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1. Conceitos basicos

Grandezas meteorologicas e sistemas de unidades. Composicdo e estrutura vertical média da
atmosfera. Equacgéo de estado dos gasesigdéa seco e ar humido. Temperatura virtuatuilibrio
hidrostético. Pressao e altitude: reducéo da pressao e altimetria baromdtripalsao.

Introducéo

Em sentido estrito, a Meteorologia ocupa do estudo das propriedades fisicas da atmosfera, visand

a compreensdo dos processos que explicam a sua evolucdo, necessaria para a previsdo dos estados
futuros. Nesse sentido o termo Meteorologia € essencialmente equivalente a Fisica déefdmda

pratica, oobjeto da Meteorologia € algo mais vasto, ocupars® ndo s6 da atmosfera como da sua
interagdocom 0s outros componentes do sistema climatico (oceano, solo, coberto vegetabaitc).
mesmarazao, os meteorologistas interessam ndo sé pela Fisica do sistema diicedmas também,
crescentemente, por processos quimicos, biolégicos e geolégicaafefagn esse sistema.

Todas as grandezas que caracterizam o sistema climatico sdo, assim, do intbregsala
Meteorologia. Dada a natureza global e operacional dogms&s de monitorizagdo e previsdo
ambiental geridos pelos Institutos de Meteorologia, muitas das observacdes geofisicas séo integradas
nesses sistemas. No entanto, os meteorologistas focam a sua atemgésuiconjunto das variaveis
medidas, com maior imgd&o sobre asatividadeshumanas (e.g. temperatura, vento, precipitacao,
humidade atmosféricaagitagdo maritimp ou com maior poder explicativo sobre a evolucdo
meteoroldgica (pressao, nebulosidade).

Como ramo da Fisica, a Meteorologia é uma ciéncia quantitativa, solidamente construida a partir de
modelos fisicenatematicos que descrevem o comportamento do fluido atmosféAcoatureza nao

linear desses modelos implica, no entanto, a necessidadeales® a aproximacdes, em particular a
modelos numéricos discretos e a rela¢gdes empiricas entre variaveis, fundadas em argumentos fisicos
e em dados observacionais. Um meteorologista deve ser capaz de compreender o fundamento dessas
aproximacoes.

Variaveismeteorologicas

A observacao meteoroldgica avalia um conjunto alargado de grandezasterizando o estado fisico

e quimico da atmosfera, do oceano e da superficie so6lida do planeta. Muitas dessas variaveis tém
dimenséao fisica, sendo obrigatéria a utiida de um sistema de unidades consistente para a sua
medida: o Sistema Internaciordg unidadesOutras séo variaveis adimension&so é, quantificadas

por nimerosi LJdzNsera dinXensao fisa.

ATabelal-1 lista algumas grandezas meteoroldgicas, indicando as unidades utilizadas na sua medigé&o.
Em varios casos, € comum recorser unidads praticas, mais compreensiveis pelos utilizadores. Tal

€ 0 caso da pressdao, cuja unidade Figsca) corresponde a umaacdomuito pequena da pressao
atmosférica junto da superficiglo que é convencionalmente substituida pelo hPa (bpascat100

Pa) de valor numérico idéntico ao da antiga unidade miliivdy). No célculo, no entanto, (uase)
sempre necessario fazer a conversdo pardDStaso da temperatura € um pouco mais subtil. Na
linguagem comum estamos habituadmatilizar a escala CelsiU€). A conversao entre a esckklvin
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e a escala Celsius é aditiva, isto éC8273.15 K. Assim, quando numa certa expressao utilizamos a
temperatura ela deve ser dada émlvin No entanto, s@ssa expressao utilizar a diferenca entre duas
temperaturas (i.e. uma variagdo de temperatura) ndo ha qualquer converséo a fazer: a diferenca entre

0 e 10C éexatamenteigual a diferenca entre 273.15 K e 283.15K. Algumas unidades praticas podem
darorigf | O2yFdzanz2d ! dzyARIF RS aYYé dzal RIF LI NI LINBO
2 (a unidade dimensionalmenteorreta em Sl), e também é por vezes substituida por litre2 m

guando aplicada aatculos das necessidades deaeg

Tabelal-1 ¢ Algumas grandezas meteoroldgicas

Grandeza Simbolo Unidade Sl Unidade prética
Pressao P pascal1 Pa=1 N2 1 mb=1hPa=100 Pa
Temperatura T kelvin K celsius, C
Precipitac&o R kg m2 M aGYYé Zm 13 Y
Humidade especifica q adimensional 1 g kgl=103
Razéo de mistura r adimensional 1 g kgl=103
Humidade relativa RH adimensional %=102
Tensao de vapor e pascal
Massa volumica : kg m3
Vento \Y m sl 1 ms1=3.6 km k1=1.94 kt (n6)
Nebulosidade N adimensional 1/8 de céu

Composicao da atmosfera

A Tabelal-2 descreve as caracteristicas fundamentais da composicao da atmosfera junto da
superficieNessa lista estado incluidos os componentes maiorit§ansto, oxigéio e argon), o vapor

de agua e um subconjunto dos componentes minoritarios que sdo particularmente relevantes. A
concentracao relativa dos constituintes esta feita em relagcéo ao ar ste@, a atmosfera sem vapor

de agua. A importanciaspecial da agua no sistema climatico é algo que tem que estar sempre
presente na Meteorologia. Nesta tabela essa importancia esta associada a grande variabilidade da
concentracdo de agua, algo que ndo se observa nos outros constituintes representados.

Acomposicao do ar €, naturalmente, muito mais complexa do que nos indiabedal-2. InGmeros
compostos, de origem natural ou humana, encontraennaatmosfera. Alguns deles sdo muito
relevantes dada a sua toxicidadenas a sua contribuicdo para a massa da atmosfera é diminuta. Na
tabela indicamse alguns desses compostos muito pouco abundantes mas que sdo muito importantes
para perceber a absor¢céo dadiacao pela atmosfera e o efeito de estufa.
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Tabelal-2 ¢ Composi¢cédo da atmosfera junto da superficie

Concentragéo Partes por

Componente Volumica Milhdo em vol.
(%) (Ppmv)
Azoto N2 78.08(1)
Oxigénio 02 20.95(1)
Argon Ar 0.93(1)
Néon Ne 0.0018
Hélio He 0.0005
Hidrogénio H2 0.00006
Xénon Xe 0.000009
Vapor de dgua H20 0.a4
Dioxido de carbono CO2 0.036a 360
Metano CH4 0.00017ha 1.7
Oxido nitroso N20 0.00003ba 0.3
Ozono o3 0.000004b 0.04
Ozono(Estratosfera) 0.001b 10
Particulas 0.000001b 0.01
Clorofluorcarbonetos CFCs 0.00000001b 0.00001

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

ATabelal-2 indicanos que o ar é ummistura de gasesom uma pequena quantidade de materiais

em suspensdo. Estes materiaisnstituem o aerossol atmosféricp largamente constituido pelas
goticulas de agua e cristais de gelo incorporados nas nuvens, mas também por poeiras em suspensao
(particulas)

A caracterizagdo da composicdo atmosférica requer a avaliacdo da contribuicadaleomposto
constituinte para as propriedades da mistura. Nabelal-2 essa contribuicdo € medida em termos
daconcentragdo volumicaelativade cada composto (% em volume ou partes por milhdo em vglume
ppmyv, no caso dos compostos menos abundantes). Em consequéncia da lei dos gases ideais, a
concentracdo volumica relativa é idénticdragcdomolar, isto é, a atmosfera tem uma concentracao
volimica de oxigénio (0O2) de 20.95% pelo que em cada 100 moléculas de ar 20.95 serdo, em média,
de oxigénioExistem formas alternativas de estimar a composi¢cdo. Em vez da concentracdo volimica
(ou molar) podemos estar interessados r@ncentracdo massicau especifica Para converter
fracdbesmolares em concentracdes massicas, precisamos de recorrer ao concaitsda molar

Amassa molade um composto @ massa de um mole desse composto, i.end@imero de Avogadro
(@8t ¢ ¢ p m de moléculas. Por definicdo a massa molar medida em gramas é numericamente igual
a massa molecular medida em unidades de massa atomica, calculavet dgparha tabela periddica.

Exercicidl-1. Determine amassa molar média do ar seco

1 mole de ar seco contém 78.08% de azoto, 20.95% de oxigénio, 0.93% del&d86f6 de CO2
Considerando os trés compostos maioritarios obtemos 99.96% das moléculas, pelo que
poderiamos desprezar os restantes constituintes. Se acrescentarmos 0 CO2 chegamos a 99.996%.

Sabendo que as massas molares dos constituintes sdo: 28.02 g/moBINBY g/mol (02),
39.948 (Ar) e 44.010 (CO2), obt&mpara a massa molar média do ar seco.

0 s QU ) T8 7T 0 W T8 T W d I TMGC P ¢ Box € a

Nota: o subscrital utilizarse para identificar propriedades do ar seco (do indl§sair).
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Exercicial-2. Calcule aoncentragdo massicdo ar seco enazoto, oxigénig argone dioxido
de carbono

A massa de 1 mole de ar seco foi calculad&rercicidl-1. A concentracdo massica obtése
dividindo a massa diaacdomolar do constituintaespetivopela massa de 1 mole. Tese

O — Xx@ch c¢cHTh  pg Y mdtu v b

A composicdo atmosférica descrita Mabelal-2 refere-se ao ar junto da superficie. No entanto,
devido a eficiéncia do processie mistura vertical na atmosfera baixa e média, as concentra¢des
mantém-se constantes nos primeiros 80 a 100 km, definindo uma camada de composicdo relativa
constante designada pdiomosfera Acima dessa altitude, na chamaldaterosferg a composigao

varia gradualmente com o aparecimento de urmagdo progressivamente mais abundante de
Oxigénio atdbmico, composto que se torna dominante na alta atmosfera.

Um composto muito pouco abundante na atmosfera merece uma meeggecial. Para além do

e do O, o oxigénio existe na forma dezong Os. O ozono é um dos principais poluentes quando
observado junto da superficie. No entanto, na atmosfera média, o0 ozono tem um papel fundamental
ao absorver radiacéo ultveoleta (UV). Na zona de maxima concentragdo de ozono, a cerca de 30 km
de altitude, a sua concentracdo ndo excede as 10 ppmv, mas isso € suficiente para absorver
eficazmente a radiacdo UV nociva para os seres vivos, aquecendo localmente a atmosfereade for
muito significativa.

Evolucédo da composicdo atmosférica e mudanca climatica

No que se refere a alguns componentes minoritarios, os dados apresentadiebakil-2 estdo
datados, referindese a estimativas de 1990. A baixa concentracdo desses compostos e o facto de a
sua presenca na atmosfera ser favorecida patigidade humana tem permitido um aumento
progressivo da sua concentracdo. O caso maejigmatico € o do didxido de carbor@@2, emitido

para a atmosfera em processos de combustdo de materiais organiEagural-1 mostra a evolucao
observada da concentracdo d&02 no observatério de Mauna Loa no Hawaii, observasglamo
periodo de cerca de 50 anos uma subida dessa concentracao em cerca de 20%a(de 8&Eppmv

em 1958 para 385 ppmem 2009. Valores disponiveis noutros sistemas de observacgéao indicam que
a concentracdo d€O2subiu desde cerca de 280 ppmv no periodoipdstrial para ogcuaiscerca

de 386.8 ppmv (dados de 2010). Outros gasesstigfa, como 0 metano, sofreram igualmente subidas
de concentragdo atmosférica.

A concentracdo atmosféricand gases de estufa, e também aerossol atmosférico, € um elemento
importante do equilibrio climatico da Terra, condicionando a evolugdo da temysaranédia a
superficie.
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Figural-1 ¢ Concentragédo de CO2 (ppm) em Mauna Loa, Hawaii. (dados NOAA)

Estrutura vertical

A Figural-2 descreve a estrutura vertical média da atmosfera nos primeiros 300 km acima da
superficie.Tratase de uma figura com muita informacdo devendo cada uma das linhas associadas a
uma ou mais escalas no eixo dos xx. As curvas identificadaghpofly h)HO@referemse,
respectivamentea pressao atmosférica e as pressdes parciais dos 4itoames referidos (azoto,
oxigénio molecular, oxigénio atémico, hélio) lidos na escala de pressdao em mb (hPa). As mesmas
curvas podem lese na escala ddumero de moléculas por mRotese que as duas escalas referidas

sao logaritmicas, aumentando de arardem de grandeza em cada intervalo.

NaFigural-2 encontramse mais duas curvas. A cutvaepresenta a variacdo da massa molar média
do ar (esca Massa MolaJ. A curvdY em duas versdes na alta atmosfera, representa a temperatura
(escala superior erkelvin).
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Figural-2 ¢ Estrutura vertical da atmosfera. representaa massa molar média do &daptado de Salby
(1996)
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A curva da massa molar médiaindica que esta tem um valor constante (cerca de 30 g/mol)
praticamente até aos 100 km de altitude, o que mostra que as concentracdes relativas dos compostos
maioritarios sao constantes nessa camada, a Homosfera. Acima dessa altitude -Geserma
diminuicdo pogressiva de) até atingir valores proximos de 16 g/mol aos &0@, valor que
corresponde & massa molar do oxigénio atomicdE&e composto é observado acima de cerca de
80km de altitude, tornandese mais abundante que o O2 por volta dos ki) e maissbundante que

0 N2 um pouco abaixo dos 2.

Na Homosfera, a pressdo atmosférica, e as pressodes parciais, dequaseexponencialmente (o
gue corresponde a uma linhateeno grafico seriogaritmico). Na Heterosfera o decréscimo € mais
complexo devida alteracdo progressiva da composicdo, com aumentfralsiode componentes
leves (0 oxigénio atdmico é o gas mais leve que pode ser retido pela gravidade da Terra)

A temperatura varia de forma mais complexa que a pressdo. Junto da superficie edesama
decréscimo da temperatura com a altitude, na camada entre cerca de 10 e 50 km de altitude o
gradiente invertese observandae uma subida de temperatura, entre os 50 ©0%km ha um novo
decréscimo de temperatura com a altitude, acima dessa altitudengeratura cresce rapidamente.

Na alta atmosfera, acima dos 1R, aproximadamentea temperatura depende datividadesolar,

sendo muito mais elevada quando o Sol se encontra ati&is, i.e. em periodo de maximo do nimero

de manchas solaresA Figural-3 mostra com mais detalhe a estrutura vertical da temperatura abaixo
dos 120km.

-90°Cc  -60°C  -30°C 0°c 30°C 60°C

120 T 1 I 1 I 1
[ TERMOSFERA - 1E-4
100 |- -
i Mesopausa | 1E-3
80 - - 0.01
€ 3
< B MESOSFERA @
O - 0.1 &
S 60 |- . &
< i Estratopausa %
------------------ -1l o
40 472
I ESTRATOSFERA A io
‘Maxo 20
20 - -1 50
Tropopausa [ 100
I 200
TROPOSFERA - 500
L L . 1000

200 250 300 350
Temperatura (K)

Figural-3 ¢ Estrutura térmica da atmosfera abaixo dos k2

O perfil médio da temperatura representado irdgural-3 € a base da classificacdo padrdo da
atmosfera em camadas. A zona de decréscimo da tempergimto da superficie € designada por
Troposferg estendendese até cerca de 12m, onde se encontraBropopausaAcima da Tropopausa
a temperatura cresce com a altitude, Ezstratosfera limitada superiormente pel&stratopausa
situada a cerca de 30n de altitude. Acima da Estratopausa estersgea Mesosferg onde a
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temperatura decresce com a altitude, atéMesopausa a cerca de90km. Acima deste nivel a
temperatura cresce rapidamente Aarmosfera As temperaturas e altitudes indicadasFigural-3

sdo \alores médios globais. A estrutura vertical depende da latitude e pode sofrer alteracdes locais
com o estado do tempo, especialmente no que refere a Troposfera. Em particular nas regides polares
observase uma tropopausa mais baixa, enquanto na zonaftimgical a tropopausa pode atingir os
18km.

A estrutura vertical da atmosfera apresentada FFigural-3 € caracterizada pela presenca de 3
maximos leais da temperatura, na superficie, na estratopausa e no topo do dominio. Cada um destes
MAaximos esta associado a um processo de absorcao de radiacdo: a absorcao superficial de radiacédo
visivel e infravermelha; a absor¢éo de radiacdo UV pelo ozono e$fratosa absorcao de radiacao

de muito pequeno comprimento de onda (UV longinquo] X®o processo de fotodissociacdo @@

e de fotoionizacdo, ndermosfera

Lei dsgases

Num gas existe uma relacdo que tem que ser mantida entre a pressdo, a temperatura e a massa
volumica. Tal relacdo é designada mmuacdo de estadosendo estritamente valida para gases
designados poideais Os gases reais resf@n a equacao de estado dos gases ideais, desde que se
encontrem longe do ponto de saturagdo, como é o caso do ar seco na atmosfera da €quac#o

de estado dos gases idegiwde ser escrita de muitas maneiras. A forpaalrdo relaciona a pressao

(1), o volume(w), 0 nimero de mole&) e a temperaturd"V:

o &Yy (1-1)

onde 'Y é a constante dos gases idealsequacadgl-1) é valida para qualquer gas (ideal) e também,

sem modificagdo, para uma mistura de gases ideais, como € o caso do ar seco. Neste ultimo caso o
nimero de moles serd dado per 070 , onde0 é o nimero total de moléculas (de todos os
compostos presentes)@ € onumero de Avogadro

Em muitos casos a expressébl) ndo € conveniente, pe existe vantagem em contabilizar a
guantidade de gas em massa (kg) e ndo em moles. No caso de um gas puro, a passagem € imediata,
bastando dividir e multiplicar o segundo membro(tiel) pela massa molar desse gas. Assim, no caso

do azoto temse:

nw £—YYa—"Y ayY Y (1-2)
0 0

em que’Y é a constante dos gases ideais para o azaloéea massa de azotto caso de uma
mistura de gases ideais, podem aplisar equacbes semelhantes(#2) a cada constituinte da
mistura, definindo pra cada um deles unm@aesséo parcialDe acordo com hei de Daltona soma
das pressdes parciais de todos os constituintes é igual a pressao.

No caso do ar seco, podemos fazer uma transformacéo idéntisada en{1-2) recorrendo a massa
molar média da misturaExercicid-1):

12
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o ay:"y (1-3)

em queY YAU ¢é a constante dos gases ideais para o ar seco. A partir da eq(iagfipode
ainda escrevese:

n YY"’y (1-4)
emque” & fwé amassa volumicafrequentemente referida comdensidade

Exercicidl-3. Determine a densidade do a(1)junto a superficie, a pressao de 1 atmosfera e a
temperatura de 15C e(2) no topo da Serra da Estrela, a pressdo de 8B& e a temperatura
deOC.

: -5 [REUm
" —— pao

Nota: foi necesséario converter os dados para unidade@e®iperatura emkelvin pressdo em
pasca).

A densidade do ar calculada com a equa@ad) refere-se ao ar seco, nado incorporando o efeito da
humidade.

Ar himido

A presenca de um ampleeservatorio de agua liquida a superficie, nomeadamente do oceano
ocupando cerca de 70% da area do planeta, mas também de agua no solo e na rede hidrogréfica,
implica que o ar contém sempre uma certa quantidade de vapor de 4gua e, ocasionalmente, também
gaticulas e cristais em suspensdao. A quantidade de vapor de agua que pode existir no ar depende da
sua temperatura, assunto que sera discutido mais tarde neste cAirgmesenca de vapor de agua no

ar influencia as suas propriedades de forma significatipar @ezesle formadrastica. Se toda a agua
presente no ar se encontrar na fase gasosa (vapor) o seu impacto nas propriedades do ar,
nomeadamente na densidade e nos coeficientes termodinamicosio os calores especificos, é
proporcional a concentragéo resica de vapor. Como esta é sempre pequena, da ordem de 1%, por
vezes (mas nem sempre) a presenca do vapor pode ser desprezada. Se, pelo contrario, ocorrer
transicdo de fase da agua, com condensacao ou evapodeggaticulas, sua congelacéo, sublimacao

de cristais ou sua fusao, o efeito da agua pode alterar qualitativamente o estado do ar.

Nesta seccao vaonsiderarseunicamente car humidomonofasicq isto € a mistura de ar seco com
vapor, na auséncia de condensaddestas condicdes,ar himido pode ser considerado uma mistura
de gases ideais, tal como o ar seco, com a diferenca (muito importante) de que se tratamesture
com proporgdes variavejsvisto que a concentragdo de humidade mfoonstante mesmo junto da
superficie, e muito menos na Homosfera.

Para estabelecer a equacdo de estado do precisamos de comecar por definir como medir a
concentracao de vapor. Por analogia com os daddcattelal-2, podemos definir a concentracéo de
vapor de 4gua em termos da sua concentragéo volimica (% em volume) que é idéntica a frac¢gdo molar
(% do numero de moléculas na mistura).
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Introducéo a Meteorologia
Exercicidl-4. Determine a massa molar média do ar hiinsidom 1% em volume de vapor de

agua
Utiliza-se o valor calculado nexercicidl-1 para a massa molar do ar seco. Assim designando por

"Qa fraccdo molar de valor:
Q) p Qb TrIp pPY TMBOW ¢ BoX ¢ @ P éa

0 fp
A concentracdo de vapate dgua pode medse utilizando outras variaveis, para além da fraccdo
molar. Quando se considera a contribuicdo do vapor para a massa de ar hiumido, pode escrever
(1-5

a a a
representam, respectivamente, a massa de ar seco e de vapor de agua. A concentragdo

onded ed
massica de vapor no ar humido € dada galenidade especifica
, a

ou, alternativamente, pelaazdo de misturado vapor:
(1-7)

Q~| Q-

E facil verificar quesendal L p, se tem:
(1-8)

Pode também quantificase a quantidade de vapor presente no ar recorrendo a pressao parcial do
(1-9)

vapor, gerahente designada portensdo de vapor A Lei de Dalton das presses parciais pode

escreverse:
n n Q
em quen é a pressao, § e Qsdo, respectivamente, as pressdes parciais do ar seco e do vapor
Escrevendo as equacdes de estado para o ar seco e 0 vapor, pode estabelecer relacdo muito
util entre a tensdo de vapor e a razdo de mistura:
-Q -Q -0 (1-10)
n Q n

- n

nw €YY
Qw £ Y'Y ¢
onde¢ e¢& representam, respectivamente, o nUmede moles do ar seco e do vapor; € uma
constante (é a razdo entre a massa molar da 4gua e a massa molar do ar seco, ou seja € a densidade

do vapor relativa ao ar seco, 0 0 @ )
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Exercicidl-5. Calcule a tensao de vapor do ar himido com uma frac¢éo molar de vapor de 1%
numa atmosfera com a presséo de 1000 h1Pa

Primeiro procedese ao célculo da razdo de mistura. Por definigdo:

Logo:
i — o 22— @@ pm  @&OUN
AssimQ — p 1 pOTA10.1 hPa

A fraccdo molar, a humidadespecificaarazdo de mistur@ a tensao de vapméao variaveis com
informagé&o equivalente sobre a humidade do ar. Existem outras variaveis igualmente utilizadas para
esse efeito, nomeadamente llumidade relativae diversas temperaturas, a digir mais tarde no
contextodos processos de transi¢éo de fase da agua.

