumento do efeito de estufa vai implicar um atraso
no inicio da préxima glaciacdo, enquanto outros sustentam que o aumento
do efeito de estufa pode inclusivamente acelerar esse processo, por
intermédio da sua interferéncia com a circulacdo oceanica. A razdo da
dificuldade em encontrar uma resposta consensual a estas e outras questdes
sobre a evolugdo futura do Clima esta na existéncia de muitas possiveis
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interaccBes de sinal contrario no sistema climatico e na dindmica caética
que caracteriza a sua evolucdo. A investigacdo em curso nos proximos anos
vai certamente contribuir para esclarecer as muitas questdes ainda em

aberto.

12,5 Autoavaliacéo

Palavras chave

afélio

anéis de arvore

bolhas de ar no gelo polar
caos

carbono 14

célula de Walker

ciclo solar

ciclos de Milankovitch
circulagéo termohalina
continentalidade do clima
corrente profunda do Oceano
datacdo

depdsitos glaciares

deriva continental

efeito de estufa

El Nifio

emissoes vulcanicas
ENSO

Questdes e Exercicios

estratigrafia
excentricidade
feedback albedo-gelo
glaciacoes

impacto cosmico
IPCC

manchas solares
obliquidade

oscilacdo austral
paleoclima
parametros orbitais
pequena idade do frio
periélio

precessdo do eixo
razdo isotdpica do oxigénio
registo instrumental
sazonalidade

Ex 12-10 carbono-14 s6 pode ser utilizado para datar materiais organicos com
idade inferior a 40000 anos. Porqué?

Ex 12-2As oscilagBes climaticas dos ultimos séculos (e.g. a pequena idade do frio)
ndo podem ser explicadas pela teoria de Milankovitch. Justifique.

Ex 12-3De que modo podem as variagdes seculares dos pardmetros orbitais da
Terra desencadear uma glaciacdo?

Ex 12-4Que impacto teria sobre o Clima uma crise vulcénica de longa duragdo?
Justifique.

Ex 12-5Explique a relacdo entre o El Nifio e a Oscilacdo Austral.



Apéndice 1 — Leituras recomendadas
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Existe abundante literatura, quase exclusivamente na lingua inglesa
cobrindo, no todo ou em parte, as matérias abordadas neste livro. Diversos
topicos insuficientemente tratados nas paginas anteriores, quer por
implicarem um nivel de dificuldade superior ao aceitavel num curso
introdutorio, quer por simples opcao de espago, podem ser encontrados no
conjunto de excelentes obras de referéncia indicadas de seguida.

AHRENS, D.

1994 Meteorology TodayAn introduction to weather, climate and the

environment. West Publishing Company, 5ed., 59Fpgelente
livro de introducdo a meteorologia, cobrindo praticamente todos os
topicos incluidos neste curso, e muitos outros, com abundante
material grafico e interessante coleccdo de fotografias.

BOUBEL, R.W., D.L. FOX., D.B. TURNER e A.C. STERN,

1994 Fundamentals of air pollutianAcademic Press, San Diego, 574pp.
Cléssico da poluicdo atmosférica, contendo uma visao integrada do
problema, dum ponto de vista da gestdo ambiental.

GRAEDAL, T.E.eP.J. CRUTZEN

1993: Atmospheric Change. An earth system perspediitel. Freeman,
New York, 446pp. Este livro discute o problema das mudangas
globais — aquecimento global, "buraco™ do ozono, etc. — incluindo
uma introducdo a quimica da Troposfera, da Estratosfera e de
ambientes aquaticos. Trata-se de um livro de dificuldade intermédia,
discutindo a problematica do ambiente numa perspectiva planetéria.

HOBBS, P.

1995 Basic Physical Chemistry for the Atmospheric ScienCasbridge
University Press, 206pp. Livro de Quimica Geral para um estudante
de geociéncias. Inclui muitos exercicios resolvidos com exemplos
atmosféricos.

PEIXOTO, J.P.e A. OORT

1992 Physics of ClimateAmerican Institute of Physics, 520pp. Livro de
referéncia sobre o sistema climatico e a circulacdo global da
atmosfera. Nivel avangado (p6s-graduagéo).

SEINFELD, J.H. e S. PANDIS

1998 Atmospheric Chemistry and Physidshn Wiley and Sons, 1326 pp.
Manual bastante completo de quimica da atmosfera.

Intergovernmental Panel for Climate Change

1995 Climate Change 1995. The Science of Climate Chaldgeghton,
J.T., L.G. Meira Filho, B.A. Callander, N. Harris, A. Kattenberg e K.
Maskell, editores. Segundo relatorio do painel intergovernamental
sobre mudanca climatica, contendo uma compilagdo de estudos
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realizados neste ambito. Este relatério tem sido actualizado
regularmente.

WALLACE, J.M. EP. V. HOBBS

1977 Atmospheric Sence. An introductory surveyAcademic Press.
Frequentemente este € o primeiro livro de um estudante de uma
licenciatura em meteorologia. Cobre a maior parte da meteorologia
fisica e dindmica a um nivel ainda introdutdrio, mas mais avancado
que o do presente curso.

Hoje em dia pode obter-se muita informacdo actualizada sobre
meteorologia, clima e ambiente por intermédio da Internet em paginas
facilmente acessiveis na generalidade dos ‘“apontadores”. Algumas das
paginas disponiveis contém previsdes do tempo, informacéo climatol6gica e
ambiental, modelos de dispersdo, etc.. Segue-se uma pequena lista de
algumas paginas que poderdo ser Uteis, notando, no entanto, que a Internet é
um mundo em répida mutacdo, pelo que é necessario fazer, de vez em
quando, uma busca para actualizar a lista.

ww2010.atmos.uiuc.edu — Projecto de ensino onlinede meteorologia da
Universidade do Illinois.

www.ecmwf.int - Pagina do European Centre for Medium Range
Weather Forecasts.

www.epa.gov — Pagina da Environmental Protection Agen§Agéncia
americana responsavel pelo ambiente). Contém extensa informacao
sobre problemas ambientais, incluindo documentagdo actualizada
sobre topicos em discussdo, normas estabelecidas pela EPA,
modelos de dispersdo recomendados e conselhos de utilizacéo.

www.igidl.ul.pt — Pagina do Instituto Geofisico do Infante D. Luis, da
Universidade de Lisboa. Contem informacdo de observacoes
meteoroldgicas em Lisboa e uma lista de links em meteorologia e
geofisica.

www.meteo.pt — Pagina do Instituto de Meteorologia portugués.

www.nasa.gov — Pagina da NASA. Contém diversa informagao
meteoroldgica e climatoldgica, em particular de origem espacial
(satélites meteoroldgicos).

www.noaa.gov — P4gina da National Oceanographieand Atmospheric
Administration (Agéncia americana de  Meteorologia e
Oceanografia).



http://www.ecmwf.int/
http://www.epa.gov/
http://www.igidl.ul.pt/
http://www.im.pt/
http://www.nasa.gov/
http://www.epa.gov/

Apéndice 2 — Marcos na histdria das Ciéncias da
Atmosfera
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Data

Acontecimento

~500 AC
334 AC
1593
1613
1638
1643
1648
1660
~1670
1683
1683
1687
1735
1742
1752
1766
1770
1774
1802
1802
1825
1827
1835
1843
1856
1878
1884
1894
1894
1896
1905
1918
1920
1922
1924
~1928
1933
1938
1939
1941
1944
1946
1946
1950
1951
1954
1960
1963
1966
1967
1974
1979
1985
1987
1992

Parménidas classifica os climas como Térridos, Temperados e Frigidos, em fungéo da latitude.
Avistoteles publica a primeira obra inteiramente dedicada a Atmosfera: Meteorologica
Galileu inventa o termémetro