Equacéo de estado do ar humido e temperatura virtual

Na forma molar, a equacao de estado do ar humido é absolutamente idéntica a de qualquer gas ou
mistura de gases. Na forma massitajs relevante para a maior parte das aplicagdes, pode utilizar

se 0 mesmo procedimento que foi usado no estabelecimento da eqaggplembrandono entanto

gue a concentragdo de vapor é variavel. Assim:

N Q) p QU vy g YUY
w € € —— A — —
L "D P Q0 o) b QO
& 0 Yoy P v
v QD p "Qu o 0 0
L
Ao Y-y

(1-11)

A equacadql-11) é aequacao de estado dos gases ideais para o ar humMessa expressao esta
definida atemperatura virtual. Podedemonstrarse que

Y — Y Yp T p )
0 o 0 (1-12)

Qualitativamente, a temperatura virtual pode ser definida como: a temperatura a que seria necessario
colocar uma particula de ar seco a uma dada presséo, para ter a mesma densidade queticnoia par
de ar humido (com razdo de mistura temperatura’y.
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Exercicidl-6. Calcule a temperatura virtual do ar a temperatura de TDcom uma razdo de
mistura de 6 g kel.

Y OYp TP UPLUp TP @ PTG UP WD

Equilibrio hidrostético

A variacdo vertical da pressdo num fluido depende da sua densidade. No caso de um fluido em
repouso, é valida hei dePascalou Lei fundamental da hidrostatica num fluido em repouso num
campo graviticpa diferenca de pressao entre dois niveis é igual ao peso por unidade de area de uma
coluna de fluido entre esses dois nivRissulta da lei deéascatjue, num fluido em repouso, a pressao

é constante em cada superficie de nivel.

A atmosfera néo esta em repouso e a pressao varia de ponto para ponto ao longo de uma superficie
de nivel. Essa variacdo é extremamente importante, pois ela esta relaciooad® wento. No
entanto, pelo menos para uma andlise de larga escala, a |IPiadeak aplicavel, existindo muito
aproximadamente equilibrio hidrostatico.

Exercicial-7. Admitindo que a pressdo média aovdl do mar vale 1 atrosfera (1013.25 hPa)
estime a massa total da atmosfera. Compgartom a massa planetaria.

Hipoteses: vamos admitir que a aceleracdo da gravidpéleonstante. De acordo com a lei de
Pascal o peso total da atmosfera, por unidade deea, devera ser igual a pressao a superficie
(menos a presséo no topo que é zero por definicdo). Assim:

n — 0 —1Y u® pmQQ
O valor obtido é cerca de 100000 da massaalplaneta.

Considerando dois niveis separados na vertical pela distdaci diferenca de pressao entre eles
pode escrevese:

wn " Quwa (1-13)

onde” representa a densidade média do fluido entre os dois niveis refefidasé a massa por
unidade de area da coluna de fluidéazendo tender para 0 a distancia entre os dois niveis, e notando
gue a altitude cresce de baixo para cima, enquanto a presséce em sentido inverso, pode
escreverse a lei dd?ascaha forma diferencial:

Q4
=l s 1-14

oL (1-14)

A equacaql-14) é a base daeducéo da pressdodiariamente utilizada para calcular a pressdo ao
nivel médio do mar, a partir da pressao observada em cada estacao métgozol
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Reducéo da presséao e altimetria barométrica

A equacao(1-14) pode ser integrada, dando origem a uma relacdo ented. Para isso seria
necessario conhecer a variacao vertical da densidadgonacao que dispomos sobre a atmosfera,
indicada homeadamente niaigural-3, referese ndo a densidade mas a temperatura e mostra que

esta varia deforma razoavelmente simples. Na troposfera, a variacdo é essencialmente linear.
Recorrendo a equacédo de esta@ds4), podemos escrever em vez (lel4):

Qn N,
T4 70 (1-15)

Se a temperatura for constante (atmosfera isotérmicdégm-se:

Q4 o
W Y_YQ a (1-16)

integrando a partir da superficie onde 1 ea @&, obtémse:

an Loa ael Q a 1 N Q (1-17)
- o aE— VL Y -
n Y \p ) n Y'Y  ° nn

No caso(real)de a atmosfera ndo ser isotérmica, a equacao anterior pode ser utilizada para uma
camada ndo muito espessa, substituindo a temperatura pela temperatura média nessa camada.
Salientase, no entanto, que nao se incluiu ainda o efeito da humidade.

Para estimaa temperatura média numa camadatiliza-se, na auséncia de observacdioeta, as
caracteristicas d&roposfera padraq representada ndrigural-3, e caracterizada por umradiente
vertical de temperaturade ¢® 0 @ T8 T @

Exercicial-8. Na estacdo ddnstituto Geofisico (IDL) medige uma presséo de 1010.2 hPa e
uma temperatura de 18C. Estime a presséo ao nivel médio do mar. A altitude da estacéo
(altitude do nivel da tina do barémetro de mercurio) € de @Y. Despreze o efeito da

humidade.

Vamos fazed x x,a TR p @D O Estimamos a temperatura média na camada
[0,77m] comaY ¢ wpuv — 8 ¢ w0 (Notar conversao parkelvin e a utilizagdo do
gradiente de temperatura da atmosfera padrao @&stimar a temperatura média). Substituindo:

n NO prn@dd O

Exercicial-9. Um piloto conhece a presséo ao nivel do avido, dada por 820.5 hPa com uma
temperatura exterior de OC, e receb&lo meteorologista do aerédromo para onde se dirige
informacéao de ao nivel da pista a presséao vale 93@Pa e a temperatura vale €. Estime o
desnivel entre o avido e a pistRespreze o efeito da humidade.

Vamos fazer T, Qca'® & wou&'D & Estimamos a temperatura média na
camada [0,77m] combY - ¢ X@U ¢ PP UL ¢ X U. Substituindo:
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s N 8 .
3¢ —Ill— ppamn
A expressadl-17) pode aplicarse a uma camada cuja temperatura média seja conhecida. Por outro
lado, é facil incorporar nessa expressao o efeito da humidade atmosférica, utilizando a equacao de
estado do ar humid@l-11). Obtémse assim a formula hipsométrica

YUY
YA 0 B 1-18
a a o o eh (1-18)

gue constitui a equacédo fundamental da altimetria barométrica

Flutuacéo

A condicdo de equilibrio hidrostéati¢h-14) implica que a presséo atmosférica cresce continuamente

de cima para baixo. A pressdo é uma forma por unidade de area. Se considerarmos um elemento de
volume de ar, com um dado peso, ele vai estar sujeito a uma distribuicaedsdp semelhante a
representada ndrigural-4, com menor pressao na superficie superior e maior pressao na inferior.

_ptopo )
z+Dz
A
Impulséo |
Peso
v
Z
pbaseE

Figural-4 ¢ Equilibrio hidrostatico.

Se calcularmos a forca resultarde efeito combinado da presséo em toda a superficie do elemento

de volume, obtemos dorca de impulsdo A forga de impulsdo é dada pdiei de Arquimedes
consequéncia da lei dBascal um corpo imerso num fluido recebe da parte deste uma forca de
impulséo no sentido oposto ao da forca gravitica, e de intensidade igual ao pesadaléislocado.

No caso d&igural-4considerad S | aAddzr cen2 yI ljdz2rf 2 GO2NlJl2 AYS]I
préprio fluido, com a mesma densidadid fluido envolvente, implicando que o seu peso é
exactamente igual (em médulo) a impulsdo. Se essa igualdade ndo se verificar, existira uma forca
resultante(a forca de flutuacadpe, portanto, uma aceleracgéao.

Exercicidl-10. No momento do langamento, on baldo meteorolégico é constituido por um
involucro de borracha com a massa de 1§0cheio com 200 dm3 de Hélio, a presséo de 1 atm
e a temperatura de 15C. Calcule a suzceleragdo, admitindo que a presséo no interior do
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baldo iguala a pressao atmosférica. Despreze o efeito da humidade atmosférica na densidade

do ar.

Vamos designar pdfa forca de flutuacéo, positiva no caso ascendebteepresenta o peso e
‘Ga impukaa Pela Lei de Arquimedes pode escreser

O 0L " Q" oQa N

w a

Para o ar e para o hélio, utilize a equacao de estado na forma mas¢ical), para calcular a
densidade, a pressao de 1 atm (1013.25 hPa) e a temperatura §e(288.15 K):

Logo a flutuacéo vale:

0

— pg quwa —

PR QLU O @ WCTR TP

— ™0 xxa

"Q p8t w ThY

A aceleragdo, ascendente, obté&se pela 22 Lei de Newtof®{ d @ d,

Palavras chave

atividadesolar
altimetria barométrica
ar humido

ar seco

celsius

CFCs

componentes maioritarios
concentragdo massica
concentragdo volumica
densidade

equacéao de estado
equilibrio hidrostatico
Estratopausa
Estratosfera

forca de flutuacao
for¢a de impulséo
férmula hipsométrica
fracAomolar

G — ——— B Wi

gases ideais gradiente vertical de
temperatura

Heterosfera

Homosfera

humidade especifica

kelvin

lei de Arquimedes

lei de Dalton

lei de Pascal

lei fundamental da hidrostatica
massa molar

massa volumica

Mesopausa

Mesosfera

milibar

mistura com proporgdes variaveis
mistura de gases

nimero de Avogadro

0zono
ozono estratosférico
pascal precipitacéo
presséo

presséo parcial

razdo de mistura
reducao da pessdo
Sistema Internacional
temperatura
temperatura virtual
tenséo de vapor
Termosfera
Tropopausa

Troposfera

troposfera padréo
variaveis adimensionais
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2. Transformacoes isobaricas do ar humido

Variaveis de estado e processos termodindmicos. Leis da termodinamica. Galgperatura. Calores
especificosTransi¢cfes de fase da dgua. Diagrama de fases. Arrefecimento isobérico. Psicrémetro. Mistura
horizontalde massas de ar.

Sistema, ariaveisde estada processos e equilibrio

A Termodinamica é a disciplina da Fisica desenvolvida para descrever o comportamento de sistemas com
um elevado namero de particulas constituintes. Os fluidos, e em particular os gases, constitjeto o

por exceléncia da Termodinamica. A Termodindmiescreve esses sistemas recorrendo a variaveis
macroscépicas, como a temperatura, a pressao ou a energia, associadas ao comportamento médio de
grandes populacdes de moléculas.

O numero de varidveis necessario para descrever completamente um sistema temaxt depende

da sua complexidade. O sistema mais simples possivel, de que é exemplo uma amostra de um gas puro, €
completamente caracterizado por duas variaveis independentes, por exemplo a presséo e a temperatura,
guerendo isso dizer que todas as suagas propriedades termodinamicas podem ser calculadas a partir

das duas conhecidas, e da sua ma€sar seco ndo € um gas puro, mas, tratasdale uma mistura em
propor¢des constantes, comporse como um gas puro com propriedades termodinamicas daeks p

média pesada das propriedades dos gases constituintes.

A descricdo de um sistema microscopicamente tdo complexo como uma amostra de gas com base num
namero tao pequeno de variaveis independentes (dussduer hipoteses simplificadoras. Em primeiro
lugar, a descrigdo obtida refese s6 a propriedades macroscopiceariaveis de estadp Em segundo

lugar, admitese que o sistema descriteigtema termodinamic® se encontra nunestado de equilibrig

0 que significa que se for abandonado a si prépricadte um periodo prolongado de tempo as suas
variaveis de estado se manterao constantes. Os conceitos de sistema termodinamico, variaveis de estado
e de equilibrio termodinamico, implicitos no texto anterior, sdo essenciais e devem ser explorados em
textosde referéncia.

Apesar de a descricdo termodinamica pressupor a existéncia de equilibrio, os calculos mais interessantes
gue se fazem com a termodindmica refersm a sistemas que estdo em evolucao, isto é cujo estado
evolui, descrevendo unprocesso termodiamica Admitimos que tal processo é realizado muito
lentamente, sendo constituido por uma sucessdo continua de estados débequiComo o sistema
termodindmico néo trivial mais simples possivehso de um gas, é descrito por duas variaveis
independenes, isso quer dizer que entre dois estados existe uma infinidade de processos diferentes
(Figuraz-1).

A escolha entre os diferentes processos quelgm ser seguidos é realizada por intermédio de
constrangimentos impostos ao sistema. Tais constrangimentos condicionam as variagcbes de certas
variaveisao limitar as formas dateracaoentre o sistema em evolucao e outros sistemas com 0s quais
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ele interage. Como #nteragdoentre um sistema e o exterior é feita na sua fronteira, os constrangimentos
podem ser definidos como propriedades dessa fronteira, geralmente designagegaie Assimpor
exemplo:uma parede rigida obriga o sistema a evoluir sdéteraggo do volume (processo isocorico); um
sistema com uma parede condutora de calor imerso num banho a temperatura constante segue um
processo isotérmicajm sistema com uma parede nao condutora de calor segue um processo adiabatico,
etc (cf. Tabela2-1).

X

Figura2-1 ¢ Processos termodinamicos entre 2 estados (A & 8Y.séo as variaveis de estado.

Tabela2-1 ¢ Alguns pocessos termodinamicos

Processo Parede Obs
Isotérmico T=const Diatérmica Em contacto com reservatério de calol
Isocorico  V=const Rigida
Isobarico P=const Movel Em contacto com reservatério de volun
Adiabatico Calor=0 N&o condutora de calor

Isolado U=const Rigida, Nao condutora de calc

Leis da Termodinamica

' GSNX¥2RAYNYAOI LIRS &aSNJ SaidloStSOARIF | LI NIAN RS
T SNREéES GLINAYSANY fSA¢ S aaS3dzyRI fSAéd [/ RF dzYl
impbe certas restricbes ao seu comportamento. Assim,.ea Zeroestabelece que cada sistema
termodindmico é caracterizado por uma variagel estadodesignada potemperatura; dois sistemas a
temperaturas diferentes em contactiiatérmico (isto € separados por uma parede condutora de calor)

trocam calor até ahgirem uma temperatura comum.

APrimeira Lei dalermodinamicaé uma versao da leiegal deconservacao de energia pode escrever

se no seguinte modd nasistema termodinamico é caracterizado por waaiavelde estado designada

por energia interng numsistemaisoladoa energia interna é constante; em geral, as variacdes da energia

interna séo a soma dos fluxos daloretrabalnoNE OSo60 A R2 & LISt 2 aradaSyl ¢ 9adil
conhecemos intuitivamente o significado de calor e trabalho, escladecgque se trata das duas formas

possiveis de transferir energia interna entre sistemas. Matematicamente, a 12 lei pode esgever
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QY] 01 @ (2-1)

onde"Yrepresenta a energia internaYa sua variacd®, Uo calor ¢ o trabalho transferidos nesse
processoCalor e trabalhmé&o sédo varidveis de estado, dai a utilizagdo do simbglara simbolizar uma
guantidade infinitesimal de calor ou trabalhem vez do simbolQutilizado para simbolizar a vagao
infinitesimal de uma propriedade de estado.

A 12 lei estende a aplicagéo da lei da conservagao da energia a sistemas em que existe dissipacéo. Para tal
precisa de introduzir o conceito de energia interna, associada ao movimento e as interac¢desl ao ni
molecular. Por definicdo, o conceito de energia interna néo inclui a energia que resulta da interac¢éo de
um sistema com o exterior. Assim, a energia interna de uma particula de ar ndo contabiliza a sua energia
potencial gravitica nem a sua energiagtica associada ao movimento como um todo dessa part(cala

ao vento) A energia interna inclui sempre uma componente cinética, associada ao movimento molecular

e dependente da temperatura do sistema, e pode incluir uma componente potencial, assixiadgas

de ligacdo intermoleculares. No caso de um gas ideal, essas for¢cas ndo existem e a energia interna é
puramente cinética. Assim, no caso de um gas igeanergia interna depende unicamente da
temperatura epode escrevese:

QY anQ’y (2-2)
onde® é o calor especifico a volume constante do gas.

ASegundalei daTermodinamicaé de interpretaciomaisfOA £ = F LIS& 1 NJ R2 Suydzy OAl R2
sistema termodinamico é caracterizado por uma variavel de estado designadatpmpia; num sistema
Adaz2zflFR2Z I Sy i NE WhaintepietacidddRpfeta RaAsyghndalisi &lEma disda do

significado da entropiastio para além do®bjetivosintrodutérios do presente curso. Para fins praticos,

bastanos aceitar que existe um procedimento para calcular a variagdo de entropia entre dois estados,
recorrendo a variaveis conhecidas. De facto, pode mosiague no caso dos processos reversiveis,
processos muito lentos nos quais a entropia total dos sistemas envolvidos se mantém constante, a
variagdo da entropia esta relacionada com o fluxo de calor:

70
’Q nY o 2_3
o (2-3)
A expressa2-3) permite calcular a variacdo de entropia entre dois estados A e B, pois existe sempre um

processo reversivel que faz uma das transformagdés ¢ ou6 © 0).

Calor etemperatura

Calor e temperatura sdo dois conceitos que, infelizmente, se confundem frequentemente na linguagem
comum. Tratase, no entanto, de conceitos qualitativamente diferentes. Calor é uma forma de
transferénciade energia, tem unidades de energiau{®) endo é uma variavel de estadméo tem
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sentido dizer quanto calor existe num sistema, mas tem sentido calcular quanto calor foi transferido num
dado processo. Temperatura, por sua vez, € uma variavel de estado: cada sistema termodindmico em
equilibrio tem uma temperatura. No sistema 8ltemperatura € medida em kelvin.

Quando um sistema recebe ou cede calor, num dado processo, okserem geral, uma variacao da sua
temperatura. No caso de sistemas incompressiveis, por exemplo a agua liquidaa-serém boa
aproximacao uma relacdo de proporcionalidade entre aquelas duas quantidades (calor transferido e
variacdo de temperatura), o que permite definir uma importante propriedade fisica do sisteraigro
especifico&) dado por:

10 aad’y (2-4)

onded é a massa do sistema. O proddta® designado pocapacidade calorifica

No caso dos gases, sistemas altamente compressiveis, o valor do calor especifico depende fortemente do
processo seguido. [ processos assumem particular importancia, os processos isobéaricos (a pressao
constante) e os processos isocoricos (a volume constante), pois para cada um dele o calor especifico é
aproximadamente constante (para variagdes limitadas da temperaturajnAsgie escrevese, para o
processo a pressao constante:

10 aQ7Y (2-5)

e para o processo a volume constante:

QY (2-6)

(O]

70 a
A Tabela2-2 mostra os valores dosalores especificoa presséo constante e a volume constadtear
seco(®w e )e do vapor de aguas{ e ® ). S&o igualmete apresentados os valores dos calores
especificos da agua liquida, do gelo e de algumas substancias c@radogjue scalores especificos do
vapor sao cerca do dobro dos calores especificos correspondentes do ar seco, é claro que o ar himido

terd um calor especifico ligeiramente superior ao do ar seco. A diferenca é, no entanto, proporcional a
razao de mistur&, portan, tem pequeno impacto no valor final.

Tabela2-2 ¢ Algumas propriedades do ar see@de outras substancias

Material Massa volumica Calor especifico Condutividade térmica
kg m3 J kgl k1 Wm-1 K1
Ar seco (0G, 1 atm) 1.293 1005(® ); 719(® ) 0.024
Vapor de agua (@, 1 atm) 0.804 PRIV p TR );p& @ p TI(R )

Agua liquida (0C) 1000 4218 0.6
Gelo (0C) 917 2106 2.1

Asfalto 2.113103 0.92103 0.75

Cobre (300 K) 8.96 103 385 401
Cortica 0.16103 1.8 103 0.05
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Os calores especificos a pressao constante e a volume constante de um gas ideal estdo relacionados por
intermédio da formula de Mayer. No caso do ar seco, pode esceaver

O O Y (2-7)

Exercicid2-1. Calcule o valor do calor especifico a presséo constante do ar himido, conrania

de mistura de vapode 3 g kel.
1003g de ar humido nas condicdes referidamtém1000g de ar seco e 3 g de vapor de agua. Assim,

podemos escrever para a massa
a a &

e para a capacidade calorifiga é o calor especifico do ar himidb, e ® s&o os calores espectic

do ar seco e do vapor, resfpeamente, cf. Tabela2-2)

4 da d® ad dao

Logo:

@ &) O —0 [ —o —

Com os valores indicados e recorrenddabela2-2 pode estimarse:

&) p TUTT UO pYL TP TAYPL OO

Note-se que o impacto do vapor é pequeno, i.e. o calor especifico do ar himido é sempre muito proximo
do valor para o ar seco, dada a baixa conceawale vapor permitidad partir do resultado anterior pode
mostrarse a validade da seguinte formula aproximada:

o p 7 ‘l o 7 p ‘(:) 7 v ‘(I) o ‘(:)
wpimpiwwpipl& wplpla)wpll(.:)
ou, tomando valoresos 3 :

(2-8)

€
€
=]
B
e

TransicOes de fase da agua

Apesar da sua concentracdo massaramenteultrapassar 2, a 4gua tem um papel essencial na fisica e

na quimica da atmosfer®e facto,enquantoosimpactcs diretosdo vapoma densidade do ar (dado pela
temperatura virtual,(1-12)) e nos calores especificos (@8)) sdo modestos, ainda que pontualmente
relevantes os impactos resultantes dos processos de transicdo de fase e 0s que estdo associados a
interacdo com a radiacao visivel e infravermelha gawtir em texto posterior neste curso) tornam a agua

0 composto mais importante para a compreensao da Meteorologia.
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Na presenca de um reservatorio abundante de agua liquida a superficie, o oceano, a concentragédo de
vapor de agua no ar é limitada pela pbfigiade de a aguaondensar(transi¢cdo vaper liquido) ou
sublimar (transicao vapor sélido) a temperaturas terrestres. Os materiais condensados podem existir
transitoriamente na atmosfera, nomeadamente sob a forma de nuvens, mas eventualmente precipitam
retornando a superficie, pelo que a sua contribuicdo para a massa total da atmosfera € sempre diminuta.
A quantidade maxima de vapor que pode existir no ar a uma dada temperatura é dada pelo diagrama de
fases(ou por uma tabela de tensdes de vapafinind para cada valor da temperatura urtensao de
saturacaoQ (curva naFigura2-2). Quer isto dizer que se a tensdo de vapor atingir a saturacao se da o
inicio de um processo de transi¢do de fase, formasel@dgua liquida ou, se a temperatura for inferior a

T 3, gelo.