Galileu descobre as manchas solares

Galileu mostra que o ar tem peso

Torricelli inventa o barémetro de mercurio

Périer, por sugestéo de Pascal, sobe ao Puy-de-Dome demonstrando a descida de pressdo com a altitude
Von Guericke estabelece a relagdo entre a descida de pressdo atmosférica e o estado do tempo
Termoémetros de mercurio

Halley publica a primeira carta global de ventos

Halley apresenta a primeira explicagdo das Moncoes

Newton apresenta as leis do movimento

Hadley propde a primeira teoria da circulacdo global da atmosfera

Celsius define a escala de temperatura centigrada

Franklin estuda electricidade atmosférica

Cavendish descobre o hidrogénio

Rutherford descobre o azoto

Scheele e Priestley descobrem o oxigénio

Gay-Lussac apresenta a lei dos gases ideais

Dalton define humidade relativa

E. August inventa o psicrometro

J. Fourier propde a possibilidade de o CO2 produzir efeito de estufa

G. Coriolis demonstra o efeito da rotagdo da Terra sobre 0 movimento dos corpos

S. Schwabe descobre o ciclo solar

W. Ferrel propde a circulacdo global tricelular

Fundada a Organizacdo Meteoroldgica Internacional

Boltzmann deduz a expressdo da irradiancia total de um corpo negro (lei de Stefan-Boltzmann)
Wien demonstra a “lei do deslocamento”

Primeira sondagem da atmosfera (Massachusets, USA)

Arrhenius descobre o efeito de estufa

V. Ekman explica o escoamento observado na camada limite

W. Kdppen apresenta a sua classificagdo climatica

Teoria do desenvolvimento da frente polar por V. Bjerknes e colaboradores

L.F. Richardson publica o primeiro trabalho sobre previsdo numérica do tempo

Walker descobre a Oscilagdo Austral

Primeira radiossondagem na URSS

T. Bergeron publica o seu trabalho sobre Fisica das Nuvens e Precipitacéo

Durst e Sutciff introduzem a teoria “quase-geostrofica”

G. Rosshy desenvolve a teoria das ondas longas na atmosfera (ondas de Rosshy)

Primeiro radar meteoroldgico

Descoberta a corrente de jacto por pilotos na segunda guerra mundial, no Pacifico Norte

von Neuman inicia o desenvolvimento dos primeiros modelos de previsdo do tempo

Fundada a Organizacdo Meteorol6gica Mundial

Primeira experiéncia com um modelo numérico de previsao do tempo no computador ENIAC
Confirmada a existéncia da corrente de jacto subtropical

Primeiro modelo operacional de previséo do tempo, na Suécia

Primeiro satélite meteoroldgico (TIROS-I)

Lorenz descobre que sistemas deterministas podem ser imprevisiveis

J. Bjerknes relaciona o El Nifio com a Oscilagdo Austral

Suomi processa a primeira imagem de satélite geostacionario

Molina e Rowland desenvolvem a quimica do 0zono estratosférico

Primeira previsdo do tempo a 10 dias pelo Centro Europeu de Previsdo do Tempo a Médio Prazo (ECMWF)
Descoberto o buraco do 0zono na Antérctica

Aprovado o Protocolo de Montreal (limitagcdo de emissdes de substancias deplectoras de 0zono)
Ratificacdo da convencédo das Nagdes Unidas sobre Mudancga do Clima
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Constante Simbolo Valor
Constantes universais

Constante de gravitagdo G 6.673% 10! m3kgls
Constante de Planck h 6.62623 1034 Js
Constante de Stefan-Boltzmann O 5.673 108 W m2K*
Velocidade da luz no vacuo c 2.9982 108 ms?!
Numero de Avogadro Na 6.022 3 10% mol?
Constante de Boltzmann k 1.3813 108 J K
Constante dos gases ideais R 8.3143 J Kt mol*!
Volume de 1 mole de gés ideal a 0°C, 1 atm (ptn) 224151
Propriedades do ar

Peso molecular médio do ar seco Mas 28.964 u.m.a.
“Constante” dos gases ideais para o ar seco Ras 287.05 J kgt Kt
Calor especifico a presséo constante do ar seco Cp 1005 J kgt Kt
Calor especifico a volume constante do ar seco Cv 718 J kgt K1
Condutividade térmica do ar seco (ptn) [] 2403 102 W m1 K1
Viscosidade cinematica do ar seco (ptn) O 1.343 10°m?2s?
Propriedades da agua

Massa molecular Mhz0 18.016
“Constante” dos gases ideais para o vapor de dgua Rh20 461 J kgt K?
Calor latente de vaporizacdo da agua (a 0°C) Iv 2.53 10%) kg
Calor latente de vaporizacao da agua (a 100°C) Iv 2.253 105 kg?
Calor latente de fusdo da agua (a 273 K) I 3.343 10°Jkg!
Calor especifico da agua liquida (a 273 K) Cw 4218 J kgt K1
Calor especifico do vapor de &gua, a pressao constante (a 273 K) Cpv 1952 J kgt K1
Calor especifico do vapor de &gua, a volume constante (a 273 K) Cov 1463 J kgt Kt
Calor especifico do gelo (a 273 K) Ci 2106 J kgt Kt
Densidade do vapor de 4gua em relagéo ao ar seco O 0.622
Massa volimica da 4gua a 273 K (0°C) 1000 kg m®
Massa volumica do gelo a 273 K 917 kg m3
Planeta Terra

Constante solar S 1380 W m2
Velocidade angular da Terra ] 7.2923 1055t
Raio médio da Terra Rt 6371 km
Distancia média Terra-Sol (1 unidade astronémica) Rts 153 10" m
Aceleracdo da gravidade (valor de referéncia) g 9.80665 m s
Presséo de referéncia a superficie po 1013.25 hPa
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Figura A3.1 — Tefigrama. Linhas conforme legenda: notar que as linhas T=0°C
(isotérmica), 6=0°C (adiabatica seca) e 0w=0°C (adiabatica saturada) estdo explicitamente
identificadas. As diabaticas saturadas sdo identificadas pelas cotas em imagem negativa.
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Apéndice 5 — Solugéo dos exercicios
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2-1.

2-2.
2-3.

2-4.

3-1.

Sistema climatico

Velocidades de escape: Vénus (10.4 km s1), Marte (5.02 km s?), Japiter (59.55
km s?).

MW\ r = mGI\gT Y r©°1.84310%km.
r

cf. texto.
A cerca de 44 km.

Radiagdo
Temperaturas efectivas:

Seer® 1.0152S=1.03Y T per© 257.4K =-15.6°C

Sar © 0.9852S=0.97 Y Teg ar © 2535K =-195°C
T o 235K

Equinécio (Dia=12h, Radiagd0=29.63 108)/dia), Solsticio de Verdo (Dia=14.7h,
Radiag0=43.73 108J/dia).
(I1) espessura o6ptica: 0.02; transmissividade: 0.98; absorvidade: 0.02; (I.)

espessura Optica: 2; transmissividade: 0.135; absorvidade: 0.865; (Is) espessura
dptica: 20; transmissividade: 23 10%; absorvidade: 1.

Propriedades fisicas do ar

1013253 32 5
ro =——222" °2 @1 354kgm
© " 8314.33 288 @L.354kg
1013252 28 -
ry = ——2" 2% G1.185kgm
N2 " 8314.33 288 a g
1013253 44 .3
= 2029007 2% 5y 862k
7'co, = 331235 2gg &-862kaM

_ 1013253 28.9

-3
Tarseco = ga1733 ggg G- 22oKgM

3 3
101325% 28.9 +0.02 1013253 18

. 214kgm 3
8314.33 288 8314.33 288 a g

! arhumido = 0.