2000
< e
a Agua liquida
o}
Q.
o
>
3 1000
% Gelo
S Vapor
|_
Ponto triplo
0 T T T T T T
-15 -10 -5 0 5 10 15 20

Temperatura (°C)

Figura2-2 ¢ Diagrama de fases da agu#elinha tracejada corresponde a saturacédo em relacdo a agua liquida de
vapor sobressaturado em relacdo ao gede se formar agua liquida nessasdicées, ela estara sobrearrefecida
(temperatura inferior at 3). O ponto triplo @&t p 3 € o Unico ponto de equilibrio entre as 3 fases.

A existéncia de um valor maximo permitido para a concentracdo de vapor a cada temperatura permite
definir uma nova media da humidade atmosféricaom grande utilidade prética,lumidade relativa

YO < (2-9)
o

ou, recorrendo a aproximacga-10):

i
YO — (2-10)

Exercicid2-2. Utilizando o diagrama de fases fornecido em anexo, cacalrazao de mistura de
uma particula de ar com a temperatura de 3 , humidade relativa de 60% presséo de 1 atm

Por leitura directa do diagrama concke que aog T Be temQ ¢ o T0TOPela definica¢2-9)
tem-se:Q T ™ Q p T TDTWRecorrendo a aproximacgb-10), vemi — Y& p 11.
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A informacéo disponibilizada no diagrama de fabé&gufa2-2) pode ser lida com maior precisdoTabela

2-3. Deve notarse que os valores indicados nessa tabela sdo obtidos por intermédio de uma férmula
empirica (a daSmithsonian Tablg¢® poderdo ser encontrados valores ligeiramedlifierentes noutras
fontes.

Quando a humidade relativa atinge os 100% (Q ), o que pode ser conseguido, quer por
arrefecimento do ar (reducéo d2 ), quer por adicdo de vapor (aumento '@ qualquer arrefecimento

ou humidificacdo posterioraduzse na condensacéo (ou sublimacéo) de parte de vapor, com a criacao
de goticulas de agua (ou cristais de gelo) em suspensao no ar. No diagrama dédasas?), o estado

do ar humido seré entéo representado como um ponto sobre a linha de saturacao do vapor, podendo a
concentracao emgua liquida ser estimada indieanente a partir da conservacao da agua total (vapor +
condensado).

Quando se da transicdo de fase, a reorganizacdo da substancia agua que entdo tem lugar implica uma
transferéncia de energia designada pator latente Assim, no caso da vaporizacao, i.e. na transicéo de
liguido para vapor, como na nova fase inicial (liquida) exidorcas de ligagdo entre as moléculas, é
necessaria energia para quebrar essas ligagoes, obsergandiosorcdo de calor latente de vaporizacao

(&). Na transicao simétrica, a condensacéo, a mesma quantidade de calor sera libertada.
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Tabela2-3 ¢ Tensao de saturacdo do vapor de agua em relagédo aog}eﬁ‘é em relagdo a agua
liquida ﬁ,'*).‘Célcqu segundo formula das Smithsonian Tabd8s!.

Y3 00O Q 0o Y30 00 Q 0o Y30 00O Q 0o
50 3 6 -16 134 176 18 2062
-49 3 7 -15 148 191 19 2195
-48 3 8 -14 164 207 20 2336
-47 4 9 -13 181 225 21 2485
-46 4 10 -12 199 244 22 2641
-45 5 11 -11 220 264 23 2807
-44 6 12 -10 242 286 24 2981
-43 6 14 9 266 309 25 3165
-42 7 15 -8 293 335 26 3359
-41 8 17 7 322 361 27 3563
-40 9 19 -6 353 390 28 3777
-39 11 21 5 387 421 29 4003
-38 12 23 -4 425 454 30 4241
-37 13 26 -3 466 489 31 4490
-36 15 28 -2 510 527 32 4752
35 17 31 -1 558 567 33 5028
34 19 35 0 610 610 34 5317
-33 21 38 1 656 35 5621
-32 24 42 2 705 36 5939
31 27 46 3 757 37 6273
-30 30 51 4 812 38 6623
29 34 56 5 871 39 6990
-28 38 61 6 934 40 7374
27 42 67 7 1001 41 7776
26 47 74 8 1071 42 8197
-25 52 81 9 1147 43 8638
24 58 88 10 1226 44 9099
23 65 96 11 1311 45 9581
22 72 105 12 1401 46 10084
21 80 115 13 1496 47 10611
-20 89 125 14 1597 48 11160
-19 99 137 15 1703 49 11734
-18 109 149 16 1816 50 12333
-17 121 162 17 1935

ATabela2-4 apresenta valores de referéncia para os calores latentes de transi¢éo de fase da agua. O facto
de estes coeficientes atingirem valores muito elevados torna o processo de transicdo de fase mui
importante para o balanco energético do ar himido. Assim, a evaporacao de dgua na superficie implica o
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seu significativo arrefecimenienquanto a condensacdo desse mesmo vapor numa nuvem, por vezes a
grande distancia do ponto de evaporacao, se tradun importante aquecimento local.

Tabela2-4 ¢ Transicdes de fase da agua

Processo Transicao Calor latentga T 3)
Evaporacdo/Condensa¢ad Liquido® Vapor a ¢ MOHTOQ
Fus&o/Congelagéo Solido? Liquido o} o® 13 p TOOQ
Sublimacgdo/Sublimacdo  Solido® Vapor a a o«

Arrefecimento isobarico do ar himide ponto de orvalho

O diagrama de fases da 4gua representa unicamente o estado da agua, por intermédio de duas variaveis
(temperatura e pressao). No caso da agua atmosf@rigade 4gua misturada no ar sob a forma de vapor,

ou em suspensdao na forma de goticulas ou cristais de gelo, ndo é possivel fazer uma converséao total do
vapor em liquido ou gelo, pelo que o estado dma é sempre representado por um ponto abaixo ou
exatamente sobre a linha de saturacdo. Neste contexto, a presséo lida no diagrama de fases sera a tenséo
de vapor (a pressao parcial do vapdre a quantidade de agua liquida ou sélida, se existir, tersed
calculada indirectamente. Como o estado do ar seco também é completamente definido por duas
variaveis independentes (por exemplo a temperatura e a pressao parcial do @y seap ‘Q onder) é

a pressao atmosférica), e como a temperatura € um#val comum, concluimos que o ar humido (ar

seco + vapor) é descrito por trés variaveis independentes (por exemplo, temperatura, pressao e tensao
de vapor (YfiQ). Assim, o diagrama de fases pode ser utilizado para descrever o estado e processos do
ar humido,desde que seja conhecidadicionalmente o valor da presséo atmosférica

A Figura2-3 representa, no ponto A, o estado de uma massa de ar a temperatupaudg com uma
tensdo de vapor de T TOTL O ponto A encontrse claramente abaixo da curva de saturacéo,
verificandese que’Q  p LVE=  p X CO@YO que implica que a humidade relativa em A Val® —

L Y PAFigura2-3 mostra3 pontos saturados (B, O) que ppdem ser obtidos por transformacéo isobarica
da massa de aPRara perceber esses processos, precisamos de lembrar que, devido a exfiteEdao
num processo isobaricor)( & £)iexiste proporcionalidade entre a tens&o de vapor e a razdo de
mistura. Assim, no processe A existe adi¢cdo de vapor (aumentoide deQ) a temperatura constante,
até atingir a saturaip.
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Figura2-3 ¢ Arrefecimento isobarico do ar hiimido

No processo A C existe arrefecimento isobarico do ar sem adicdo ou subtracdo de viapdRgao
constantes)A medida que se da esse arrefecimento a &&nde saturacio baixa e a humidade relativa
sobe, até se atingir a saturagdo quando a temperatura atinggmgeratura do ponto de orvalhd"Y
(dewpoint) naFigura2-3). Tratandese de um arrefecimento isobarico de um gas (ar himido), a perda de
calor que deve ocorrer é proporcional a variagdo da temperatura, i.e.:

10 doQ"y (2-11)

onde & e® s&o, respectivamente, a massa e o calor especifico do ar himido consid8eadanassa

de ar continuar a arrefecer isobaricamente depois da saturacao, ja nao sera possivel manter constante a
tensdo de vapor. Nesseaso, o estado do ar humido vai evoluir ao longo da curva de saturacgéo,
verificandoese que a quantidade de vapor presente no ar diminui progressivanfgestgnando pofXi

a variacdo da quantidade de vapor presente no ar,-sefii ), @ medida queparte desse vapor é
convertido em agua liquida, por condensacgdo. Designand@ pa@ & as massa de ar seco e vapor,
respectivamented a G ), e pora o calor latente de vaporizacao, tese, em vez dé2-11):

10 aOQ"Y a (2-12)

A expressa@-12) significa que € mais dificil arrefecer amassa de ar saturada, pois € necessario retirar
também o calor latente que vaendo libertado na condensacaDividindo pela massa pode obtse
(notandoqued L & ):

o .
7? OQY aQi (2-13)

Exercicid®2-3. Uma massa de ar a presséo de 10#a e com uma humidade relativa de 80% e uma
temperaturade 3 sofre um processo de arrefecimento isobérico, que a leva ass devido a

L
uma perda radiativa deé—r I & . Utilizando o diagrama de fases: (agl€ule o tempo
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decorrido até a formacédo de nevoeiro; (b) Calcule o estado final da massa de ar e a razdo de
mistura de agua liquida; (c) Calcule o tempo total decorritder também aTabela 2-3.
(a) Estado inicial’Q PTTOM'Q pp OBY p ¢ 3 Pode calculasei — @&
p 11 . O nevoeiro formese quando é atingida a temperatura do ponto de orvalho, por leitura no
diagrama’Y (@ 3. Durante esse processo cada kg da massa de ar deve perder o-calor

® Y Y o® p T .Logoso % o® prni T YQ Designotse a taxa de

perda de calor por unidade de massa por pw CQ .

(b) Por leitura: estado findQ Q X UX OPor célculot — & pm  1HAQ |,

logo por conservacdo da dgua tesa que existe agua liquida com uma razéo de misturai
i c& pm  cgOM .

(c) No processo total pode escrevee— ® “Y Y & i | p& p WO . Logo
30 % p® pm T8 UQ

7000
6000
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g 40005

e E
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2000
1000 o

0 ”596///

15 -0 5 0 5 10 15 20 25 30 35 40
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Exercicid2-4. Uma casa importa ar exterior a temperatura de 3 , com uma humidade relativa de

b . Calcule a energia necessaria para aquecer cada kg de ar importado até a temperatura
interior de 3 , com uma humidade relativa de b . Admita que a pressao atmosférica no
interior da casa é igual & presséo exterior com o valor de | || #Admita que a humidificagéo &
realizada evaporando agua a temperatura ambiente no interior.

Por leitura no diagrama de fases (ou numa tabela de tensfes de saturacdo da agua}seeqfiea

Q pn3 pcgh@ cu3 op @uUAsSIm o ar exterior é ingptado com uma razéo de

mistura dei — T ¢ —— P Q0Q . No estado final pretendee ter uma razéo
8

de mistura dada poi — T ¢ ¢ wf)"Q0Q . Utilizando a expressa(2-13): —
w0 Y Y a i i PTMTMUGCUL PTT C&® pPpTm B pTT OP

p T PN ] IO ¢BQXQ .
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Note que o custo energétiata humidificacao é, neste casmmparavel com do aquecimento, dado
o elevado valor do calor latente de vaporizacao.

Ponto de geada

Quando a saturacao do ar humido seabdn uma temperatura inferior & 3, pode ocorrer sublimacéo

com formacdo de gelo. Sesse processo ocorrer junto da superficie, forre@f geada. Longe da
superficie a formacéo de cristais de gelo em suspensao € um processo mais dificil, dada a auséncia de
ndcleos adequados para a congelacao, pelo que o arrefecimento pode prossegeir a@i@gido o ponto

de orvalho. Conforme mostraFagura2-4, se designarmos p&¥ a temperatura do ponto de geadadst)

tem que:

YUY ms (2-14)

2000

<
S
S
Q
©
>
(]
o
,% ponto(s) de orvalho
2
(@)
|_
eE °
0 F\ ponto de geada
-15 -10 -5 0 5 10 15 20
T (°C)

Figura2-4 ¢ Ponto de geada.

Exercicid®2-5. Numa estacéo meteoroldgica observese uma temperatura de 3 as 18h, com uma
humidade relativa de 40%. Estime as temperaturas do ponto de orvalho e de geada.

Utilizase o diagrama de fase®© ponto A representa a observacadY( v 3 3iQ o LI®
™Q v 3.PorleiturdY  ¢@® 3RY  x® 3.
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Funcionamento do psicrometro

O método padréo de observacdo da humidade atmosférica, por intermédio da utilizacéo do psicréometro,
ilustra um processde arrefecimento adiabatico (sem trocds calor com o exterior) e isobarico (presséo
constante), em que o arrefecimento do ar se deve exclusivamente & absor¢céo de calor latente associada
a evaporacédo de agua liquida até a saturacdo. O psicrometro consiste num par de termémetros idénticos:
um termdémetro seco e um termometro molhado. Este Gltimo é mantido em contacto permanente com
um reservatério de agua destilada, estando ambos os termémetros num local a sombra, muito bem
ventilado, por exemplo num abrigo meteorologi¢agura2-5).

O processo seguido pelo termdmetro molhado é representado atdapsicrométricaapresentada na
Figura2-6. A condicdo de que o processo seguido € adiabatico impdgualando a zero o primeiro
membro da equaca-13):

OQY aQi (2-15)

0 gque é equivalente a dizer que o calor latente necessario para evaporar a agua liquida até a saturacao é
retirado do a seco e se traduz no seu arrefecimento. Admitindo que & s&o constantes, pode

escrevesse:

OQYaQi m™ O Y Y aii
(2-16)
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A expressag2-16) constitui aférmula psicrométrica utilizada para calcular a tensdo de vafpa partir
dos valores observados das temperaturas do termometoo e do termdémetro molhado™¢ “Y,
respdivamente) e do valor tabelado da tensao de saturacao a temperatura do termémetro mol2ado (

[T,

Termémetro . . | Term6émetro
seco molhado

esat

A
T
g e H
= w,A
S e
g A A
(]
©
Q
ss]
(2] .
2 ponto de orvalho

0 ; .

T ;
Temperatura dA TW’A TA

Figura2-6 ¢ Processo psicrométrico (linha vermelha a cheitgmperatura do termémetro molhaddy (wet-bulb)

Exercicic®2-6. Numa estag&o meteoroldgica observese uma pressdode 8 | | fuma
temperaturade 3 e uma temperatura do termémetro molhado de3s . Estime a temperatura
do ponto de orvalhoe a humidade relativa

Utilizase o diagrama de fase®. ponto A repesenta o estado do termémetro molhadoy( “Y

P 3, sobre a curva de saturacdo). Nesse pd@to’Q Y3  p 1)) @§nota numa leitura gréfica
ndo seria possivel tanta precisjoara a obter recorretse a uma tabela Utilizando a férmula
psicrométrica2-16) pode calculaise o ponto representativo do estado do ar (ponto B na figura):

Q0 —Y Y xthd
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O ponto de orvalho encontrae no ponto da curva de saturacdo onde a tenséo aptex.x L Tt &
(ponto C na figurdY  ¢& 3). A humidade relativaseft¥ © — — v b

| A
1000 - /.\/

T (°C)

Mistura horizontal de massas de ar

A producéo de condensac&o ar humido pode ser ainda conseguida num processo de mistura isobéarica

e adiabatica de massas de arFigura2-7 representa duas particulas ((1) e (2)) de ar humido, nao
saturadas (ambas se encontram abaixo da curva de saturacdo). Se estas particulas se misturarem a
presséo constante e sem trocas de calor com o exterior;dem

a & a (2-17)

aY Gy

Y ———— (2-18)
a a

e

oG i o1

l - 7 -
R— (2-19)

No diagrama de fases, as igualdades anteriores implicam que a particula misturada (dé& reasgao

de misturai ) é representada por um ponto sobre a linha que une os pontos representativos das particulas
iniciais. Se esse ponto estiver acima da cdeaaturacdo (caso dagura2-7) existe sobressaturacdo e
parte do vapor ird condensar. O estado final obtgenrecorrendo a férmula psicrométri¢a-16) (cf.
Exercicia)
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Figura2-7 ¢ Mistura de massas de ar com condensagéo: as particulas subsaturadas (1) e (2) nsstdeando
origem a uma particula sobressaturada (1+2). Nesta particula ocorre condensacéo, aisggindastado de
equilibrio (estado final), com vapor saturado gigolas em suspenséo (nevoeite mistura).Considerotsed

a

Exercicid®2-7. Duas massas de ar, com temperaturas d@ e 3 e humidade relativa de 95%
misturam-se em partes iguaia pressdode 8 | |F 4Determire o estado final da massa de ar.

Falta figura

Utilizase o diagrama de faseA.e B representam o estado inicial das duas massas de ar. C representa
o estado da massa de ar misturada, sobressaturada antesritiensacédo (temperatura e tenséo de
vapor sdo as médias das duas massas de ar). Detesmiaaecta psicrométrica que passa pelo ponto

C:

GY Y  —0Q Q

S&o conhecidodY p & 3e'Q p v ¢dullido no diagramaampliadg. Escolhese um valor
arbitrario para”y, por exemplo’Y ¢ Tt 3 e calculese o valor correspondente d@ (atencdoa
necessidade de utilizar unidades S| neste célclo)ndo C e D obtérse a recta psicrométrica. Na
intersecgdo entre essa recta e a curva de safimagsta oestado final (ponto E)Por leitura no
diagrama concluse que a temperatura final'® p o 3A tensdo de vapor final@ p v ™ WA

reducéo da tenséo de valor entre C e E implicou a conversao de uma parte desse vapor em goticulas.
Pode estinar-se por conservacéo da agua total que o nevoeiro formado (nevoeiro de mistura) tem
uma razdo de mistura de agua liquida de:

i —— T Uon
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Palavras chave

Calor

Calor especifico

Calor latente
Congelagéo

Diagrama de fases da agua
Energia interna

Entropia

Equilibrio termodinamico
Evaporacéo

Formula psicrométrica
Fuséo

Humidade relativa

Lei zero

Parede

Parede diatérmica
Ponto triplo

Primeira lei da termodinamica
Processo adiabatico
Processo isocérico
Processo isobarico
Processo isotérmico
Processo termodinamico
Psicrémetro

Segunda lei da termodindmica
Sistema termodinamico

Tensédo de saturacao

Sublimagao

Temperatura do ponto de geada
Temperatura do ponto dervalho
Temperatura do termoémetro molhado
Trabalho

Vaporizagao

Variaveis de estado
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3. Processos adiabaticos do ar humido

Expansédo e compressdo adiabéatica do ar seco e do ar himido. Temperatura potencial e temperatura
potencialdo termémetro molhado. Utilizacdo do tefigrama como diagrama aeroldgico. Condensagédo em
processos adiabaticos. Efeito de fohn. Mistura vertical de massas de ar.

Expanséo e compresséao adiabatica do ar seco

O ar é muito mau condutor de calor (Gabela2-2). Por essa razdo, muitos processos termodinamicos
gue se realizem de forma relativamente rapiday.em periodos de tempo inferiores a cerca de 1 hora,
podem ser considerados adiabaticd#os processos adiabaticos ndo existe troca de calor pelo que, de
acordo com a 12 lei, a variagdo da energia interna € igual ao trabalho recebido pelo sistema. Assim pode
escreverse:

QY| ® (3-1)

A equacadq3-1) é valida para qualquer sistema termodinamico que execute um processo adiabatico. O
trabalho é, por definicao, o produto de uma for¢ca por um deslogagmeNo caso de um gas, o trabalho
s6 pode ser realizado ou recebido em processexpansado ou compressédo, reipamente, i.e.:

O Ao (3-2)
em que o sinat cindica que o sistema recebera trabalho quando é comprim@a( 7). No caso de
um gas ideal, a energia interna € uma funcéo exclusiva da tempefat@j@ tem-se, em vez d€3-1):

GOQY fQw (3-3)

Recorrendo a equacgéo de esta@ds3), pode escrevese:

A’y "y OQY YQw
Qo — (3-4)

aoOQ"Y , - ,
w Y w

Integrandoa expresséo anterior entre um estado de referénéidto e um estado genérico Y ,
obtém-se:

@
Ootmy Yai= YO YO (3-5)

gue pode ainda escrevese:
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o Yo BhEED o (3-6)

A expressa@3-6) é satisfeita pelo ar seco num processo adiabatico, sendo a constante calculada a partir
do conhecimento de um estado arbitrario nesse processo (o estatid ). A partir da expressi3-6)
e da equacédo de estado é possivel estabelecer duas formas equivalentes dessa expressao:

Y hEEio (3-7)

Ao GEED o (3-9)

ondell 'Y ¥& é aconstante de Poissoe! & 7¥® é oindice adiabaticodo ar seco. As equagdes
(3-6), (3-7) e (3-8) constituem trés formas alternativas disi de Poisson

Temperatura potencial e mtropia do ar seco

As trés formas da lei de Poisson sédo equivalentes e podem ser utilizadas conforme a conveniéncia. Cada
uma dessas formasstabelece o facto de existir uma quantidade fisica que se mantém constante no
processo adiabético (de um gas ideal). Essa quantidade, por vezes designada por invariante adiabatico,
ndo tem uma interpretacdo fisica muito clara, em particular porque as durasnsodes fisicasée
inconsistentes. E, no entanto, muito facil chegar a formas do invariante adiabatico com dimenséo fisica e
de interpretacdamediata Assim, se tomarmos a forn{a-7), e a dividirmos pela constantg , onde

n p TO G& uma pressdo de referéncia, podemos escrever:

Y — hEEQ O (3-9)

O invariante assim definido tem as dimensfes fisicas de temperatura e é designamonperatura
potencial Num processo adiabatico do ar seco a temperatura potencial € constartemperatura
potencial pode ser definida como a temperatura que uma paniec de ar atingird se for deslocada
adiabaticamente até a presséo de referénciade | |4 ™ &

E ainda possivel demonstrar que a tergiara potencial esta ditamente relacionada com a entropia
especifica do ar seco, como seria de espgrais na auséncia de trocas de calor a entropia é mantida
constante em processos reversiveis. A expressao pretendida pode esseever

Dae OeEEi o (3-10)

.Y
l -
a

Detalhes da demonstracdo da expressaceant encontramse em qualquer livro de Meteorologia Fisica.
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Variacdo da temperatura no processo adiabatico seco

A lei de Poisso(8-6)-(3-9) mostra que se uma particula de ar sofrer uma expanséo (aumento de volume)
adialética observase-4 uma diminuicdo de temperatur€omo a energia interna especifica do ar é
essencialmente proporcional a temperatura, isso quer dizer que numa expansao ha diminuicdo da energia
interna resultante da realizac&o de trabalho sobre o meio.