3-2. Demonstracéo:

_ Marseco mvapor_ _ Pg e _ p e ee _
larhumido == = /q ¥ /7y = + - - + -
Y, RyT RT RyT RyT RdT
e ee
= mr o) = G- D)@ (- 0=
RyT p RyT RyT dTv
Y T, @— 1+0.61r
YT ar( ).
r
Nota utilizou-se a definicéo de razo de mistura r = m v @e_e

mg rq P
3-3. T.,=22.1°C, r =1.196 kg m™.
3-4. Utiliza-se a Lei de Arquimedes.

F=-P+l=-ry Vg+r,Vg=(rg- ry,)Vg

Fog- T M, -M
a= F — ( ar Hz) g= ar H, g @).939 @9.3ms’2
Mhalao er Mar
3-5. Utiliza-se a equagdo de Poisson. Tep® 279.5=6.3°C. No processo adiabético, o

trabalho é igual a variagdo da energia interna. Logo: W=c{Tiinar Tinicia) © -6.13 kJ kg™
(negativo porque é realizado pelo sistema sobre o exterior).

r°34gkg.

o
]

Estatica da atmosfera

4-1. (b) pnca® 920 hPa; prnee © 720 hPa; pain © 270hPa

4-2. Condicionalmente  instaveis:  1000-800, 800-700, 700-500, 500-300.
Absolutamente estavel 300-200hPa. Existe instabilidade latente (existe CAPE e o
seu valor absoluto é muito superior ao da “area negativa™).

gdp=-rgdz_ .
43, (@ CPTIO%G AP 9 gy Py 90Dy b e E.
ip=RyrT p RT p RT RT
Logo: prmm © 10.13.3 hPa

(b) Sendo T a temperatura ao nivel médio do mar (288+6.5) e G=- % =6.5K km'!

. o

dp _ g v Poy_ 9 & 6y o _ & To
L= I __dz¥ n(2)=in Y po=
P R @ o) TRe o, - wd P T PE TGS
Logo: pnmm © 1012.0 hPa.
4-4, Substitui-se T por Ty. prmm © 1012.6 hPa.

5-  Nuvens, precipitacéo e optica atmosférica

5-1. Em nuvens frias, como a tensdo de saturacdo do vapor em relacdo ao gelo é mais
baixa que a tensdo de saturacdo em relacdo a &gua liquida, os cristais de gelo
crescem rapidamente por sublimacéo, enquanto as gotas evaporam
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5-2.

5-3.

5-4.

5-5.

5-6.

5-7.

5-8.

5-9.

6-

6-1.

Os cristais de iodeto de prata funcionam como nicleos de sublimacéo, activando o
processo descrito na questdo anterior.

A cor azul do céu deve-se a dispersdo de luz solar no regime de Rayleigh. A cor
branca das nuvens deve-se a dispersdo da luz solar no regime de Mie.

Sim, porque parte da radiacdo dispersa é enviada para o espaco, contribuindo para
o0 albedo do planeta.

Ao aquecimento do solo, contribuindo para o0 aumento da energia disponivel para
convecgédo (CAPE).

Quando a corrente ascendente atinge o nivel de impulsdo tem energia cinética.
Esta energia cinética vai ser dispendida na subida subsequente contra a forca de
impulséo.

Serd igual a razdo de mistura de saturagdo na base da nuvem (cerca de 16 g kgl).

O ar que vem de sudoeste em Portugal é geralmente mais quente e, portanto, pode
conter muito mais agua (cf. diagrama de fases).