A expansédo adiabatica na atmosfera natural resulta de uma descida de pressao, i.e. da subida do ar,
enquanto a compressao é resultado sl#bsidéncialmovimento de descida do ar). De facto, é possivel
transformar a expressd@-8)-(3-9) numa relacao entre temperatura etitlide, num processo adiabatico.
Diferenciando:

Qi OQd & T (3-11)
Masde (3-9) vem:
O~ agYy lag llag (3-12
Logo:
Qoe- Quéy l@g m (3-13)
0 quepodeescreverse
QY QN
- I 3-14
~ 5 T (3-14)

Utilizando a condigéo de equilibrio hidrostatidel14), obtém-se ataxa de decréscimo da temperatura
com altitude no processo adiabatic@diabatic lapse rate

QY | " Q0 (xn QY Q
"Y N QA ®

(315

Em conclusdonuma ascensdo adiabatica a temperatura de uma particula de ar seco decresce a uma
taxa constante de cerca de 3 /km (nota: seria equivalente dizer 10K/km, pois as variacdes de
temperatura tem o mesmo valor em celsius e em kelNEmsubsidéncia adiabatica, a sua temperatura
crescera exactamente a mesma taxa

O resultadd(3-15), muito Util dada a sua grande simplicidade, aptieacom boa preciséo também ao ar
hamido, desde que néo exista transi¢cdo de fase. Na presenca de transi¢fes de fase, o probles® torna
maiscomplicado e o seu tratamém analitico ultrapassa os oltjeos de um curso introdutério. Em vez
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disso, vamos utilizar uma aproximacao gréfica, na linha do que foi feito com o estudo da condensagéo em
processos isobaricos, no diagrama de fases.

Tefigrama

Foi salientado anteriormente que a representacdo do ar humido no diagrama de fases pressupde o
conhecimento acessoério da pressdo atmosférica (ndo representada nesse diagrama) o que torna o
diagrama de fases indicado para o estudo de processos isobarimogue a pressédo atmosférica é
constante). Os processos de compressao e expansao adiabatica ndo sao, é claro, isobéaricos e por isso a
sua representacdo no diagrama de fases € pouco conveniente.

Vamos comecar por considerar a representacao gréafica do edtadoseco. Tratandse de um sistema
termodindmico simples, o seu estado é totalmente definido por duas variaveis independentes, podendo
todas as outras variaveis ser calculadas sem dificuldade. Ha, é claro, muitos pares disponiveis de entre 0s
conjuntosde variaveis comuns (exemplo: temperatura, presséo, volume especifico, energia especifica,
entropia especifica, etc.), o que quer dizer que é possivel construir varios diagramas Uteis para estudar a
termodindmica de gases. Existem, no entanto, dois diagsagque sdo especialmente interessantes: o
diagrama D , cujas variaveis sdo o volume especilico &¥d e a pressaa (designado podiagrama

de Clapeyroh e o diagrama“¥i , cujas variaveis sdo a entropia especifica™Wé e a temperatura
(diagrama de Carndt Estes dois diagramas tém em comum o facto de as areas ai representadas terem a
dimensdo de energia especifica, podendo ser interpretadas como quantidades de trabalho ou calor
transferidos em processos. Por essa razéo, os diagramas degGtapede Carnot sdo designados como
diagramas equivalentes.

Em meteorologia tem particular interesse a utilizacdo de uma forma do diagrama de Carnot, designada
por tefigrama, onde se encontram embebidas as propriedades do ar hanidiersos servicos
meteoroldgicos utilizamem alternativa ao tefigramadiagramas também construidos para descrever
processos adiabaticos do ar himido, nomeadamente o diagska T, popular na meteorologia norte
americana e em aplicacdes aeronauticas. Neste curso vamog lomitzsso interesse ao tefigrama.

Apesar de as variaveis naturais do tefigrama serem a temperatura e a entropia especifica do ar seco, é
convencional substituir esta Ultima pelemperatura potencial, o que significa que o diagrama € um
grafico "I . ConhecendéYe —em cada ponto do diagrama é facil calcular a pregs@opartir da
definicdo de—(3-9)). AFigura3-1 mostra o resultado desse céalcultbm o tracado de duas is6baras para
temperaturas meteorolégicadYt v fo 18 ). Dado que as is6baras se apresentam com uma inclinagéo

de cer@a de 45 e que a pressdo na atmosfera é sempre inferipra UGK (é conveniente utilizar uma
versdo rodada do tefigram@-igura3-2).

Do mesmo modajue conhecendd Ye —é facil calcular), € também possivel calcular o valor da razédo de
mistura de saturagdb em cada ponto daefigrama De fato, utilizando o dagrama de fass pode
calcularse a tenséo de saturacd® Y, funcdo exclusiva da temperatura, e utilizarf@ld.0) calculase
i -'Q 7M. AFigura3-2 mostra a distribuicéo das quatro linhas referidaé-nh no tefigrama
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rodado 45 no sentido horario. O tefigrama inclui ainda uma quinta familia de linhas, designadas por
adiabaticas saturadascuja construcao serd explicada mais tarde.

TCC)
Figura3-1 ¢ Tracado de uma isébara no tefigranaazul a isébarq p T G (a preton WD O

Figura3-2 ¢ Familias de linhas do Tefigrammlado 45 no sentido horario.

A Figura3-3 mostra um tefigrama completo, com as 5 familias de linhas referidas, tracado para a
troposfera [N ¢ Tt V'@ G As diferentes linhas estdo identificadas pelo valor correspondente da
variawel. No caso da temperatura e da presséo, o diagrama tem uma distribuicdo de linhas densa, com
isotérmicas espacadas por 1K e is6baszacadas por 10 hPa. No caso das outras variaveis, as isolinhas
sdo muito menos abundantes (10K para a temperatura podndK para a temperatura potencial do
termémetro molhado, espagamento irregular para a razdo de mistuohando mais dificil a sua
utilizacdo directa, especialmente porquedas as varidvejscom excecdaoda temperatura estéo
espacadas de forma naaodiar, o que difiglta a estimativa dos valores intermédiosdiante mostrarse-

a como lidar com essa dificuldag@eg.Exercici@-2).
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Figura3-3 ¢ Tefigrama.

A utilizacédo pratica do tefigrama comeca camarcaao do estado de uma particula de @dma particula

é caracterizada por 3 variaveis, por exempli Yi . O par de variaveig)i'Y caracteriza totalmente o

ar seco e sao duas variaveis representadas no tefigrama. A razao de indtdirre a quantidade de
vapor de agua do ar humido. No tefigrama estdo marcdidhss de razdo de mistura de saturacao
(Figura3-2), no entanto deve notase que a razado de mistura € a razdo de mistura de saturagcdo a
temperatura do ponto de orvalh®y. Assim, se marcarmos o pontji’Y notefigrama alinha  que

ai passar corresponde ao valor@aao de mistura . AFigura3-4 exemplifica a marcagdo do estado de
uma particula rf&io saturada), representada por 2 pontos sobre a mesma isdbara: os pojfityse

nRY .
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Figura3-4 ¢ Representacao do estado de uma particula de ar humido no Tefigrama

BErercicio3-1. Oestado de uma coluna da atmosfera é dado pela sondagem seguinte.
Marque-a no tefigrama. Calcule a humidade ativa em cada nivel

Pressio T Ty
1000 25 21
800 18 5

600 4 1

A curva nR'Y estd marcada a amarelo, a curvii'Y esta marcada a laranjRor leitura no tefigrama
pode estimarse (em g/kg) i p @i ¢ 1h xh p ¢ xh . Assim
tem-se para a humidade relativa¢O g Tt BYO T 1 BYO X U8

RN EEEEEER
P .
Pressdo [/%z = % he- 2 2 X ~2
hPa
200 9
%
800 % g/ 0.5/
VL, ﬁ
i)
474
727V XI/ /I‘;
w00 Y
S A e
; s
Z. Vs {'l/\/ll'/"
5 A 10
500 s,
% 7% T
2 ok e a s
KA
: s,
600 é
700 7
)
800 2
a 900
1000
Q
T o S f A © LT VE T VA T¢C)

4 10 15 2 3 5 7 ¢ 12 16 20 28 36 48 66 r(g/kg)

Nota: Neste exemplo era muito facil estimar as razes de mistura dado que as temperateras (
foram escolhidas criteriosamente. Em geral, € mais complic@dgxercicio3-2 mostra como se
podem estimar pardmetros para marcacao no tefigrama.
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Exercicid3-2. Fizeramse as seguintes observagoesim & 3R 5 SR
I 5 3 g P . Marqueas no tefigrama.

Os pontos NR'Y marcamse faciimente (linha amarela na figura). Para marcar os pomfigy é
preciso estimar os valores das temperaturas do ponto de orvalho que ndo se pode fazer com
precisdo dado que os ponto§fi'Y ndo correspondem a linhas conhecidaside . No entanto, se
recorrermos alabela2-3, podemos conhecer a tensao de saturacdo em cada niveéR i.ep ¢ 3
pYpdglid pg3 pT TOPDLogo pode calculae’Q Q  YOQp mAM G p T vOGp
QUTNI® wPp @ Voltando a Taela 2-3, podemos estimar(por interpolacdo linear
Yo d p@3,"YPrn® o X 3, com erro inferior a@ 3.

R RN ENEN
= &, 2
Press&o F) Z 3 2 2 ) X ~2
hPa
200 %
%5
300 2% 7
A 910057
KT
(4
777
777
IS
400 A JTA7 77X,
X v lx” 1101'
% ST A
77559 7
% 7 S v
8 % VAT
500 X e o 7 % é e
Z oAy
i
%7 e o %
600 L
3 Z ez
- 2
700 e
2 Z 177

1000

N L F TSR RR 8 8 6 %]

4 10 15 2 3 9 12 16 20 28 3 48 66 r(g/kg)

Expanséo adiabatica

Como se mostrou nkigura3-4 a representacdo do estado de uma particula de ar no tefigrama é, em
geral, realizada podois pontossobre a mesma isébararfiYh nR'Y ). Se o vapor de agua atingir a
saturacao, terrse”Y Y e os dois pontos coincidenado que um processo termodindmico € uma
sequéncia continua de estados, a sua representagdo no tefigrama sera realizadapbnhas("'Yn e

“Y 1 ), e por umdinha Unicado caso dos processos saturados.

O tefigrana é especialmente conveniente para o estudo de processosxpgansaoou compressao
adiabética A Figura3-5 esquematiza o processo de expanséo adiahade uma particula de ar hiumido
inicialmente subsaturada (estado 1, representado por dois pontos a preégsaBm resultado da
expansdgpa particula arrefece rapidamente, conservando o valor da sua temperatura potergial (
temperatura do ponto de orvalho também decresce nesse processo mas a uma taxa muito mais baixa,

evoluindo o ponto r‘]Fi'Y de forma a conservar o valor da razdo de misiur@ estado 2 mostra a
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particula depois de uma etapa de expansao adiabatieas fria, com a mesma razdo de mistura, mas
com um valor inferior dé , i.e. com uma maior humidade relativa. O processo evoluira ao longo das
duas linhas referidas (o0 pontgfi’Y segue sobre a linha- @ ¢ &, também designada padiabatica

secg o ponto ARY segue sobrealinha @ ¢ £) Atdao seu ponto de convergéncia (ponto Figura

3-5). No ponto 37Y “Y e dase a satracdo. O nivel (de pressdo) do ponto 3 é desighadmivet de
condensacado por ascensapois ele sera base da nuvengue se ir4 formar numa corrente ascendente
nessa atmosfera. Quando o processo de expansdo adiabatica ultrapassa o nivel de condearnaagdo,

de arrefecimento tornese menos intensa, posquantidade de vapor de agua que pode existir no ar vai

se tornando cada vez menor, sendo o restante condensado ldmmntacdo de calor latente de
vaporizac¢ao Acima do nivel de condensacao (pofitna Figura3-5) o ar esta sempre saturado, sendo
representado por um anico ponto no tefigranfaonto 3 ouponto 4) descrevendo uma curva designada

por adiabatica saturadaNesta curva, o arrefecimento @& a uma taxa variavel, inicialmente € muito
mais lento que no processo adiabatico seco, mas a medida que a 4gua se vai condensando o arrefecimento
vai acelerando tendendo para a taxa adiabatica seca no t#ptroposfera. Matematicamente, esse
comportamento é descrito dizendo que cada adiabética saturada tende assimptoticamente para uma
adiabatica seca.

Figura3-5 ¢ Evolucdo deima particula de ar norpcesso de expansédo adiabatica s€2-3) e saturada3-4).

A variacdo da taxa de arrefecimento com altitude no processo adiabético saturado com a disponibilidade
de agua para condensacédo pode ser percebida considerando algaresvapresentados néabela3-1.
Quando a temperatura € muito baixa, existe muito pouca agua para condeasaxa de arrefecimento
aproximase do véor adiabatico seco (cerca de 10/km).
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Tabela3-1 ¢ Decréscimala temperatura com a altitudeg
(saturated adiabatic lapseate)

) no processo adiabatico saturado

Pressao Temperatura (C)

(hPg | -40 -20 O 20 40
1000 | 95 86 64 43 3.0
800 94 83 6.0 39 28
600 93 79 54 35 26
400 91 73 46 3.0 24
200 86 6.0 34 25 20

No tefigrama, as adiabaticas saturadas s&o identificadas pelo valdendgeratura potencial do
termometro molhado — que sera a temperatura atingida apsrt Tl ¢por uma particula que siga

esse processo. Também é possivel identificar cada adiabatica saturada pela temperatura potencial da
adiabatica seca de que elaassimptota essa é a@emperatura potencial equralente. Estas duas
temperaturassdo muito diferentes maddo a mesma informagéo sobre o estado do ar humido. Ambas
sdo conservadas em processos adiabatsea®s e saturados e, por isso, elas sdo consideradastoss

de identidadede uma massa de ar.

Exercicio3-3. Uma massa de ar junto da superficie, aos | || fapresenta uma temperatura

1 8 3 e uma temperatura do ponto de orvalhdjm 8 3 . Admita que essa massa de ar
entra em movimento ascendente. (&stimea pressao e temperatura no nivel de condensacéao; (b)
Estime a altura do nivel de condensacao.

O estado da massa de ar aos 1000 hPa é marcado pelos dois circulos roxos. O nivelragimde
encontrase proximo dos 875 hRairculo vermelhg)com uma temperatura de cerca de 12.5A
altura desse nivel (diferenca entre a sua altitude e a altitude dos 1000 hPa) s@adan recurso a

formula (3-15): 3¢ — p® "Q4, visto que se trata de seguir uma particula que ascende num

processo adiabético secdlternativamente, poderia tese utilizado a férmula hipsométriqa-18),
gue é mais geral, mas mais trabalh@gsExercici®-4). Utilizando a férmula hipsométricabter-se-
ia igualmente 1.1 km.
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Condensacao

A 4gua condensada na expansdo adiabatica saturada da oddermacdo de gotulas de pequena
dimenséo (tipicamente com diametros da ordemgde & que véao integrar uma nuvem. Se as condi¢des
forem favoraveis, essas goticulas podem crescer selectivamente dando origem a gotas de maior dimenséo
(superior acerca de® & & p 1'TI0) com possibilidade de precipitd®. tefigrama permite calcular a

agua disponivel para precipitagdo, sendo claro que so fwag@io dessa agua condensada estara nas
condi¢des necessarias para precipgéstivamente

A Figura3-6 repete aFigura3-5 com ligeiras modificac6es de anotacdo. Na ascerl$d@o nivel de
condensagéo a razdo de mistura do vapor mangéntonstante e igualia. Quando a particula chega ao
niveln a sua razdo de mistura baixou para o nivelque corresponde ao valor de saturacdo na
temperatura’y a pressaa) ). Dado gie a agua total deve conservase, isso quer dizer que, na auséncia
de precipitacao, nesse nivel existird agua liquida com uma razéo de mistura de agua liquida 1 .

A discusséao anterior explica como se pode utilizar o tefigrama para estimatimonde precipitacdo que
pode ser produzida numa corrente ascendente (hema nuvem convectiva). Esse maximo corresponde
ao caso limite em que toda a agua condensada precipi&e notarse, no entanto, que o calculo assim
realizado sera expresso entg agua por kg de ar na corrente ascendente. A sua traducdo em taxa de
precipitacdo, medida por exemplo em kg1 (ou em unidades préaticas: mmll), implica o célculo da
velocidade vertical da corrente ascendente.
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Figura3-6 ¢ Evolucéo de uma particula de ar no processo de expanséo adiabética-83@agdturada (3).

Exercicid3-4. Uma massa de ar cujas caracteristicas aos | || $&o| 3 elm 83,

sofre um processo de convecgdo dando origem a uma huvem nédo precipitante que se estende até
aos | || futilizando o tefigrama. (a) Localize a base da nuvem; @tinte a concentragéo de
agua liquida no topo da nuvem; (c) Estime a extensao vertical da nuvem, em metros.

Os dois circulos representam o estado da massa ar a superficie. As linhas representam a expanséao
adiabética (seca até ao nivel de condensacao, sdtusaima desse nivel).

(a) A base da nuvem encontsa nonivel de condensacdaos ®0 hPa valendo a temperatura cerca
deud 3;

(b) Nabasedanuvem i x'Q0Q .NaTébela2-3porinterpolacio obtérseQ Q x® 3
p T d@plogo vamos estimai  — @8 "QC0Q (note-se que o ar esta saturadoyos 450 hPa

temos"Y o0¢3Q i 0¢3 TOM 1IN ; logo nesse nivel a concentracdo de
agua liquida sera i i vOQ .

(c) A altura da base da nuvem pode calctdarcomo ndexercicio3-3, levando & wuat No

caso do nivel de topo (450 hPa), j& ndo € possivel utilizar essa aproximagéo, pois 0 movimento ndo é
adiabético seco. Emezdisso, utilizamos a formula hips@tnica (1-18), o que obriga a estimar a
temperatura virtual média da nuvem (entre os 890 hPa e os 450 hPa). Por leitura-s&tém

ud 3,°Y o @ . Grosseiramente’Y p & v 3 ¢ ¢ it (kelvin!). Ao longo da nuvem a razéo

de mistura varia drasticamente (desde cerca de 6 até 1 g/kg). Tomando um valor médio grosseiro de

3.5 g/kg obtémse”Y ¢ @&v e finaimentead ——I1 T— v ¢ I Logo auvem estende

se entre 0s 950n e 0s 6150n (aproximadamente).
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Transformacao adiabatica de uma massa de ar

Em processos adiabaticos secos ou saturados existe conservacdo da temperatura potencial do
termémetro molhado—. Do ponto de vista desse indicador, os processos adiabaticos ndo alteram o
estado do ar. No entanto, é possivel manteralterando radicalmente a temperatura e a humidade do

ar a superficie. Para que essa alteracdo tenha lugar, é essencial a ocateépi@aipitacdo. De facto, se

uma massa de ar sofrer expansédo adiabatica (com condensacédo) seguida de compressao (com evaporacao
do 4gua condensada), estaremos perantepnacesso reversivetm gue o ar voltéxatamenteao estado

inicial. Se, pelo contrér, ocorrer precipitacao de parte da agua condensada, o processo reversivel ja ndo

€ possivel gno estado finglo ar vai ser mais quente e mais s@woque inicialmente

Exercicid3-5. Uma particula de raos 1000 hPa tem uma temperatura de Z5e 60% de humidade
relativa. Ao atravessar uma cadeia de montanhas, essa particula é obrigada a subir aé®@os
hPa. $% da agua condensada nessa ascensao precipita. Na encosta a juagddicula de ar
volta aos 1000 hPa. (a) Represente o processo descrito no tefigrama. (b) Indique o estado final
(p,T,RH)Tente ser preciso no caléudos parametros, recorrendo &gbela2-3 (tensdes de vapor).

Os dois circulos representam o estado da massa ar a superficieseliem ¢ 1HQ0Q i
p COTQ ™ i . A linha pretaascendenterepresenta a expansdadiabatica seca, a linha
roxaascendentea expansdo adiabatica saturada. O nivel de condensacéo esta aos 890 hPa. Aos 600

hPa temse”Y Y

pd 3,V

X (9 kgl).

Vamos fazer uma estimativa mais precisa de. NaTabela2-316-se'Q

entre os valores aos3l e ¢ 3). Logoi

T G G

p® 3 L T § Gfmédia

L& "QCQ . Com a mesma
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metodologia podiase melhorar aestimativa da razdo de mistura a superficbtendo i
p @°O0Q . Logo a agua condensada total aos 600 hPaisera i i 0P 000

Precipitandd0% desta agua ficamos cam ™ "FQQ

Quando se da a subsidéncia ocorreageracao da agua liquida remanescente, até a converter
totalmente em vapor. Assim a razdo de mistura final serd Vg T E®QOQ .