A taxa de evaporagdo tem de ser idéntica a de precipitagdo (1000 kg m ano). O
fluxo de calor latente sera 2.5310° J m2 ano*® 79 Wm=,

Vento

(@) 1.1 po <1016 |, ppi, =992, pg >996; (b) cf. figura: (c)

Toma-se o valor 7 =12kgm™>.

emY:

emZ:

em X: 2P0 400 Pa/257km;  © 2Wsin £ © 1043 105" ; [ve| =|- L Do 4mis
Dn rf Dn
BP0 400 Pas229km; f © 2Wsin £ © 1043 105" ; Vo] =|- L DPlo140mis
Dn rf Dn
P o 400 Pa/286km; f 0 2Wsin7 © 0872 1075 ; |v,|=|- — =2|° 134m/s
Dn rf Dn

(d) Se se utilizasse um valor constante para f, concluir-se-ia que o vento em Z deveria ser
menos intenso que o vento em X, ao contrario do que se verificou.
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Utiliza-se a expressdo (6.11). Resolvendo para v obtém-se:

rf

6-3.

1 Dp

on cosa =V, cos(20°)

Basta substituir.

7-  Organizacgdo do tempo atmosférico

7-1.
7-2.

7-3.

7-4.

7-5.

7-6.

Porque Vénus roda muito lentamente, logo o efeito de Coriolis € desprezavel.

A razdo fundamental é o facto de o movimento ascendente ser forcado
principalmente na massa de ar quente. Por outro lado o ar nesta massa de ar é mais
quente, mais himido e menos estavel.

O jacto subtropical pode ser explicado pelo efeito de Coriolis sobre o ramo
superior da célula de Hadley.

Na frente oclusa o sector quente esta diminuido na vertical e ndo tem contacto com
a superficie, principal fonte de humidade. A passagem de uma frente oclusa ocorre
necessariamente aumento de nebulosidade e frequentemente chuvisco ou chuva
fraca.

Os dois periodos de precipitacdo maxima correspondem as duas passagens da
Zona Intertropical de Convergéncia, pelo Equador, no ciclo anual.

Os ciclones tropicais sdo gerados sobre o oceano tropical e transportados em
direccdo aos continentes na corrente dos ventos alisios. Por essa razdo s6 podem
afectar a margem leste dos continentes.
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7-7. Os ciclones tropicais sdo energeticamente alimentados pelos fluxos de calor
latente e sensivel que ocorrem sobre 0 oceano tropical.

8-  Circulacdes locais e regionais

8-1. (b) Uma coluna de ar com 1 m? de base vai contribuir para a precipitacdo durante a
sua travessia sobre a faixa de 10 km referida, i.e., durante um intervalo de tempo
de 2000 s (=10 km/ 5 m s). Durante esse intervalo de tempo cada coluna vai
perder por precipitacdo

P =3kg/h 3 2000s° 17 kg de 4gua
Como a coluna referida tem uma massa de
M =rV°12kgm?3 1000m* =1200kg
tem-se uma massa de agua precipitada por kg de ar seco dada por:
r°14g/kg

(c) Calor Latente( porkgdearseco)=Q=Lr, ©353 10° Jkg™*

(d) A raz&o de mistura do vapor diminuiu de 1.4 g/kg.

8-2. A superficie dos continentes, nas latitudes médias e elevadas, apresenta uma
grande amplitude térmica anual, encontrando-se muito mais quentes que o oceano
circundante durante o Ver&o e muito mais frios durante o Inverno. Assim, observa-
se a formacdo de depressdes quentes (depressdes de origem térmica) durante o
Verdo e Anticiclones frios durante o Inverno. Ver Figura 7.5.

8-3. A éarea continental no hemisfério Sul é muito menor que no Hemisfério Norte.
Apesar disso, o efeito é observado na América do Sul e na Australia. Em Africa, o
continente ndo se estende a latitudes suficientemente elevadas e na Antarctica o
efeito ndo se observa pois este continente é sempre mais frio que o Oceano
circundante.

8-4. Os anticiclones frios sdo necessariamente muito pouco profundos pois como o ar
frio € mais denso a pressdo decresce rapidamente na vertical. Pela razdo oposta, as
depressdes quentes sdo igualmente pouco profundas.