Para tracar o processo de compresséo adiabatica (subsidénbias com setas para as pressdes mais
altas,i.e. descendentgs precisamos de localizar a linha @& "Q0Q . Dado que se trata de uma
linha paralela as linhas disponiveis, basta localizar um ponto. Assim, calculaf@os

8
8
saturacdo corresponde uma temperatura de cerca dg® 3. Assim, marcoge a linha verde

descendeng. A linha preta descendente marsa a partir do novo nivel de condensacao, aos 630 hPa.

p T @ @ Recorendo a Tabela 2-3, verificamos que essa tensdo de

Edado final:'Y o wBY x& 3h @&"°J0Q RYO —— — p1b

P P LR D P PP PP DS PP

2 2

6 = < . z;

Presséo () z 3 2
hPa

W

200 g

300

400 2% . 7

S o e s v
500 Y7 Vi s
R a s o s
o i 2

600

700

800 2

1000
T i » L1 S/ ,§° IONE TR VE T A T(C)

7 7 4 4 7

4 10 15 2 3 5 7 ¢ 12 16 20 28 36 48 66 r(g/kg)

O processo de transformacédo adiabatica de massas de ar exemplifickaenici®-5 é particularmente
eficiente em certos escoamentos topograficos, em que o ar @atho a subir na encosta a montante e

sofre subsidéncia a jusantdesse contexto, o processo € descrito cqunacesso de fohndesignagéo de

origem suica que explica o clima relativamente quente e seco em vales nos Alpes. Em Portugal o efeito é
notério em muitas regides, em especial na llha da Madeira, onde a predominancia de vento de Norte
explica a existéncia de uma costa norte bastante hiumida e uma costa sul quente e seca.
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Mistura vertical de massas de ar

A turbuléncia, isto ® campo deo movimento depequena escala, promove a mistura de massas de ar,
horizontal e vertical. No caso da mistura vertical ela é geralmente dificultada pela estabilidade (conceito
a abordar mais tarde). No entanto, em condicdes favoraveis o processo de mistura verticalqudeeac

e, nesse caso, ele pode alterar qualitativamente o estado termodindmico de uma massa ar, criando
nomeadamente condi¢des para a formagao de nuvens, numa atmosfera inicialmente subsaturada a todos
0s niveis. O processo €, nestspetq semelhante aoprocesso de misturehorizontal referido
anteriormente. Ambos os processos sdo adiabaticos e conservam agua. Existem no entanto duas
diferencas importantes: (1) o processo de mistura vertical ndo € isobarico, (2) como as propriedades da
atmosfera variam mwd mais rapidamente na vertical que na horizontal, quando a mistura vertical

acontece ela pode ter muito maior impacto no estado da atmosfera.

Dado que a razdo de mistura € insensivel ao movimento vertical (conservacdo da agua), desde que nao
haja condensgdo, o céalculo do perfil final de razdo mistura € essencialmente idéntico ao da mistura
horizontal: no estado final a coluna de ar misturada tera uma razao de mistura constante igual a razéo de
mistura média da coluna. O calculo desse valor é exemplifivadxercici@B-6.

Nao se pode aplicar ao calculo da temperatura final 0 mesmo procedimento (como se fez na mistura
horizontal) porque a temperatura varia, e muito,necaa pressdo. Em vez disso, podemos facilmente
concluir que no estado final a coluna deve ter um valor constante de temperatura potencial, variavel que
se conserva na expansao/compressao adiabatica.

Assim, no processo de mistura vertical o estado figahf® houver condensagéo) € muito simples: a linha
NA'Y segue a adiabatica seea —fe a linha 'Y segue a linha de igual razdo de mistura i [ Se

estas duas linhas se intersectarem, existe nesse pontaiuel de condensacao por mistur@cimado

nivel de condensacdo a atmosfera vai encorsersaturada, seguindo a adiabatica saturada, o que
implica a existéncia de agua liquida, com um maximo no topo da nuvem (que é também o topo da coluna
misturada).

Exercicid3-6. Uma camada da atmosfera entre os 1000 e os 700 hPa encesgnaum estado
isotérmico, a 3 . A humidade relativa dessa camada é constante e igual a 80%. (a) Marque o
estado dessa camada num tefigrama. (Marque o estado aos 1000aA8a850hPa e aos 700 hPa e
una por segmentos de recta). (b) Considere o processo de mistura vedesda camada. Estime o
estado final. No caso de existir formacdo de uma nuvendique a base da nuvem e a distribuicdo
vertical de agua liquida.

(a) Estado inicial. Curvaji'Y coincide com a isotérmica dps¢ Flinha laranja) Dado queY 'O
UAQ eQ "Y (fungdo exclusiva da temperatura, cf. diagrama de fases);semqueQ
WEEIQ .LogoQ wé&i@ .LogdY wé &i"& .CélculodéY :DaTaela
2-3retirase’Q p @3 p YpPoE logoQ YO Q p T v0ah Voltando Fabela 2-3,
estimase”Y p @ 3. Alinha ni'Y estad marcada a amarelo.

(b) A mistura dase conservandoe g. ApOs a mistura, mas antes da condensacao, teremos [
wé & 4+0-F @é & Pavauma camada pouco espessa poderiamos calcular os valoresmédi
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(i [e -} fazendo a média aritmética entre a base e o topo. Como a camada tem 300 hPa de
espessurae nos é explicitamente pedido, vamos fazer as contas dividindm duas camadas
com a mesma massap( Tt Tprv ' Y v bxt 1T T A tabela abixo indica asérias etapas do célculo.

Pressdo Y — — Q i i
VLT — F i 'TS‘ iir
i n
1000 16 16.0 30.6 1453 9.0 10.8
850 16 29.7 30.6 1453 10.6 10.8
700 16 47.0 30.6 1453 12.9 10.8
Obs E preciso converter em

kelvin antes de fazer as
contas. No fim
convertese @n celsius.

No célculo defei[ deve notarse que fazendo a média aritmética——— em cada camada se
obtém, para o caso de 2 camad@siveis:

iy
e uma férmula idéntica parak

A marcacéo das curvas finais exige a localizagéo dasiinhas®"¥Q'@ — o # 3. Para marcar
a primeira (verde), notse que ao® Tt TGl ¢se terdQ P X 0 X— , pelo que Tabela2-3) 'Y
p @ 3. Para marcar a segunda (roxa) nstaque aop T Il @por definicdio— Y
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Dado que as linhas representativas da camada misturada se in@mseexiste um nivel de
condensacdo por mistura a cerca giet’® & Acima desse nivel a atmosfera vai estar saturada
seguindo a adiabatica saturada (linha castanha).

Palavras chave

Adiabética seca

Adiabética saturada

Base da nuvem

Compresséo adiabética

Constante de Poisson

Diagrama de Carnot

Diagrama de Clapeyron

Diagrama equivalente

Efeto de féhn

Entropia do ar seco

Expanséo adiabatica

indice adiabatico

Lei de Poisson

Mistura vertical

Nivel de condensacao por ascensao
Nivel de condensacéo por mistura
Raz&o de mistura de agua liquida
Subsidéncia

Taxa de decréscimo da temperatura com a altitude
Tefigrama

Temperatura potencial

Temperatura potencial do termémetro molhado
Temperatura potencial equivalente
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4. Estratificacdo e movimento vertical

Instabilidade absoluta e condicional

A importancia dos processos de expansao e compressao adiabatica, com impliieetdsesa formacao

(ou inibicag de nuvens e precipitacdo, sugere que o movimento vertical tem uma grande relevancia para
a meteorologiaApesar de a estrutura vertical da atmosfera, no que se refere & composicao, indicar que
existe mistura vertical nos primeiros 100 km (regido da Homosfera), o movimento vertical €, em geral,
inibido pelaestratificacdo atmosféricaconceito a explorar nestcapitulo Localmente, no entanto, a
estratificacdo pode nao existir, ou ser vencida por diferentes tipos de forcamento.

Para compreender o conceito de estratificacdo, vamos comecar por lembrar o conceito de estabilidade
no equilibrio mecanicoA Figurad-1 mostra uma esfera em equilibrio sobre uma superficie, num campo
gravitico. Em cada uma das figuras do painel, a esfera em equilibrioeSeafada pelo circulo cheio
(roxo). Nessa posicaa esfera @tuadapor duas forgas externas simétricas: o seu peso e a fongagéo

da superficie. Em cada um dos cased)(fem-se, nessa posi¢ao:

D Y Y T (4-1)

N e

(@)

/(.b)&

® O
(€)

e

(d)

Figurad-1 ¢ Equilibrio mecanico: (a) estavel, (b) instavel, (c) neutro, (d) metastavel.

A equacgad4-1) define a condicao de equilibrio estatico de um ponto material, sendo satisfeita em todos
casos considerados fragurad-1, quando a esfera se encontra na posi¢éo central. Apesar de todos esses
casos serem de equilibrié claro que o seu equilibrio tem diferente natureza. Asserperturbarmos a
esferano caso (g)deslocandea ligeiramette da sua posicéo de equilibrio (esfera vazia), a condéc@p
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deixa de ser satisfeita, passando a existir uma forca resultante ndo nula (represpatadata), o que
de acordo com a segunda lei Newton

v ad (4-2)

implica a existéncia de uma aceleracdo, no mesentido e com intensidade proporciona forca
resultante.No caso ddigurad-1(a)a forca resultanteacelerara a esfera de volta ao ponto de equidibri
Por razdes 6bvias, designamos o equilibrio (a) camoilibrio estavel Por razbes semelhantes,
designamos a situacdo (b) como eaguilibrio instavele a situacdo (c) como dequilibrio neutro ou
indiferente. A situacdo (d) € um pouco mais complexajwlidrio é estavel para pequenas perturbacdes,
mas instavel para perturbacdes de maior intensidade, sendo designadmpitibrio metastavel

As quatro situa¢des descritas Réggurad-1 sdo todas relevantes na atmosfera. Neste capjtuéomos

explorar as consequéncias do equilibrio estatico para o movimento vertical, discutindo o movimento na
atmosfera como analogo ao movim® de uma particula material, i.e. vamos admitir g{i§¢ uma

GLI NI NOdzZE I RS I NEX 2dzZ LIRN) 2dziNIF & LI fFSNFraz dzy aS
niveissem perturbaro resto da atmosfera. Vamos ainda aceitar duas hip6teses adici@@eiomo o ar

€ muito mau condutor de calor, 0 movimento da particuladéabatica (3) a pressao da particula em
movimentoajustase instantaneamente a pressatmosférica no nivel para o qual se deslochsitrés

KALB G0SasSa NBTSNRRImMétodo @ayparticlai dz82 $a bdzRES MWRI2Z SAGF 0AT Al

Nadirecaovertical, uma particula de ar em repouso esta sujeita a duas for¢as ex{efriigural-4).o

peso e a impulsdo, sendo a resultante designada por flutuacéo. Dada a equacéo ddkiBdeendo

a particula e o meio envolvenonstituidos pelo mesmo material (ar himido), a mesma pressao, a
diferenca entre o peso e a impulsédo depende da diferenca entre as suas temperaturas virtuais. De facto
podemos escrever, a partir d&-11),

, N
VLY (4-3)
Assim, a flutuagdo sobre um elemento de volumgode escrevese (lei de Arquimedes):
O 00 wQ”" 5 w00 (4-4)
Ou por unidade de massa:
- "O ” wQ" 5, wQ” " p .
W s 5 . - Q (4-5)
o b p 0 b

Ou ainda, utilizando a equacao de estado na fo{#A3) e notando que o meio e a particula se encontram
a mesma pressao:
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5 "Y "Y [

W — Q (4-6)
Vamos comecar por considerar o caso, mais simples, da atmosfera seca. Nesse caso, a particula de ar vai
seguir um processo adiabético seco, decrescendo a sua temperatura a uma taxa constante de cerca de
p 1 (cf.(3-15)). AFigurad-2 descreve na linha anegrg o processo adiabéatico seco num diagrama

"Yax . As duas linhasoloridas A e Bepresentam dois possiveis perfis atmosféricos. Na figura, o eixo das

ordenadas representa o deslocamento verti¢atla particulaEma  1tas trés linhas encontraise, pois
nesse ponto a particula faz parte do meio. Vamos considerar que o perfil do meio segue a curva (A). Nesse
caso se a particula for perturbada para cifgeguindo a curva adiabética seea)tornarse mais fria que
0 meio envolventdcuja temperatura segua curva A)portanto mais densa, sendo claro que a flutuagéo
sera negativa; se a particula for perturbada para baixo vai tesaanais quente que o meio envolvente,
portanto menos densa, sendo claro que a flutuagédo sera positiva. Para ambas as peésirizafdica
resultante tende a trazer a particula de volta para o ponto de equilibrig 1, sendo o perfil
classificado como estaticamente estavel. Seguindo o mesmo raciocinio enaue o perfil (B) é
estaticamente instavelNeste caso, se a partieufor perturbada para cima (com a variacdo de
temperatura naturalmente também dada pela curva adiabética seca) vai teenarais quente que o
meio envolvente (com a variacdo de temperatura dada pela curva B), portanto menos densa, sendo claro
qgue a flutiacdo serd positivaSe o perfil atmosférico coincidisse com o processo adiabatico seco, a
atmosfera seria estaticamente neutra.

600

(m)
IN
8

|

N

o

o
1

Ny
(=
o
|

dz deslocamento vertical
S
o
o
I 'l

ponto de parti \
——TT

-600 — 1 1 ' 1
266 268 270 272 274 276 278 280
temperatura (K)

Figurad-2 ¢ Estabilidade estatica na atmosfera sgem termos do perfil da temperatura

A estratificagdo da atmosfera seca pode também ser analisada em funcdo do perfil vertical da
temperatura potencial 9. A Figura4-3 tem a mesma informacdo d&igura4-2, substituindo a
temperatura pela temperatura potencial. No diagramd} , o processo adiabiib seco é representado

pela recta— T(linha preta), um perfil estavel é dado pela condigdo 1 (a temperatura potencial

cresce com a altitude) e um perfil instavel pela condicao simétriea Tt .
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Figurad-3 ¢ Estabilidade estatica na atmosfera seca, em termos do perfil da temperatura potencial.

dz deslocamento vertical (m)
o

As variacOes observadas da temperatura (i.e. a derivadlae da temperatura potencial— séo

designadas pogradiente verticalda temperatura e da temperatura potenciaegspetivamente A analise
de estabilidade da atmosfera seca-fzcomparando o gradiente vertical de temperataman a taxa de
variacdo da temperatura num processo adiabatico (designada em@simgirlapse ratg. A partir do
gradiente vertical da temperatura potencial pode defigir um importante parametro de estabilidade
atmosféricadesignado pofrequéncia de Brumvaisala

“_q__

—+ &
A condicdo de estabilidade estatica na atmosfera seca pode assim ser dada pelas seguintes condi¢des,
equivalentes entre si:

(4-7)

1y QY

A Q Qa

. 1T — (4-8)
> — T

1 T a

t 0

Pode mostraise que:

(4-9)

Exerciciod-1. Na troposfera a temperatura decresce, em médie8 3 ¥ [ Caracterize a
troposfera média quanto a estabilidade estaticAdmita que aos 1500 m a temperatura vale e
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a pressao vale 850 hP&stimea frequéncia de BrunWaisala eo gradiente da temperatura
potencialentre os 1000 e os 2000.m

Dado que— ¢®— e — p A—, é satisfeita a condicd®-8)a, i.e. a troposfera média é
estaticamente estavel para processos secos.
Utilizando a expressdd-9), pode estimaise:

° & pm pmpm P& pTI

Logol T8t p pi¢ . (Notar a conversdo para Sl de todos os valonegar que o valor déY
corresponde ao seu valor no centro da camgada

O gradiente da temperatura potencial estiraa a partir da defini¢éo:

6 -— — -0

7
Temse— Y — ¢ Xpv — ¢ YipLogo— o pmoa

(a temperatura potencial cresce cerca de 3.7 graus por km).

No caso da atmosfera hiumida a andlise da estabilidade estatica € um pouco mais complicada porque o
movimento vertical da particula perturbada seguira a linha adiabatica seca, no caso de oestando
saturado, mas seguira a adiabatica saturada se se verificar a satuRmaoutro lado, a adiabética
saturada é uma curva (e ndo uma recta) no espafa . Na vizinhanca do ponto de equilibrio & T,
podemos aproximar a adiabatica saturada pma recta, cujo declive vai depender da temperatura e da
pressao nesse ponto, conforme mostr&igurad-4 (cf. Tabela3-1).

Como no caso da atmosfera himida temos dois processos alternativos a seguir pela particula perturbada,
0s processos adiabatico seco e saturado, existem agésaregides no que se refere a estabilidade
estatica Figurad-4): (A) se a temperatura atmosféridacrescer com a altitudmenos rapidamente que

a do processo adiabatico saturado, a atmosferaalisolutamente estavel (B) se a temperatura
atmosférica decrescer mais rapidamente que a do processo adiabatico seco, a atmosfera é
absolutamente instavel (C) no caso intermédio, a atmosferacéndicionalmenteinstavel, i.e. sera
estavel se atmosfera ndo estiver saturada e instavel, caso contiararo que é mais frequente a
observacao de perfis condicionalmente instaveis que absolutamente instaveis, pelo que a instabilidade
condicional constitui uma condiQ importante pata a ocorréncia de convecgao e precipitagao.
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Figurad-4 ¢ Instabilidade condicional (perfil C). Estabilidade absoluta (perfil A), Instabilidade absoluta (perfil B).

O tefigrama é o diagrama ideal para a caracterizacédo da estabilidade atmosférica, uma vez que ele inclui
o0 tracado rigoroso das adiabaticas secas e saturadaExBiwicial-2 exemplificase a sua utilizacao.

Exerciciod-2. Classifique as diferentes camadas da sondagem seguinte quanto a estabilidade

estatica.
P 1010 950 850 700 500 400
T 11 4 -4 -18 -35 -36

Td 5 S -10 -26 -50 -55

Vamos utilizar o tefigrama. Para a classificacdo da estabilidade estatica s6 é relevante grt¥rva
(linhaazu).

Camada 101950: absolutamente instavel, o seu gradiente vertical de temperatura € superior a taxa
de arrefecimentodo processo adiabatico sedéogo também naturalmente superior a taxa de
arrefecimento do processo adiabatico saturadep tefigrama o segmenta)ii'Y faz um angulo com

a linha adiabatica seca no sentidnti-horario.

Camada 95@50: condicionalmente indvel, o segmentonR’Y esta entre a adiabatica seca e a
adiabatica saturada.

Camada 85@F00: condicionalmente instavel.

Camada 70®00: absolutamente estaved, seu gradiente vertical de temperatura € inferior a taxa de
arrefecimento do processo adiabéatico saturado (logo também naturalmente inferior a taxa de
arrefecimento do processo adiabatico seco). No tefigramaggmento A'Y faz um angulo com a
linha adabaticasaturadano sentidohorario.

Camada 50@00: absolutamente estavel.
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Movimento vertical

Quando a atmosfera é estaticamente estavel a forca de flutuacao-s@@® movimento vertical. Isso

quer dizer que, nesse casoflutuacdo funciona como unfarcga restauradoraem relacéo a perturbacdes
verticais do escoamento. Na presenca de perturbagdes, por exemplo de movimentos verticais induzidos
por obstaculos topograficos ou por convec¢do em camadas inferiores, a atmaafeoanportarse como

um oscilador, dando origem a ondas designadasgpaias graviticas internasCaso contrario, i.e. se a
atmosfera for estaticamente instavel, qualquer perturbacéo vertical sera prontamente amplificada pela
flutuagdo, dando origem eonveccéo

No caso de um deslocamento vertical em que a for¢a resultante é a flutuacao, a lei de Kefjtqode
ser escrita com recurso(d-6), na forma:

Qo , Y Y
O — 0 —0 4-10
Qo Y (410
Se se considerar um meio com um péeifil & , e se perturbaa particula no pontaét 1, deslocande
a paracimaq T ou parabaixod T, sera:
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Y ¢ Y —’Q’Y ¢
v

q ’Q (1 q
rP, Ty

(4-11)

q,
_<
Q
B

N
Q

i.e.,a temperatura da particula evolui seguindo o processo adiabatico (seco ou saturado, conforme o caso)
enquanto a temperatura do meio segue o gradiente observado. Se a particula ndo estiver saturada, e

desprezarmos o efeito da humidade na densidade,-s&m— —, €

Ty, (4-12)

ou ainda

Qa
iy r 5 4_13
g Ca T (4-13)

Sel T, a ewgacao(4-13) descreve unoscilador harménicale frequéncia angulas, com a solugéo

G O0AT O %o (4-14)

de amplitudeo e fase inicia%oa serem determinadas pelas condi¢des iniciais (posicao inicial e velocidade
inicial da particula perturbadapel T, @ equacao tera uma solugéo exponendstb é a velocidade
vertical cresce exponencialmente com t (taéntb com 2 constantes de integragdo a determinar pelas
condi¢des inciais):

G 0AgBo 6A@DOO (4-15)

Neste caso, deve salientae que a particula se afastara rapidamente do seu ponto de partida, deixando
de ser validas as aproximacgfes introduzidas nesta sec¢do (nomeadarfdeniy), sendo essencial
considerar o efeito da eventual condensacéo do vapor de agua, comoédedesseguida.

Instabilidade latente

A andlise local de estabilidade estatica, camada por camada, como foi descrita na sec¢ao aateéor,
suficiente para discutir as condi¢Ges favoraveis para a ocorréncia de conveccédo profunda. Em conveccgao
profunda umacorrente ascendente vai atravessana sucessao de camadas atmosféricas, com diferentes
valores do gradiente vertical de temperatura, pelo que o valor da flutuacéo aplicada a uma particula de
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ar nessa corrente ascendente ndo pode ser calcutssl forma tdo simples comanteriormente. Por

outro lado, como se vera adiante, é bem possivel que uma corrente ascendente seja capaz de ser iniciada
numa zona da atmosfera estaticamente estavel e, no entanto, atingir uma regido onde recebe flutuacao
positiva, dando origem a convecc¢ao profunda. Estamos, nesse caso, numa situagiildaio
metastavel(cf. Figurad-1d).

A Figura4-5 mostra, rum tefigrama simplificadqg um perfil atmosférico com uma instabilidade para
deslocamentos profundos, designada piostabilidade latente Na base do perfil, atmosfera é
condicionalmente instavel, mas como ndo estd saturada isso quer dizer que uma particula que seja
forcada a subir ficara mais fria que o meio, recebendo flutuacao negativa. Essa situacaeseenéi¢ase

inicial da ascensao. No entanto, no fileconsiderado, verificge que a partir de um dado nivel rfével

de conveccao livre) ) a temperatura da particula se torsaiperior a temperatura do meio, recebendo
flutuagdo positiva, mantendee essa situacdo até ser atingidaivel de flutuac® nula(n ).

(p.T)

adiabatica ,

f saturada -

p?_
0
l' ‘ pcond -
s / I Poase—
& ]
KRS A

Figurad-5 ¢ Instabilidade latentdtefigrama) Linha ponteada vermelha descreve a temperatura de uma particula
que ascende desde a superficie. A curva azul representa a temperatura do perfil observadaitiiva

Na situagéo representada mégurad-5, a conveccao so terd lugar se existir um forcamento externo capaz

de levar a corrente ascendente, contra a flutuacao, até ao nivel de conveccao livre. Se a convecgao se
iniciar, vai formaise umanuvem de desenvolvimento vertical, com basemnieel de condensac¢éo por
ascensaqn , ha figura), e o topo um pouco acima do nileflutuacéo nula.

Na seccao que se segue, vamos discutir a energética da conveccao na presenca de instal@ldade lat

62|



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

EnergéticaCAPE e CIN

Para a analise energética da convecc¢ao profunda vamos recorreorama da energia cinéticaum dos
corolérios da 22 lei de Newtoe acordo com o teorema, a variagao da energia cinética de uma particula
de ar, num dado percurso, é igual ao trabalho da resultante das forcas externas, i.e. ao trabalho da
flutuacéo.

Devido ao facto de ser udiagrama equivalente o tefigrama permite um analise gréfica direta desse

trabalho. AFigurad-5 exemplifica a analise ene¥tica: na zona entre a superficie e o nivel de convecgao
livre,otrak f K2 NBFfATFR2 LISt Ftdzidz cen2 & yB3IFAAGRI &SP
nivel de conveccao livre e o nivel de flutuacéo nula, o trabalho da flutuacao é positivo, sendo representado

LISt | 1ENBIF 6FAIdzNT @ h (i Ndedfluthaki®d ¢ geSighadd paN(Comvectivd 2 NXel
INhibition) e o trabalho positivo po€EAPHConvective Available Potential EnergyCAPE e CINnh a

dimens&o de uma energia especifioX) k a i ).

Na falta de um sistema mecéanico de avaliagédo e gugasgplanimetro), a avaliacdo dos valores de CAPE

e CIN num tefigrama é facil se relembrarmos a expre¢s®p da forca de flutuagdo por unidade de
massa Utilizando a defini¢cdo de trabalho e admitindo que a corrente ascendente é vertical, o que implica
gue toda a energia cinética esta associada a velocidade vertipalde escrevese o teorema da energia
cinética para um deslocamento entre o nigele o nivel :

W 0 b 9 A Y "QQ & (4-16)
" C C G Y ‘

Aplicando ao perfil representado fagurad-5, podemos escrever:

— G 600 (4-17)

onde3"Yé uma estimativada diferenca (negativa) entre a temperatura da particula ascendente e a do
meio, a0 mesmo nively €& uma estimativa da temperatura média da atmosfera nesse percurso
(média da curvanfi'Y),& é uma estimativa da altitude do miMle conveccao livre (obtida, por exemplo
com a formula hipsométricél-18).

Uma expresséo idéntica, mas com resultado positivo, pode ser feitaapagido com CAPE:
0 0 Y Y w"Y.

- e ——Qa a 6600 4-18
C C Y Y ‘ ‘ “18)

A explicacd@o anterior permite definir as condi¢cBes necessarias parsténeia de instabilidade latente:

(1) Deve existir um nivel de convecc¢do livre, ou, equivalentemente, deve existir uma regido com
CAPE>0;
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(2) O valor da CAPE deve ser, em modulo, claramente superior ao valor da CIN.

Exerciciad-3. Num perfil atmosférico, foram estimados os seguintes valores de energia disponivel:
g Ed O vhe=|f g O v .Calcule avelocidade minima que deve ser dada &
corrente ascendente em , para vabilizar a conveccéo. Estime a velocidade maxima atingida
na corrente ascendente.

De acordo con4-17),

— — 600

A condigdo de viabilizacdo da convecgdo pode escsaaer 11 Logo a velocidade minima &m
TLcorresponde ao cas® T

506 6 ¢ B e@ai

Utilizando(4-18), calculase a velocidade no nivel de flutuacdo nula, nivel em que sera atingido o valor
méximo da velocidade (uma veaajse despreza o efeito da mistura lateral):

— — 06000V 0 ¢ 6000OMUC 600V O¢ @i

Exerciciod-4. Num dado instante a temperatura da atmosfera entre os 850 hPa e os 500 hPa segue
a adiabatica saturad#®,, 3 . Uma corrente ascendente vinda da superficie, chega aos 850 hPa
saturada, & temperatura dé| 3 , com uma velocidade ascendente de 8 O v . Estime a
CAPE da camada e a velocidade aos 500 hPa.

Entre os 850 e os 500 a corrente ascendente vai seguir uma linha adiabédtica saturada

(aproximadamente— ® 3). Por leitura no tefigrama, o meio enconsa aosY m3e
Y g ¢ @ 3. Para a corrente ascenden{ginda da superficie)em-se Y ¢3e
Y i ¢ X 3 Assim pode estimase Y pu3 qcudp,3Y -37Y 3Y

C& w.A espessura da camada 8500 estimase com recurso a formula hipsométrigal8):
3¢ Y-l I— 181406
Logo(4-18):

600 0—00 oT1@ i

0 0 ¢ 600 O¢ @i

Comentérios adicionais sobre conveccéo profand

A existéncia de CAPE num perfil observado é uma condicdo necessaria, mas nao suficiente, para
conveccao profunda. De facto, na presenca de um valor ndo nulo de CIN, a iniciagdo da conveccgao requer
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um forgamento externg que pode ser facilmente fornecidpela topografia, se ela existir, ou por
processos de convergéncia a escala sindptica. A convergéncia associada a uma perturbacédo frontal
constitui, frequentemente, um ambiente favoravel &4 conveccdo profunda. Em trovoadas de Verao, a
iniciacao pode ser o selltado de heterogeneidades da superficie, de origem topogréafica ou outras.

A analise feita no tefigrama ndo entra em conta com as condi¢des dindmicas da condeet@imente

ligadas ao campo da velocidade. Por outro lado, esta andlise também néo irscorpteito da mistura
turbulenta que sempre ocorre na periferia de uma corrente ascendg@mtainment) transportando ar

mais seco, e potencialmente mais frio, para o interior dessa corrente. Por essa razéo, os célculos da
velocidade vertical realizad@®m a expressa@l-18) sdo aproximacdes por excesso, verificaisdagque

na maior parte das nuvens convectivas as velocidades verticais atingidas sdo importantes, mas tém
valores mais modestos.

Exerciciad-5. Represente a seguta sondagem no tefigrama:

P 1000 900 700 500 400 300
(hPa)

T(C) 20 15 -3  -26 -34 35
Td(C) 12 7 15 45 55 65

(a) Classifique o perfil quanto a estabilidade latente, para uma ascensao a partir da superficie.
Justifique.(b) Localize no tefigramaivel de condensacao, nivel de conveccéo livre, nivel de
flutuacdo nula (se existirem)c) Admita que uma particula de ar ascendente atinge t30hPa
com uma velocidade vertical de 0ris-1. Estime a sua velocidade ao80thPa.

O perfilobservado foi mecado no tefigramaExiste CAPE e CIN e temmque CAPE>>CIN. Logo ha
condicdes de instabilidade latente.

O nivel de condensacao enconsa cerca dos 890 hPa. Existe um nivel de conveccao livre a cerca de
780 hPa e um nivel de flutuagéo nula aos 375 hPa.

Entre os 700 e os 400 hPa a corrente ascendente é cerca de 3.5K mais quente que o meio envolvente.
Essa camada tem uma temperatura média de cercapla® 3 ¢ V&0 . Logo a sua espessura sera

¢ cux— 11— 1fa ,  8600—"04 voq i .0

0 ¢ 600 Oc @di

65|



Introducdo a Meteorologia Pedro M A Miranda

N S - A - O . - - 4
Pressdo [/%2 7 S % b i % 2 X =
hPa
200 9
300 AL
FAF
KL
(ADD //’2’:/
400 LA B
AT
A, Z 177 24X
i i
- L
IR
700 d x"‘fv
2 T
800 2 Z
q 900
1000
T (i S A INYAR. Ms“ NG VAV T VA T(C)
4 10 15 2 3 5 7 9 12 16 20 28 36 48 66 r(glkg)
Instabilidade potencial
9EAEGSY F2N¥I3a RS AyadloArAtARFRS FGY2AFSNAOL [jdS y

nas seccoes anteriores.FAgurad-6 é ilustrativa de um tipo de instabilidade para o movimento vertical,
designada pomnstabilidade potencial Considere a camada 10800 hPa representada nessa figube

acordo com os critérios estabelecidos anteriormente, essa camada é absolutamente estavel (verifique!).
Imagine que essa camada sofre um processo ascensional, em bloco, por exemplo, que ela é obrigada a
subir uma encosta, mantenese a posicao relativanére os diferentes niveis. Na ascensao a base e o topo

vao seguir processos diferentes, dependendor@spetivahumidade. Tanto a base como o topo vao
seguir um processo adiabético seco até ao correspondente nivel de condensagéo e, acima desse nivel, um
processo adiabatico saturado. Se a subida for suficientemente pronunciada, ambos os nisegda

partir de certa altura, a linha que define a sua temperatura do termémetro molhadd-igNaa4-6
admitiu-se uma ascensao de 500 hPa, ficando a camada, apds ascensao, na Z0@aHRA. Nessa zona,

a estabilidade estatica da camada mudou qualitativamente, passando neste caso a staliédade

absoluta (verifique!). Assim, o movimento vertical, em bloco, pode instabilizar uma camada.
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Figura4-6 ¢ Instabilidade potencialinhas azuis representam a cunaeastado fi'Y antes (1006800) e depois
(500-300) da expanséo adiabatica. A linha roxa representa a curva de egfidfo antes da expansao.

A razdo fisica que justifica a instabilizacdo descriféignarad-6 € o facto de a camada ser, no seu estado
inicial, muito mais himida na base que no topo, o que implica que, no processo de arrefecimento
adiabatico o topo vai arrefecer mais que a basetrdomndo para um gradiente vertical de temperatura
mais instavel. Matematicamente, eé&e que uma camada € potencialmente instavel se:

T_
— Tt
a

Exerciciol-6. Considere a seguinte camada:

P 1000 700
T 15 0
Td 13 =15

Caracterizea quanto a estabilidade potencial.

Por leitura no tefigrama—p, P T 3—f

(4-19)

p p 3Logo, a camada é potencialmente instavel.
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5. Radiacdo na atmosfera : conceitos basicos

Radiacaceletromagnética

O planeta Terra interage com o exterior quase exclusivamente sob a forma de trocas de radiacao
eletromagnética A radiacdceletromagnéticapropagase a velocidade da luzo, sendo totalmente
caracterizada pelo seu comprimento de onda ou pela sua frequéncid , relacionados por:

T ® (5-1)

E convencional atribudos diferentes intervalos de comprimento de onda da radiagétromagnética
RSaA3Ayl cepSa RIWMHRBHDZIG NI RA I @2 YdzZA 12 LISl dzSy2a O2 YLINR
pmMa pmpm GO TGS a2yRFa RS NIRA2EY LI NF 2a Ydzi (2
0.1 m), cfFigurab-1. A representacao da distribuicdo de energia radiativa em fungéo do comprimento de

onda (ou da frequéncia) é designada jgspero eletromagnética Um pequeno intervalo do espectro
eletromagnéticg para comprimentos de onda compreendidos entre cerca dedt de X x gt a(pg &

p T &), corresponde a radiacao visivel, i.e. a luz.

770 nm
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-
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Comprimento de onda

Figurab-1 ¢ Especto eletromagnético

A radiacaeletromagnéticaransporta energia. A energia transportada obedece as leis da Fisica Quantica,
AdSod | SYSNHALF S ( NgughtaldesigdadoRpoiotded A léi ldé Piadck &talielecd dz
gue a energia transportadaop 1 fotdo é proporcional a sua frequéncia:

O 0 (5-2)

onde ¢ uma constante universatgnstante de Planck Dado que os menores comprimentos de onda
correspondem as frequéncias mais elevadas, os fotdgzedaeno comprimento de onda transportam
mais energia que os de comprimentos de onda maior.

69|



Introducdo a Meteorologia Pedro M A Miranda

Emisséo e absorcado de radiacdo por corpos macroscopicos

Os espectros de riscas caracteristicos dos processos de emissdo e absor¢cao por atomos ou moléculas
isoladas &o relevantes no espaco interplanetario e em gases rarefeitos, nomeadamente na alta
atmosfera. Quando a densidade dos gases aumenta, e, por maioria de razdo, em liquidos e sélidos, as
interacBesentre as moléculas constituintes estabelecem novos modosbdergdo e emissdo, dando

origem aespectros continuos de emissédo e absorc&m principiptais espectros podem ser muito
complexos, dependendo das caracteristicas das substancias considé&haniesaso especial, no entanto,

€ possivel estabelecer um retado tedrico de grande importancia: o espectro de emissaacapo

negro.

A revolucdo quéntica, iniciada em 1900 por Max Planck, foi necesséaria para esgditamenteo
comportamento radiativo do corpo negro, isto € de um corpo com a propriedade de absorver totalmente
a radiacédo incidente sobre ele. A introducdo da hip6tese qua(Bi2y permitiu o estabelecimento da

lei de Planck do corpo negro

qu "Si)

o7 5 (5-3)

relacionando arradiancia monocromaticg0 ), istoé o fluxo de radiagdo emitido por unidade de area
do corpo negro por unidade datervalo de comprimento de onda, com o comprimento de ondaa
temperatura”Y e com as constantes universaig/elocidade da luz no vazi&)constante de Planck)®@
(constante de Boltzmann).FAgurab-2 mostra a irradiancia monocromatica de um corpo negro, calculada
por (5-3), para diferentes valores da temperatura.

120 A

100 A

2 -1

B (Wm"nmm?)
(o}
o

40 50

[ (mm)
Figurab-2 ¢ Lei de Planck do corpo negro: espectro de emisséo para diferentes valores da temperatura.
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A lei de Planck do corpo negro tem duas consequéncias importantes, visivgsirad-2 e descobertas

antes da lei de Planck. Em primeiro lugar, é facil demonstrar que o comprimento de onda correspondente
ao maximo da irradiancia monocromatica (o pico de cada curfagumas-2) diminui com o aumento da
temperatura, seguindo ki do deslocamento de Wien

' ( )
uY 5 I

Em segundo lugar, pode demonstse que drradianciatotal do corpo negro, isto é a area debaixo de
cada curva ndigura5-2, € proporcional a quaat poténcia da temperatura, seguindole& de Stefan
Boltzmann

) 5Q_ ,"Y (5-5)

onde, é a constante de StefaBoltzmann.

Qual a relevancia do modelo do corpo negro para compreensdo da emissdo e absorgdo de radiagédo por
corpos reais? Os corpos reais ndo sdigposnegros, o que quer dizer que ndo absorvem toda a radiacdo
eletromagnéticancidente sobre eles. Em gerkidurab-3), a radiacao incidentéO sobre um corpo real

pode ser reflectida’y , absorvidad ou, se o corpo for transparente, transmitida . Acondigéo de
conservagao da energia implica que:

oY & Y (5-6)
ou ainda:

i O o0 p (5-7)
ondei Y ¥O é arefletividade do corpo reald 0 7O a suaabsorvidadee 6 “"YIOa sua

transmissividade
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Radiacéo
Absorvida

Figurab-3 ¢ Interac¢éo entre a radia¢éo e wnrpo real

A refletividade absorvidade e transmissividadenstituempropriedadeséticasde um corpo realPor
outro lado, € conhecermos a irradidncia monocromatica desse corpo @al podemos definiuma
nova propriedadedtica, a sua emissividademonocromatica- como:

o 5-8
6_ (')

Ou a suaemissividadecomo:

(5-9)

O
3
A definicdo anterioimplica que o corpo real satisfaz uma forma modificada da lei de SBeftiomann:

o -Y (5-10)
Finalmente, é possivel mostrar que a emissividade de um corpo real é igual a sua absorvidade, o que
constituia lei de Kirchoff
®w - (5-11)
As leis de Wien e de Stef@8oltzmann permitem caracterizar radiativamente um corpo real com base em

Rdzl & &G SYLISNI G deperatiira d@@lcdr Odzf | RIF a3 |

Y — (5-12)

e atemperaturaefetiva (ou de brilho)
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O (5-13)

No caso do corpo negro tege”Y Y “Y tendo-se neste case  p. No caso de um corpo
nao negro as temperaturas de coefetivasterdo seser calculadas por analise do espectro de emisséo e
serdo, em geral, diferentes da temperatura propriamente dita.

Exercicidb-1. O maior pico do espectro solaFigura5-5) encontrase aos 451 nm. Calcule a
temperatura de cordo Sol.

Utilizase (5-12):

Y — ——— 9T ¢

Grandezagla radiacéo

No texto anterior introduziranse varias grandezas associadas a radiagdo. A lei de Planck do corpo negro
(5-3) permite calcular a irradidncia monocromatica (do corpo negro), grandeza que mede o fluxo de
radiacdo através de uma unidade de area do corpo, integrasdmatribuicdes em todas as direcgbes
espaciaisdo hemisférioselecionado A irradiancia monocromatic® (6 no caso do corpo negro) é
medida, em unidades SI, amd €& , sendo a irradiancia (totaklada por(5-5), medida emw &

Por vezes, interessaos quantificar a radiacdo que atravessa uma unidade de area da superficie, oriunda
de umadirecao espacial determinada, carasizada por 2 angulog-igura5-4). o angulo zenitaf, ,
compreendido entre a direccdo de propagacao seleccionada e a vertical, e o azinnapeendido

entre a projeccao horizontal da direccdo seleccionada e a direcgdo norte. Designamos a fraccdo da
irradiancia que se propaga em cada direc¢do particulargmaifncia(ou porradiancia monocromatica

0 , quandoreferidaa um comprimento de ondparticular). A radiancia é medida emd@ i, em

quei idesigna a unidade de angulo sélido do sistema SlI, o esterradiano. Por definicdo, a irradiancia é o
integral hemisférico da radéincia, i.e.:

(6 0 QT (5-14)

onde’Q] representa o elemento de angulo sélido.
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U |Normal asuperficie

rte

Figurab5-4 ¢ Geometria da radiacdo incidente numa superficie horizontal

As grandezas que definem as propriedad#ticas de corpos reais (absorvidadeefletividade
transmissividade, emissividade) sdo adimensionais.

Radiacéao solar

A quase totalidade da radiac@betromagnéticaque atinge a Terra € proveniente do Salnaturea e
intensidade da radiacdo emitida pelo Sol devee a sua temperatura. No interior da estrela, onde tém
lugar os processos de fusé@o nucleatemperatura estimada excede os 106 K. A radiacdo que chega a
Terra é, no entanto, emitida essencialmente numa camada superficial do Sol, designada por Fotosfera,
cuja temperatura € da ordem dos 6000 K.

A observacéo rigorosa da radiacdo emitida pelot&ul que serefetuadano exterior da atmosfera da
Terra, visto que a radiagdo que atinge a superficie do planeta ja foi fortemente filtrada. Tal observacéo,
realizada em satélites, permite caracterizar a radiagéo emitida pelo &ajuras-5 mostra o espectro

solar (irradiancia monocromatica do Sol) em condicbes médias, com um pico na zondvel vis
estendendese desde o ultravioleta até ao infraveetho préximo (com a maior parte da irradiancia com
comprimentos de onda inferiores@ ).
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Figurab-5 ¢ Espectro solahtp://rredc.nrel.gov/solar/spectra/aml.5)

AFigurab-6, por sua vez, mostrirradiancia solar total (integrada para todos os comprimentos de onda),
medida por um satélite terrestre, através dma superficie perpendiculardirecdode propagacao dessa
radiacdo, a uma distancia do Sol igual a 1 unidade astroném&ay p v Tp TQAH, definida como a
distancia média entre os centros da Terra e do @sldados apresentados Réura5-6 mostram que a
irradiancia solar nas condi¢Ges referidas, designad@@ostante solar € proxima déY p o @@

oscilando com uma amplitude de cercamigp Pdesse valofe.g.pw & ), com o periodpde cerca de
11 anosdas manchas solares.

1368

1367 —

1366 —

1365 —

1364 —

1363 —

Irradiancia Solar (W m'z)

r 1 1T T T T 1T T 1
1984 1986 1988 1990 1992 1994 1996 1998 2000 2002 2004
Ano

Figura5-6¢9 @2 f dzeen 2 a O2y aidl yiS az2f Nk 2 f2y32 R2 OAOt2 az2f

Os dados apresentados nas figuras referidas sdo medidos no exterior da atmosfera da Terra a uma grande
distancia do Sol (1 ua). Notanto, como a densidade de matéria no espaco interplanetario é muito baixa,

0 espectro solar é representativo do espectro na vizinhanca do Sol, sendo facil relacionar a constante solar
com a irradiancia na fotosfera.
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Exercicidb-2. Utilizando a condicéo de conservacao da energiatrajeto SolTerra, @lcule a
irradiancia emitida na superficie do S@ados ¢ + 8 0, Raio da Fotosferéﬂ

A condicéo de conservacdo de enengige escrevese

Poténcia emitida pelo Sol = Poténcia radiativa que atravessa a esfera concéntrica no Sol com raio de
1 unidade astronémica

Designando po® a irradiancia emitida na superficie do Sol e Plrconstante solambtém-se uma
lei de depenéncia do fluxo radiativo com o inverso do quadrado da distancia (ao centro do Sol):

YO T1°Y Y 0O “Y—
Logo:
O poooe—— & pTwa

Exercicidb-3. Calcule a temperaturafetivado Sol.Compare com a temperatura de cor calculada
anteriormente.

Utilizarse a expresséb-13):

Y= 3 UX ®X

A temperatura efectiva @no caso do Sdhastante inferior a temperatura de cor.

Equlibrio radiativo planetério

E facil fazer uma estimativa macro da temperatura do planeta Terra, com base em consideracdes de
equilibrio radiativo. Em muito boa aproximacgéo, a Terra lkséta interagir com o exterior sob a forma

RS NIRAI ®n2RANBOZOSERE2 NENS SYAAradacha solarNdtaRrkideats 2 G S N.
no planeta Terra varia (pouco) ao longo do ciclo anual, devido a excentricidade da 6rbita. Num dado
instante, a radiag&o incidente no topo da atmosfera vdrasticamente de local para local (i.e. depende

da latitude e longitude desse local), com metade do planeta iluminado e outra metade na zona de sombra
(Figurab-7). No entanto, se considerarmos o planeta como um todo e limitarmos 0 n0sso interesse ao seu
estado médio anual, podemos aceitar que o planeta se encontra proximo do equilibrio radiativo, o que é
confirmado pelo facto de a sua temperatura méeleluir lentamente. Assim podemos escrever:

0 £30 ORI ADOI £ 1 0 IEMH O QIR A QO "QQ G (5-15)
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Radiagé&o solar Hemisfério de sombra

Figurab-7 ¢ Geometria da radiacdo solar incidente na Terra. (Solsticio de Dezembro)

Sendo o planeta opaco (transmissividade = 0), a poténcia absérigdal a poténcia incidente menos a
poténciarefletida, i.e. depende deefletividademédia para a radiagdo solar, designadaglbedo,| . Os

2 membros da equacd-15) podem entéo ser calculados notando que a radiacéo incidenteaan
instante é a radiagdo contida no cilindro com o raio da T¥ria@nquanto a radiagdo emitida se distribui
pela superficie esférica com 0 mesmo raio. Assim;g¢em

p 1YY OTY  L,Yr  TvY (5-16)

onde, na segunda igualdadee utilizou a definicdo de temperatuedetiva (5-13). Sabendo que o albedo
da Terra é proxim de 0.3, obténrse uma estimativa da temperatuedetivado planeta;

Y & —— < D pYs (5-17)

O valor obtido para a temperatuefetivaé muito inferior ao valor da temperatura média do ar junto da
superficie, cujo valor € proximo dpsu 3 A diferenga entre estes dois valoré¥ (Y 00}
constitui a estimativa mais simples dteito de estufada atmosfera terrestre.