9-  Poluicdo atmosférica

9-1. De acordo com o Exercicio 9.1, o tempo de residéncia do enxofre na atmosfera é
de 1 semana. Assim, pode estimar-se a distancia de transporte do enxofre:

L =VT =73 243 36002 5 = 3024km

9-2. Segue-se 0 procedimento estabelecido no Exercicio 9.1.
310723 431018
po 3210 24710 K9 1200 anos
10kg/ano
9-3. Célculo do tempo de decaimento. Utiliza-se a expressdo (9.7). Nota:
log X_In_x
2% In2°



t=-t¢ |092%Q(5—(t)§° 1835anos
¢ =<0 =

9-4. Num mole de NO; existem 6.0223 102" moléculas (nimero de Avogadro). Assim,
a energia de dissociacdo molecular vale:

3043 10°

50227 107 05053101°J

Recorrendo a lei de Planck (E =hn), obtém-se a frequéncia minima de fotodissociacéo
(ou comprimento de onda maximo):

Cc

3 '19 .
S05°10°7 6 7623 1012z ¥ / ax = ° 0.4/m

© 6.62623 10" Myvin

min

A fotodissociag&o acontecera no intervalo: / </ ., (0u 77 >n, ).

9-5. Estdo bem misturados os compostos cujo tempo de residéncia seja muito maior
que o tempo de mistura Troposfera, que vale cerca de 1 ano. Assim, da lista
indicada, estdo bem misturados CO, e CFCls.

10- Disperséo de poluentes

10-1. A hora de ponta da manhd dard provavelmente origem a concentra¢cdes mais
elevadas de CO, poluente emitido pelo trafego automdvel, pois a essa hora séo de
esperar condi¢des mais desfavoraveis para a dispersdo: maior estabilidade e menor
altura da camada limite.

10-2. O topo da camada limite comporta-se, em primeira aproximagdo, como um
reflector para a pluma de poluicdo, confinando-a abaixo desse nivel. A solucdo da
pluma gaussiana obtém, neste caso, recorrendo de novo ao “método das imagens”,
sO que neste caso, uma vez que ha que considerar dois “reflectores” face a face (o
solo e a inversdo), obtém-se um namero infinito de fontes virtuais colocadas cada
vez mais longe da fonte real, tal como no caso de um objecto reflectido em dois
espelhos paralelos, face a face. Isto é: a fonte real da origem a duas fontes virtuais
(V1a e V1b, na figura), uma simétrica em rela¢do ao solo, a segunda simétrica em
relacdo ao topo da camada limite; cada uma das fontes virtuais da origem a novas
fontes virtuais (V2a e V2b), e assim sucessivamente. Na figura, H representa a
altura efectiva da pluma (altura da chaminé acima do solo + sobre-elevacdo) e zi 0
topo da camada limite.
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" V2b

z; (inverséo)

Solo
Vlia
1 V2a
Obtém-se assim a expressao:

¥ & fl2iaHfl  fe2iaHfio
2 - é 2 2 u
C(X, Y, Z) - Q e 25 @ i 2s, [ e i 2s, g,u
2pUs s, j=0,°1,°2,...& U
e u

10-3.

10-4.

10-5.

11-

11-1.
11-2.

As situagdes anticicldnicas sdo, em geral, mais desfavoraveis do ponto de vista de
dispersdo, pois correspondem a situacGes de camada limite mais baixa, maior
estabilidade e menor velocidade do vento.

A brisa implica um aumento da velocidade média do vento e a adveccéo de ar
maritimo, geralmente menos poluido, sobre as zonas costeiras. Assim sera de
esperar uma melhoria da qualidade do ar depois do estabelecimento da circulagéo
da brisa maritima.

Durante a noite estabelece-se uma circulacéo de brisa de montanha (Figura 8.5b),
com descida de ar ao longo da encosta. No caso de um vale encaixado a brisa trara
0 ar das duas encostas em direccdo ao vale, onde se criara uma situacdo de
convergéncia a superficie. No caso de existirem fontes de polui¢do nas encostas as
concentragdes serdo elevadas no vale, situacdo que seré agravada pelas condicGes
de estabilidade e baixa altura da camada limite que se verificam no periodo
nocturno.