Exercicidb-4. Estime a variacdo da irradiancia solar (através de uma superficie perpendicular &
direc@ode propagacéo) entre o peri€lio e o aféliDados aproximados: distancia Ter&ol no
periélio 11, no afélio 0 O+ 01 Ver a solugéo do exercicio
5-2.

A constante solar referge & distancia média (1ua). Por conservagéo de energiséem
“YpuTip Tt Y pugp Tt Y pTXxpT

Logo

YooY — XY pooun h"Y Y — P8I TY p T TWKA

i.e. a constante solar varia cerca&gre -3% e +4% do seu valor médio.
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Transferéncia de radiacdo através da atmosfera

A atmosfera interageom a radiac&o por 3 processos fundamentasissdoabsorcao e dispersdada

um destes processodepende do comprimento de onda da radiacdo. Esta foi emitida pelo Sol,
maioritariamente pela Fotosfera a cerca de 6000 K, ou por substancias terrestregp@réicie ou na
atmosfera) com temperaturas muito mais baixas (tipicamente abaixo dos 300 K). A grande diferenca entre
as temperaturas das fontes de radiagdo implica uma quase sef@hracio espectraflos respetivos
espectros de emissdo, como é mostratioFigura5-8, justificando a analise dos fluxos radiativos em 2
componentes independentes: a radiacao solar (o' @) e aradiagdo terrestre(_ o' ).

T=5767 K T255 K

Irradiancia

[EEY
o
=
[E
=
o
3
—
[Eny
o
o

Absorvidade

o

>

ChH
G G 6 HOCQG HOOG CQ H,0

Figurab5-8 ¢ Em cima: Espectro do corpo negro as temperatefativasda fotosfera solar e da Terra (normalizado,
notar a escala logaritmica dos comprimentos de onda). Em baixo: absorvidade da atmosfera terrestre em céu
limpo.

O processo de absorcdo é descrito pelo coeficiente de absorvidade, definido anteriorriene.
caracterizagdo muito simplificada, mas importanti, transferéncia radiativa consiste na discussédo da
absorvidade total da atmosfera, em céu limpo, desanibapainel inferior d Figura5-8. A absorvidade
atmosférica é praticamente totala§ p) na zona dos muito pequenos comprimentos de onda,
correspondente a radiacdd , & e ultravioleta. E novamente quase total na zona dos maiores
comprimentos de onda_( o ft ¢. Na zona intermédijaa absorvidade é muito varidvel. Na regido de
maior intensidade do fluxo solar, correspondente a luz visivel, a absorvidade atmosférica é baixa,
indicando quea atmosfera é quase transparente. Na zona de méaximo do fluxo de radiacdo terrestre, a
absorvidade énaisrelevante, apesar de ser menor que em zonas adjacentes do espectro.

NaFigurab-8 é indicado, em cada zona do espectro de absorvidade, o composto atmosférico responsavel
pelo processo de absorcéo de radiag@ssa banda de comprimentos de ontl zona dos pequenos
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comprimentos de onda, a absorcdoveese essencialmente ao oxigénid e ao ozonol e esta
associada a processos de fotodissociacdo dessas molécalasproducdo de oxigénio atomido ),
processos responsaveis pela existéncia da Termosfera e da Estratos$petjivamente Na zona d
infravermelho solar® & _ o Q) eterrestre( o & aabsorcdo devse quasexclusivamente
aacaode gases muito pouco abundantes, como o vapor de dqua , o diéxido de carbonadl , o
metano 6O e, de novo, o ozond\o seu conjunto, ® gases capazes de absorver (e, por forca da lei de
Kirchoff, de emitir) radiacdo infravermelha, sdo designadogipses de estufa

Dispersao de radiagéo

Para além dos processos de absorgdo e emisséo, a distribuicdo de radiacdo na atmosfera é condicionada
pelo processo delispersdo (scattering. A dispersdo consiste numiateracdo entre a radiacdo e
corpusculos materiais (moléculas, particulas, goticulai®sy que se traduz numa alteracédo diaecao

de propagacéo de fotbes individuais sem trocas energéticas, i.e. sem aquecimento ou arrefecimento do
ar. Devido a disperséo, parte da radiagédo solar que atinge a superficie & designaaldigiio difusa
propagandese em todas asdlirecdes e dando ao céu terrestra forte iluminacdo que nos impede de
observar as estrelas fora do periodaturno. Afracéorestante da radiacao, oriundiiretamentedo disco

solar, é designada poadiagéodireta. Em situagdes deoBdescoberto a maior parte dadiacdo global
(direta+difusa) é constituida por radiacdioeta. Em situacdes de céu totalmente nubladedrcas} toda

a radiacao solar que atinge a superficie € difusa.

O processo de dispersao da luz é matematicamenteptexo mas pode ser caracterizado em 3 regimes
tipo. Quando o comprimento da radiagdo dispersa € muito maior que o didmetro das particulas
dispersantes, caso da dispersao de luz visivel @' & por moléculas de aiQ p¢ 0), a dispersao
d&se noregime de Rayleighprivilegiando fortemente os pequenos comprimentos de onda. O regime de
Rayleigh explica a cor azul do céu, a cor avermelhada do Sol ao por do Sol, entre outros efeitos.

Quando o comprimento de onda da radiacdo dispersa € muito menor quéneetto das particulas
dispersantes, caso da dispersao de luz visivel por gotas de &uvad &), a dispersdo dae no regime
dadticageométrica comrefracédodos raios de luz na transi¢cao entre meios transpareatesnsequente
separacao espectraEst processo explica inimeros efeit@icosna atmosfera, nomeadamente o arco
iris.

Finalmente, quando o comprimento de onda da radiacdo dispersa € comparavel com o diametro das
particulas dispersantes, caso das goticulas de nuv@nsd @), a dispersdo d&e noregime de Mie
indiferente ao comprimento de onda. Este processo expliaapetoesbranquicado ou acinzentado das
nuvens.

Efeito de estufa

A grande diferenca entre a absorvidade atmosférica para os fluxos de radiacdo solar eetaestr
importantes consequéncias na tempé&sea da superficie do plate, dando origem a um processo de
aquecimento da superficie designado péeito de estufa AFiguras-9 representa uma estufa ideal, onde
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se leva ao limite as caracteristicas da atmosferateaacaocom a radiagéo solar (pequeno comprimento

RS 2yRIFI0 S GSNNBAGNB 63INFyRS O2YLINRYSydz2orBE 2y RI 0
vidro, totalmente transparente para a radiacdo splaras capaz de absorver totalmente a radiacéo
infravermelha emitida pelos componentes da estufa (o vidro e a superficie). A superficie inferior € um
corpo negro, absorvendo toda a radiagéo incidgistdar ou infravermelha).

Es (Rad.Solar)

T

To

Figurab-9 ¢ Equilibrio radiativo de uma estufa ideal.

Vamaos designar pdéiY e “Y astemperaturas de equilibrio da superficie negra e do vidro, respectivamente
e porO e O as irradiancia emitidas por essas superficieEm equilibrio térmico, tese-d igualdade
entre as poténcias absorvidas e emitidas por cada superficie, oussigndndo po© a irradiancia solar
incidente,

O O O m

0 O (5-18)
O sistemd5-18) de equagles lineares é facilmente resolvido
O ©O
0 O (5-19)

permitindo o célculo das temperaturas de equilibt@mrecurso a lei de StefaBoltzmann(5-10):

v . (@)
I’ Y —

- 5-20
ir ' (5-20)
W ¢O N
'y — QY p® WY
u’ ”

onde se utiizou o facto de ambas as superficies se comportarem como cOrpos negros
(emissividade=absorvidade=1) na zona do espectro em que se d4 a emisséo de radiacdo. Assim, numa
estufa ideal, observariamos um aumento da temperatura da superficie de quaseradélyen). Note

se que a temperatur@fetiva da estufa ideal é a temperatura do vidro, que seria a temperatura de
equilibrio da superficie negra se o vidro fosse retirado. Para a Terra, com uma tempefetiveede 255

K, o efeito de estufa assim calaltadaria origem a um aquecimento de cerca de 50 K, bastante mais que

o efeito de estufa observado (cerca de 33 K), o que é consistente com o facto de a atmosfera nao ser
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totalmente transparente para a radiagdo solar nem totalmente opaca para a radiagéstterfigura
5-8). Por outro lado a atmosfera ndo consiste numa Unica camada de gas.

E possivel estabelecer modelos de efeito de estufa suficientersémples para um tratamentanalitico

rapido, mas mais realistas. O exercicio seguinte exBogpprocedimentos que podem ser tomados para
incorporar parametros mais realistas, numa atmosfera s6 com uma camada (isotérmica). A representacéo
de atmosfera multicamadas, permitindo um gradiente vertical de temperatura, € mais complexa mas
possivel.

Exercicidb-5. Um planeta encontrase numa zona do espaco sujeita a uma irradiancia solar de
1366 Wm2, comum espectro essencialmente no visiglondicdes terrestres)O planeta possui
uma atmosfera constituida por uma camada isotérmica com as seguintes propriedéiiess na
zona infravermelha absorvidad¢:-, 8 , transmissividade«, 8 , na zonavisivel (espectro
solar) absorvidade|=, 8 , transmissividade4 8 . A superficie do planeta tem um albedo
de) 8 e comportase como um corpo negro na regiao do infravermelho.

(&) Esquematize o diagrama de fluxos radiativos do planeta;

(b) Calculea irradiancia solar média no topo da atmosfera do planeta;

(c) Calcule os diferentes fluxos de radiacéo infravermelha;

(d) Calcule as temperaturas médias de equilibrio da superficie e da atmosfera;
(e) Calcule o albedo planetério;

() Calcule a temperaturafetivado planeta.

a) Diagrama de fluxos radiativo® (Irradidncia solar no topo da atmosferd), (Irradiancia emitida
pela superficie)D (Irradiancia emitida pela atmosfera). Note que em cada ponto de interaccéo
(circulos) existe conservacao de energis.setadhorizontais representam absorcéo.

A N

4
= (layak | (Fa)g | B

ak aa(l-ak | ak

) S
e
a(l-a)E & &
(L-a)(1-a)E
Fluxo solar Fluxos de radiagéo terrestre

b) Admitindo que o planeta é esférico, a irradiancia solar média no topo da atmosfera é Y4 da
constante solarO o t&®wa . (razdo entre a area do circulo e a area da esfera com o
mesmo réo, cf.Figurab-7)

c) A condicao de equilibrio radiativo aplicada a cada uma das superficies da origem ao sistema de 2
equagOegver figura da alinea a))

Op | p ® O OGO O m
Pl p WO O O =
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Resolvendo por substituicdo, obtése:

O o yaop
O  p wdpx

d) Utilizando a lei de Kirchoféibsorvidade=emissividade) pode escreser

o Y Yoy
o &,y Y qui

e) Por definicdo, o albedo é a razdo entre a radiacdo seRetida (retrodifundida) e a radiacao
incidente. De acordo comfegurada alinea ag)tem-se:

I P O | TP WG

f) Atemperaturaefetivaé, por definicdo, dada pdE € a irradiancia infravermelha emitida para o
espaco no topo da atmosfera designada Partgoing Longwave Radiatipn

o ,°Y Yji —— C QU
Alternativamente, poderia escrevese(cf. calculo da temperaturafetivada Terra ddigurab-7):
Y —— G ¢

Nota: as contdes ndo séo as da Terra apesar de ter a mesma constante solar e a mesma temperatura
de superficie.

Palavras chave

Absorvidade Frequéncia Periélio

Afélio Irradiancia Quanta

Albedo Lei de Kirchoff Radiagé&o difusa
Comprimento de onda Lei de Planck Radiacéo terrestre
Constante solar Lei de Planck do corpo negro Radiancia

Corpo negro Lei de StefaiBoltzmann Refletividade
Disperséo Lei do deslocamento de Wien Regime de Mie
Efeito de estufa Oticageométrica Regime de Rayleigh
Espectro Temperatura de cor
Fotbes Temperaturaefetiva

Transmissividade

82|



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

6. Omovimento atmosférico

O que torna a Meteorologia um assunto difielinteressantg é o facto de todas as variaveis serem
fortemente afetadaspelo movimento do ar, e este ser por sua vez condicionado pela evolugéo das outras
variaveis meteorolégicas. O resultado € um escoamento tridimensional muito complexo, variando de local

para local e ao longo do tempé. complexidade do movimento result@m s6 dainteracdoentre os

OFYLRa GRAYNYAO24a¢ O0Y20AYSyiaz20 S 2a OlFyLR2a aFNaiao
interacgoSY G NB | & @t NAla aSalolflaégé R2 Saold2lyYSyidz2od ! aahA
um furacé@o (ciclone @pical) sem pensar simultaneamente na evolugédo do vortice que oittonsbm

véarias centenas de ke didmetro, e de processa convective que tén lugar nas células com poucos

km de dimensé&o horizontal, ond&orremos processos de conversado energétjca@ maném o sistema.

Apesardo que foi dito anteriormentgé util simplificarconcentrando a atengéo, em cada momento, numa
dada escalado movimento. Essa simplificacdo permite, em particular, recorrer a equacées também
simplificadas, capazes de nosdgu a perceber certas caracteristicas importantes do movimento do ar.
Assim, este textq vamos limitarnos a discutir o movimento de sistemas fagudes médiase elevadas,

de grande dimensdao horizontal, tipicamente superior a varias centenas de kmja, @/olucéo temporal

se processa ao longo de dias, constituindesaala sinopticaNesta escala e nas latitudes médias o
escoamento apresenta duas caracteristicas marcadas: (1) é fortermitéelopela rotagédo da Terra, (2)

€ quase horizontal.

Cinematca

A descricdo do movimento atmosférico € necessariamente mais complicada que a descricdo do
movimento de um ponto material ou de um corpo rigido. No caso de um ponto material, cuja posi¢cado no
espaco é definida em cada instante pelo valor de 3 coorden@dsitt num sistemacartesiang ou

_ 0 €& Q0 adMo QEdia® Qo uild Bistema de coordenadas esféricas), o movimento é
completamente descritgpor um vetor velocidade(® 0 k 6 0 0 6 ). No caso de um corpo
rigido, a descricdo complisz so ligeiramente, visto que é necessadorescentaia velocidadgdo seu
centro de masspinformacdo sobre o estado de rotacdho caso do ar,ada molécula pode ser
considerada um corpo rigido, mas napassivel descrever, ou observar, 0 seu movimento individimal.
vez disso, precisamos definir a velocidade de pamdiculade ar, com dimensao suficiente para jgod
ser convenientemente medidagual a média (pesada pela massa) das velocidades das slgsulas
constituintes. Como a dimenséo da particula é essencialmente arbitraria, isso quer dizer que o movimento
atmosférico numa dada regido € descrito por uma distribuicdo espaoiainua de velocidades

® W ofuofd | i.e. a velocidade varia contiamente de ponto para ponto, Nno espaco e no tempo.

A distribuicdo de velocidades num dado volume da atmosfera pode ser complexa mas apresenta sempre
uma forte coeréncia espacial. Os padr6es geométricos tracados por essa distribuicdo em cada instante
constiuem uma assinatura dagstemas meteoroldgicoai presentesA Figura6-1 mostra uma previsédo
do vento (e da temperatura) junto da superfigia regido da Peninsula Ibériexemplificando estruturas
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da circulacdo que podem ser observadas. Assim, na zona de Lisboa, o vento é de Leste com uma
velocidade de cerca ded i . Na zona a oeste da Ibéria obsessuma circulagao fechada, centrada

no poy 0 2 , i.é. urdvortice com rotacdo anthoraria; a SW da Irlanda obsers@ um outro vortice com
circulagdo no sentido dos ponteiros do relégi@ , € 0

Figura6-1 ¢ Ventoe temperatura(3 ) junto da superficiePrevisdo do modelo WRF com condic¢des fronteira do
modelo do NCEP, GR@w.weather.ul.p). Notar a circulacéo ciclénica em X e antiictaem Y

A simbologia utilizada ngigura6-1 é convencional na Meteorologia. O vento € representado por um
segmento dereta orientado como um catavento, em cuja cauda se afixam basbigldicando a
intensidade do vento. As barbelas seguem uma regra semelhante a numeragcéo romana: a barbela mais
curta representa uma intensidade de 5 nos (5kt = 5 milhas nautmakqua, aproximadamente igual

2.5ai ), a barbela mais longa represertakt @& i ), a bandeira (triangulo)epresenta 50 kt (25

ai ).

Os vortices tém um papel centnah dinamica da atmosfera, porque a rotagédo da coeréncia a circulacao.
Em cartas sucessivas € geralmente possivel seguir a posicao de cada um desses sistieservar a sua
intensificacdo ou atenuacgdo, devida aos diferentes forcamentos presedgesdois sistemas fechados
identificados naFigura6-1 representam os dois casos extremos de rotacdo fechada, no sentido horario
(Y) e anthorério (X). No hemisfério Norte, o sentido amtirario € o sentido de rotagéo da Terra, pelo
gue os sistemas de circulacdo que rodam nesse sentido sdo designadosignas sendo 0s sistemas
gue rodam no sentido oposto designados paticiclones Notese que em linguagem comum o termo
ciclone € geralmente aplicado para identificar vento extremamente intenso (w@alénicg tipico de
sistemas como osiclonedtropicais.
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Dinamica

A previsdo da evolucdo futura da circulacdo atmosférica basei@as leis da Dinamica. A equacdo
fundamental da Dindmica, geralmente designada por segunda Lei de Newton, permite calcular a

aceleracdod) de um ponto material de massa, se for conhecida a resultante das forcas aplicad@:s (

v a4 d (6-1)

A aceleracéo é a variacao da velocidapelefinida como a derivada:

Qb
e i 6_2
@ o (6-2)
permitindo reescrever a lei de Newton na forma de uma equacéao diferencial:
» 9 (6-3)

Qo &
A equacad6-1) mostraque na auséncia de forgas externas um ponto material tem aceleragéo nula, i.e.

tem velocidade constante, o que constitui a primeira Lei de Newton (Leidzidh Em geral, € preciso
conhecer as forcas aplicadas para calcular a aceleragéo e prever gdevéuvelocidade.

Vamos tentar aplicar a equac#»3) a uma particula de ar, admitindo para ja que ela se comporta como
um ponto material, i.e. que ela esté perfeitamente identificada, tendo nomeadamente uma massa bem
definida e sendo capaz de manter a sua identidade ao longo do tempo. Que for¢as extelerasastar
aplicadas nessa particula?

Genericamente, as forcas externas podem ser classificadas\adfmicas quando resultam dag¢fesa
distancia e podem ser consideradas como aplicadas no centro de masgeeréciais quando resultam
da interacdo entre a particula de ar considerada e as particulas vizinNasauséncia de efeitos
eletromagnéticosa Unicaacaoa distancia que deve ser consideradagravidade cujaacaoatribui um
peso a particula. A gravidade satisfaz a lei de Newton da Atracéerhdi

v —0 (6-4)
que permite calcular a forca gravitacional exercida pela Terra, de rdassav®8 X p 1T Q" (sobre um
corpo, de massar , quando a distancia entre os seus centros de massaival® @& X O
pT & 0OQ i é uma constante universal @ é o vector unitario (versor) comlirecioradial, i.e.
tem adirec&dodefinida pela linha que une o centro de massa da Terra comtooocg® massa do corpo.
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Exercicids-1. Utilizando a expressé@6-4), calcule a aceleracéo da gravidade ao nivel do nmar
topo da Troposfera aos 10kne, no topo da Homosfera (Turbopausa), a altitude de 100 km.
Considere a Terra esférica, com um raio de 687 desprezando o efeito da rotacao.

Combinando a express&®-4) com(6-3) pode escrevesse, para 0 médulo da aceleracéo gravitacional:

0 "O—
Ao nivel do mar:
0 8 8 ) Qi
Aos 10 km:
o 2 g W
Aos 100km
0 8 8 B Ca i

Pressao

AFigurab-2 representa uma particula de ar, por simplicidade limitada pela superficie de um cubo alinhado
com asdirecescoordenadas afuftr , num referencial cartesiand\interacdoentre essa partida e as
particulas vizinhas ocorre nessas superficies. No caso de uma particula em repouso, a forga resultante em
cada superficie tem direcéo perpendicular, traduzindge por uma compressédo da particulauja
intensidade é dada pela lei Fundamental ddrbstatica (Lei de Pascal)

Figura6-2 ¢ Forcas de pressao aplicadas na superficie de uma particula de ar.

86



Introducdo a Meteorologia Pedro M A Miranda

A Lei de Pascal estabelece que a pressao num placko de um fluido em repouso é igual ao peso, por
unidade dearea de uma coluna de fluido até ao topo da atmosfelsso quer dizer gque existe
necessariamente uma diferenca entre a forca de pressao na(bess longe do topo da atmosferano
topo daparticula, sendo gesultante dessas forcasrapulsag discutida no capituld (Figural-4). Numa
atmosfera em equilibrio a impulsdo equililrgatamenteo peso da particula.