Clima

Csa.

Nas latitudes inter-tropicais, a circulagdo atmosférica é dominada pela
convergéncia das células de Hadley (Zona Intertropical de Convergéncia) e pela
cintura de ventos alisios. Os alisios implicam o transporte de ar maritimo em
direcgdo aos continentes na sua costa Leste e o transporte na direcgdo oposta na
costa Oeste. Em consequéncia, 0s ciclones tropicais, gerados sobre 0s oceanos, so
atingem as costas Leste dos continentes. A situagdo observada nas latitudes médias
é, de certo modo, oposta a descrita anteriormente, devido a prevaléncia de uma
corrente de ventos de Oeste nessas latitudes. Assim, a costa Oeste dos continentes
nas latitudes médias e elevadas é fortemente influenciada por ar maritimo
enquanto a costa Leste é mais frequentemente influenciada por massas de ar de
origem continental.



11-3.

11-4.

11-5.

12

12-1.

12-2.

12-3.

12-4.

12-5.

O clima da floresta amazédnica é, na classificacdo de Képpen, do tipo Ar, clima de
floresta tropical, clima hdimido caracterizado por precipitacdo ao longo de todo o
ano.

O clima mediterranico (Csg é caracterizado por ter um Verao seco (precipitacdo
do més mais seco inferior a 40 mm e a 1/3 do més de Inverno mais himido).

As maiores diferencas ocorrem quase sempre nos valores da precipitacdo ou de
variaveis directamente associadas a precipitacéo (e.g., frequéncia de ocorréncia de
dias muito chuvosos).

Variabilidade climatica

O Carbono 14 s6 pode ser utilizado para datar materiais organicos pois o Carbono
presente nestes materiais resulta da absorcdo de CO; pelas plantas no processo de
fotossintese e o CO, atmosférico contém uma certa fraccio de “C, em resultado da
interaccdo com a radiacdo cosmica. Na datacdo por “C admite-se que a fraccdo
desse isétopo presente a data da produgdo do material a datar é conhecida (idéntica
a fracglo actualmente observada na atmosfera). Por outro lado, o periodo Util de
datacdo esta limitado pelo tempo de semi-vida do '*C, de cerca de 5700 anos. Ao
fim de um certo nimero de semi-vidas, a quantidade de *C remanescente é
demasiado pequena para poder ser medida.

A teoria de Milankovitch sé pode explicar oscilagbes com periodos comparaveis
aos dos ciclos de Milankovitch, isto é de dezenas ou poucas centenas de milhar de
anos.

As oscilacdes dos pardmetros orbitais da Terra podem afectar o Clima por
intermédio de alteracBes da sua sazonalidade, isto €, da amplitude anual da
irradiancia solar disponivel. Estas alteragdes tornam-se relevantes quando existe
interferéncia construtiva entre pelo menos dois dos trés ciclos. A importancia da
sazonalidade é provavelmente amplificada por processos de realimentacdo positiva
no interior do sistema climatico, nomeadamente o feedbaclgelo-albedo.

Uma crise vulcénica de longa duracdo traduzir-se-ia num aumento sustentado da
concentracdo de aerossol atmosférico, implicando uma reducdo da temperatura
média da Terra.

A oscilagcdo austral mede a diferenca de pressdo entre Tahiti, no Hemisférico
Norte, e Darwin, no Hemisfério Sul. Quando a diferenca de pressdo atinge o seu
valor minimo, a intensidade dos ventos alisios na zona do Pacifico é reduzida,
permitindo um movimento para Leste da zona de &gua quente superficial, em
direccdo a costa do Peru. Assim, um minimo do indice da oscilagdo austral
corresponde a um periodo de EIl Nifio.
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