No plano horizontal as forcas de compressao, diascéeswe w, sdo em geral muito ligeiramente
diferentes existindo uma forca resultante nesse plaAcexisténcia de uma variacdo da presséo ao longo
de um plano horizontal implica, é claro, qo@lunas adjacentes de ar cém diferentes massa, o que
nao é surpreendente numa atmosfera que estd em constanteimmeEmo e ondeexistemvariacdes
horizontais da temperatura e, portanto, da densida@ecélculo da aceleracao (i.e. da for¢a por unidade
de massa) resultante da compressédo horizontal, por vezes designaftargamdo gradiente de pressdo

€ mais facilde canpreender representand@ variagdo da pressdo num plano horizontal a partir da
distribuicdo das linhas de igual pressao, ou is6ba&kgyurab-3arepresenta uma distribuicdo de presséo
ao nivel do mar, caracterizada por isObaetdinease paralelas, com um gradiente de pressao constante
det'® v A, crescendo a pressdo de SSE para NNW. Setforu mRdaa distancia entre
is6baras (medidaa perpendicular), pode calcutaeo médulo do gradiente de pressao

w0 T .
WE VTMTPT

P p 1O G (6-5)

Po

Figura6-3 ¢ (a) Distribuicdo da pressao numa superficie horizoateélculo da for¢a do gradiente (horizontal) de
presséo (b)Forcas (por unidade de area) aplicadas em cada face da particula e forga resultante (vermelho).

A Figura6-3b ilustra o calculo da resultante das forcas de pressédo sobre uma parétateularde
larguraz€ na direccdo de variacdo da pressdo e de largiraa direccdo transversal, com altuwa
(perpendicular a figura). Dado que a pressao s6 varia na direog@pendicular as is6baragsy forca
resultante (seta vermelha rieigura6-3a,b)é dada por:
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0 0l @i wa (6-6)

Sendo a massa da particula dada por

a " i wt wa (6-7)

tem-se a aceleracdo devida a for¢a do gradiente de pressao:

O pwd p T

W — ra o
a We PRV TITIP T

oX pTmai (6-8)
onde seadmitiu que” p& Q'@ . Note-se que o valor encontrado, para um gradiente de presséo
tipico da escala sinGptica, corresponde a uma aceleragaibonmferior a’Q

Atrito

Quando existe movimento, asteragfessuperficiais entre particulas de ar deixam de eeatamente
compressivasHigura6-2) podendo incluir efeitos tangenciais, devidos a viscosidade do amesujitado

€ semelhante ao do atrito entre corpos sélidos em movimelm primeira aproximacéo, farca
resultante dosSFSAG2a @Aad2a2a 67T 2 NbikecioRSs sentidd Nfosio2ab dla G SY
velocidade, resultando num mecanismo de dissipagéo de energia cinética. Uma discussao da formulagéo
matematica deste efeito esta fora do &mbito deste texto, mas ele serdtafigamente incorporado em
algumas solucdes simplificadas a discutir mais tarde.

Forcas de inércia

A lei de Newtor(6-1) s6 é valida quando as forcasaceleracdo sdo medidas em refereixide inércia
6FAE24& 2dz SY Y2@0AYSyd2 dzyAF2NXS SY Saiddmditwenass | 2
conveniente fazer essas medidas com instrumentos fixos na,Térmrecessario proceder a uma
modificagcdo d lei de Newton, tornanda adequada para o referencial terrestre, em rotacdo. Tal
modificagdo consiste na inclusdo no conjunto das forcas aplicadascdale inérciadevida a aceleracao

do referencial, i.e. forca centrifuga A forca centrifuga pode sdecomposta em dois termos:

(a) a forca centrifuga aplicada a um corpo em repoaso relacdo ao planetéadiante designada
simplesmente por forca centrifuga).

De facto, m corpoem corotacdocom a Terrade massal , a distancia do centro da Terraodaem
torno do eixo terrestre a mesmaelocidadeangulardo planeta(l volta por dia)sendoafetadopela forca
centrifuga
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, W, . TQée e .
D -0 d— —F—0&® a 1wiid (6-9)
Y | WEei

Ondew ¢é a velocidade da superficie da Terra no ponto considerado, a latitLitfe é o raio de giracdo
desse ponto (distancia ao eixo da Téwta i AT«Pem x& w¢p mi € avelocidade angular da
Terra.O verso® tem a direcgdo perpendicular ao eixo da Terra, camtidocentrifugo (dirigido para o
exterior). AFigurab-4arepresenta a forca centrifuga (sobre unrgo em coerotacdo com a Terra, i.e. em
repouso sobre a superficighostrando que o seu valor € nulo nos polos e maximo no equador, conforme
indicado na expressd6-9).

N c3ar c3 QFcf

F Fcf

—_—

c3Q

(@)

.. Vertical do Iugar)

Figura6-4 ¢ Forca centrifuga sobre um corpo em repouso: (a) variacao latitugfgalepresenta a forga
AN GAGEOAZ2Y L X C3IQ ;K& dafoytd dravitica Mus Nimetwlefifgid dd peitidalO | 0
Notar que a forca centrifuga esta muito exagerada quando comparada com a for¢a gravitearar@grmitir a
sua visializagéo
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A forca centrifugafetainevitavelmente qualquer corpo em repousa superficie da Terr® seu efeito
somase ao da forca gravitacioné-4), modificando o peso aparente de cada corpo. A soma da forca
gravitacional com a forca centrifuga € designadafpaya gravitica(Figura6-4b), cujadirecdodefine a
vertical (na pratica, alirecaodo fio de prumo)Uma consequéncia notavel da for¢a centrifuga é o ligeiro
achamento do planeta Terra, com um raio polar cerc&@an inferiorao raio equatorial. Uma outra
consequéncia é o facto de o peso de um dado corpo depender (ligeiramente) da latitude.

Exercicid-2. Um corpo com a massa dé kg é pesado com um dinamémetrda)no polo, (b) no
equador, sempre ao nivel do mar. Calcule o valor medido em cada caso. Dados: raio de Terra no
po6lo 6357km, no equador637&m. Massa da Terra 8 '

(&) No pélo a forca centrifuga é nula e tesa:
N — @i 0 6°Q w@l
(b) No equador a forca centrifuga tem a mesdige¢doda for¢ca gravitacional, com sentido oposto:
N — MY X0 wgpd

(b) Aforca de Coriolisaplicada a um corpo de massaem movimento relativo a Terra.

A forca de Coriolis € uma componente da forca centrifuga, resultandérmgnte da rotacéo do planeta,

mas so existe quando ha movimento. Assim, ela af@ta a vertical (definida pelo fioedprumo em
repouso) masfeta(muito ligeiramente) o pesaparentede um corpo que se desloque sobre a superficie.
Mais importante, ela introduz uma aceleracdo horizontal sobre o ar em movimento que é crucial na
explicacdo da circulagdo observada na essialdptica nas latitudes médias.

AFigura6-5 representa um corpo no Hemisfério Norte em movimento ao longo de um paralelioatdo

Oest® Leste.Sendo esta direcdo(e sentido) do movimento do préprio planeta, o corpo roda em torno

do eixo da Terra a uma velocidade (ligeiramente) superior a de um corpo €atag@o e, portanto, é
afetadopor uma forca centrifuga total superior a forca centrifuga em repouso. A diferenca entre a forca
centrifuga total e o seu valor em repouso fog;ade Coriolis No caso considerado fégurab-5, a forca

de Coriolis tem uma componente horizontal (COh) acelerando o corpo para Sul (para a dissta do
movimento) e uma componente vertical (COv) que se traduzird numa (muito ligeira) redugéo do seu peso
aparente.
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Figura6-5 ¢ Forcas centrifuga (CF) e de Coriolis (CO) sobre um corpo em movimento para Leste ao longo de um
paralelo(perpendicular ao plano para dentro da follma) hemisfério Norte. Ambos os efeitos estdo muito
exagerados para permitirsuavisualizagdo.

Com agumentos idénticos aos utilizados na discussa&idara6-5, pode concluise que um corpo, no
hemisfério Norte em movimento no sentido oposto (Lést®este) ao longo de um paralelo, sera
acelerado para Norte (novamente para a direita) e tera um aumento do seu peso aparente. Com
argumentos um pouco mais elaborados pode demonsimgue, seja qual for a direccdo do movimento
horizontalde um corpo ele exa acelerado para a direita no Hemisfério Norte e para a esquerda no
Hemisfério Sul, sendo o médulo da aceleracdo horizontal de Coriotigopdad

o
& - (6-10)

ondeU é o médulo da componente horizontal da velocidade do corpo e

"Q ¢ i Q¢ (6-11)
€ oparametro de Corioligmé a velocidade angular da Texra € a latitude.

Exercicics-3. Um corpo com a massa de 100 kg deslseanadirecdoOeste® Leste ao longo do
paralelo J avelocidadede O v . Calcule: (a) A aceleracdo horizontal de Coriolis; (b) A
aceleracdo cenffuga

(@)
&) QW ¢MOBT ¢ & wecpnOEdT pm wd )X pmai
(b)

© mYAI«O ¢ pmai
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O valor da aceleragéo de Corighisrizontal)encontrado naexercicio anterior € muito inferior ao da forga
centrifuga e ainda mais ao da aceleracéo gravitacional. Nmtmtele ém gerakomparavel ao da forca
do gradiente de presséo horizontal.(€kpressadq6-8)).

Exercicics-4. Um locomotiva com 50T de massa deslesma velocidade de
linha sobre o paralelo dos 3 . Calcule a variagéo de carga sobre a listmre ostrajetos para
Oeste e para Leste.

A Unica diferenca entre dsajetos € o valor da forca de Coriolis. Considerandbigura6-5, se a
componente horizontal € dada p¢-10), a componente vertical sera:

) ¢cmAT&®
ondeo ¢é a velocidade do comboio ao longo do paralélssim, avariacdo decargasobre a linha sera
3’0 & 3® vmtpTm ¢ xgwegpmn AltwI¢ omfa®d Pulw

ondeseconverteram todas as grandezas para(Satar que o segundtatora v ¢ &S RS@S | 2
0 peso ser diminuido quando o movimento € para leste e aumentado pelo mesmo valor quando o
movimento é para oeste).

Nota: O peso do comboio em repouso sera, aproximadamente
0 a'Q 1& pt

peloqueo efeito de Coriolis corresponde a uma variacao dep b

Equacdesio movimento

Combinando todos os termos discutidos anteriormente (forga gravitacional, forca do gradiente de
presséo, forca de atrito, for¢a centrifugacega de Coriolis) podemos escrever a equagdo do movimento
de uma particula de ar, recorrendo a lei de Newton:

® D O o0 © &© @& (6-12)

Qb p
Qo a
Dado que aatracdo gravitacional e a forca centrifuga aparecem sempre ligadas, sendo ambas fungéo
exclusiva da posigéo da particula de avaétajosocombinar os seus efeitos numa aceleracao Unica,

gravitica, que sera funcdo ndo so6 da distancia ao centro da Terra mas tanidéatitude:

@ -
N D @ T ® 1 wé %d (6-13)

Logo:
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O RO O & (6-14)

A equacaq6-14) permite calcular a aceleracao tridimensional de uma particula de ar, se for possivel
calcular os vérios termos forcadores, presentes no seu segundo merNBreescala sindptica o
escoamento é quase horizontal. Se definirmos um sistema de coordenadas cartesiano local, em que o eixo
dos xx coincide com o paralelo daecdo Oeste® Leste, o eixo dogy com o meridiano nalirecao

SuP Norte e o eixo dos zz com artieal na direccdo ascendente, pode escreser

bk o k6@ ve 08 (6-15)

Sendo a velocidade horizontal dada por:

0 6 U (6-16)

E verificado-se, a escala sinéptica, que:

OL O (6-17)

Os versores@® @ @ definemo referencial cartesiano local. O referencial é designado como local pois
ele é definido na vizinhanca de um ponto da superficie terrestre (altitude 0), a latitedengitude_,
sendo os versores paralelos ao meridiano, paralelo e vertical locagefesencial s6 pode ser utilizado
para descrever movimentos na vizinhanca do ponto de referéncia.

No sistema de coordenadas escolhido, s&xa 08

Qo - pAQn

o 22 ; 6-18
Q0 Toa @@ (6-18)

A escia sindptica o primeiro membro e os dois Ultimos termos do segundo membro s&0 muito pequenos
e a equacdo reduge a equacao do equilibrio hidrostatico, introduzida no capitulexpressadl-14)).

Isso ndo quer dizer que ndo exista velocidade vertical ou que ela ndo seja essencial (porga®e é!)
simplesmente que ela é dificil de avaliiretamentea partir das equag¢des do movimento

Para o vento horizontal sera entédo vélida a equacao:

Qb

o= i - 6-19
a5 ® @ (6-19)

A utilizacdo desta equacao seré explorada no capntulo
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Adveccéao

A equacad6-19) tem um ar bastante inofensivo, especialmente porque ja sstrou que é facil calcular

dois dos termos do segundo membro (o termo devido ao gradiente horizontal de presséao e o devido ao
efeito de Coriolis) e que o termo de atrito podera ter (em primeira aproximac¢ao) um comportamento
relativamente simplesA dificudade, no entanto, est4 no primeiro membro da equacao!

A equacaq6-19) é uma forma da segunda lei de Newton. No seu estabelecimento admitimos que era
possivel definir umgarticula de arcomo se fosse um ponto material, i.e. como um cubo de ar cujo
movimento fose possivel seguir ao longo do tempo, mantendo ele sempre a sua identidadacto

sabemos que isso ndo é verdade: as moléculas de ar megantessantemente a velocidades muito
adzLISNA2NBa t @St 20ARIRS YSRAL RS lidmdd que patticidasN O dzf I+ €
adjacentes vao trocar moléculas e, portanto, wvaisturar as suas propriedades.

Para compreender como lidar com o probledamovimento dagarticulas de ar, vamos considerar uma
equacao mais simples que a equag¢do do movimg6tb4). Como o ar é muito mau condutor, uma
particula de ar seco que se movimente, segue, em boa aproximagado, um processo adiabatico seco, no
gual é constate a temperatura potencigkf. (3-9)). Assim seré satisfeita a equacao:

%0_ I (6-20)
A equacdo(6-20) estabelece que cada particula de ar (em movimento) conserva a sua temperatura
potencial Apesar desta equacdo ndo permitir conhecer o movimento do ar, se esterfbeado é
possivel utilizda para calcular a evolugédo da temperatura num ponto fA&sim, vamos considerar a
situacdo representada nkigura6-6: numa dada regido da atmosfera obsess& um gradiente de
temperatura ao longo de uma superficie horizontal, com a temperatura potencial a cgesqesr cada
100 km, na direc¢do Oe&td este, e um vento de oeste constante com a intensidade dei . Como

vai evoluir a temperatura potencial no ponto P?
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100 km

X

Figura6-6 ¢ Vento horizontal (seta) numa regido em que existe um gradiente de tempernatteacial Detalhes
no texto.

No instnte inicial, representado nigura6-6, 0 ponto P encontr@e a temperatura potencial de ¢ 3

Ao longo do tempo, o0 movimento do ar implica que erdac@onto o ar é substituido por ar que se
encontrava inicialmente mais aeéte. Cada particula de ar (mével) conserva a sua temperatura potencial
inicial, mas a temperaturpotencialem cada ponto (fixo) vai decrescer ao longo do tenffara calcular

a taxa de evolucdo da temperatura no ponto P, vamos comegar por notar que ela ndo & désEa@or
pois a derivada en(6-20) € calculada seguindo com a particula, sendo por isso designaadtepeada
material ou lagrangiana A taxa de variagdo num ponto fixo é designadatpodénca ou derivada
temporal euleriang sendo representada petierivada parcial

— 00—
TT_o Qo (6-21)

No caso ddrigurab-6 a temperatura potencial depende unicamente @e é facil verificar que:

r — I — C
— — - (o) 6-22
o 0 oM o p8 17 (6-22)
pois ao fim d® "Q o ¢ M aar que esta e veio do pontod, ax Q& ¢ 1 o ¢ Tarde distancia,
onde a temperatura valip ® @ Japrox.). Em geral, pode escrexssr, para qualquer variavé@ nao so

para—:

r—9Q—1—1—1—
To @0 T oTo & ©29
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A equacad6-23) deve ser lida do seguinte modo:

YQ Q0 QR0 OIeDO & £ Odha
WOIEDO OQI & "QQNHG aQ i 'XHs
OQUEHW QDO O'QLEEE QDO
WQLEEE @ Qie®d

(6-24)

No caso do escoamento adiabético, o primeiro termo do segundo membro-s@f&derivada material
temperatura potencial é nula) e a tendéncia (primeiro membro) é totalmente devida ao transporte de ar
representado pelos trés ultimos termos do segundo memblesignado poadveccdo E esse o caso da
Figura6-6, verificandese ai que a adveccao se da unicamentdinecaow(direc¢do do vento).

As derivalas parciais como as representadas na expre¢6&3) aparecem sempre que se estudam
funcbes de vérias variaveis. Como na meteorologia todas as propriedades s&o funcdo da @aiiao
e do tempo 0, quase todas as equacdes da meteoraoginvolvem derivadas parciais. O seu calculo é

idéntico ao das derivadas comuns. Assim, por exemplo, quando se calcula a derivadasiderarmse
constantes as outras variaveis independentai .

Exercicid®-5. Considere o campo de temperatura potencial representado na figura. Calcule a
tendéncia da temperatura potencial em P admitindo que o escoamento é horizontal e adiabatico.

pE PG pB P
100 km
y 77
N P
AN
N4
X

Figura6-7 ¢ Vento (horizontal, constante de\M) e temperatura potencial.

Utilizarse (6-23), notando que— Te0 TT

As componentes do vento séo:
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6 ¢mAlOuv p® i
0 ¢mOEItuv) p® i
Componentes do gradiente de temperatura potencial

3

— ¢ pmULA
— T
Logo:
— 60— UL— pP®T ¢ pT VI C@ prmoi P8t O Q

O conceito de advecc¢édo aplisa a todas as vaniéis meteorolégicas, implicando que a circulagao, i.e. o
vento tridimensional, interfere com a sua evolugédo. A interferéncia mais complexa é a que se observa nas
proprias equagfes do moviment(®-14) pois ai o vento transportae a si proprip num processo
fortemente réo linear responsavel pela inexisténcia de solugbes analiteapela inesgotavel
complexidade do escoamento atmosférico natural

Exercicid-6. Considere de novo o campo de temperatura potencial representadd-igura6-7.
Calcuék a tendéncia da temperatura potencial em P admitindo que o escoamento é adiabatico,
com a velocidade horizontal indicada na figura mas uma subsidé(rmiavimento vertical
descendentede 104|'f Ov , sendo o gradiente vertical de temperatura o da atmesf padrao

( 8 &

Com os dados do problema anterior tesm, neste caso:
— 60— U —

Visto que o gradiente horizontal da temperatura potencial € nuldirecdow Precisamos de calcular
o gradiente vertical de-a partir do gradiente déY(dado). Indo a defini¢do e aplicando um logaritmo:

IR AR R

Diferenciandgnotando que a derivada dg ¢é nula):

- == = o0
Onde se admitiu que a superfigie 1 p TO (@, portanto— Y
Logo:
— ¢nmAltwI¢ pnm M O® pm IO pOI ™ ®'Q
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Uma ligeira subsidéncia altera o sinal da tendéncia da temperatura!
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7. Vento em regime estaci onario

Os sistemas comuns de observacdo, como € o casangnsometros de copojsinto da superficie ou das

sondas meteoroldgicasem altitude medem unicamente a velocidade no plano horizontal, cuja
intensidade a escala sinoptica é pelo menos 100 vezes superior a do escoamento vertical. Por essa razao,
ovetor® , representando a velocidade de uma particula de ar em escoamentmhtai, define avento.

Assim, ste capitulo vamos concentrar a nossa atencao no escoamento atmosféricotouasmtal,

descrito pela equaca®-19), aqui repetida:

Qb
L1 L1 124 7_1
o ©® © @ (7-1)

Coordenadas naturais

Num escoamento bidimension@lmuito conveniente estabelecer um sistemaat®rdenadas naturais
definidoponto a ponto em fung&o deetor velocidade. O sistema de coordenadas naturaiméistema
cartesianolocal, constituido por trés eixos ortogonais segundaiascdestangencial (coordenadg,

versor®), normal (coordenada, versord) e vertical (coordenadd, versor®), cf.Figura7-1. O terno de
versores &EN® constitui umtriedro direto.

Figura7-1 ¢ Trajetoriade uma particula de ar num escoamento bidimensional (horizontal): linha azul. Coordenadas

naturais: versor tangenciab)(e versor normal&). O terceiro versor do triedro direct@h=h® define a vertical
(perpendicular a figuraR representa o raio de curvatura.

Se fold ® o0 vento horizontal, sendo a sua intensidade SBg pode escrevese:
)
(] - (7'2)
0
Logo:
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b Q Qu » @, v
e - - \ - \ -~ - _‘ o v 7_3
® o Q(‘)Ué ,Qb 0T ,Qb v o ne Od (7-3)
onde se definiu a aceleracédo tangenci@l — e a aceleracdo normatd — , senddYo raio de

curvatura (variavel de ponto para ponto) ttajetéria. A demonstracdo da express@®3) encontrase

em qualquer manual de mecani¢au em livros de Meteorologia Dinamica, como por exemplo Holton,
2004) O raio de curvatura, cuja estima é exemplificad&igarra7-1, é negativo quando @ajetdriacurva

no sentido horario e positivo caso contrarissm, a aceleracao normal tem o sentibmuando’Y Te

0 sentido oposto quandy 1. Em consequéncia ela esta sempre dirigida para o centro de curvatura
local, sendo designada paceleragéo centripeta

A maior vantagem da utilizacdo do sistema de cooadieis naturais vem do facto de dois dos termos
forcadores (segundo membro da equagael)) terem uma forma simplificada neste sistema. De facto, a
aceleracdo de Coriolis sobre o escoamento horizontal é sempre perpendicular a velocidpdejeiz.
seunicamente nalire¢dos, enquanto a aceleragao devida ao atrito se opde a velocidadgroecta

se unicamente na direccao tangendah for¢a do gradiente de presséao tera, em geral, componentes nas
duas direcgoes.

Nas seccdes seguintes vamos considerar diferentes solu¢cdes aproximadas das equagdes do movimento
horizontal. Todas essas selies vao ter em comum o facto de se referireesaoamentos estacionarios
i.e. independentes do tempo, para 0s quais é valido:

Qu

— 7-4
a0 (7-4)

e, portanto, a aceleracdo horizontal inclui (quanto muitapenponente centripeta.

Vento geostroéfico

A aproximacao mais drastica, mas ainda fisicamente releveatesiste em considerar um escoamento
horizontal, uniforme eretilineo, sem atrito. Sendo o escoamento uniforme, ndo existe aceleracao
tangencial, sendaetilineo o raio de curvatura € infinito e ndo existe aceleracdo centripeta. Assim a
equacao do movimento limitae a traduzir o equilibrio entre a aceleragéo devida ao gradiente de pressao
e a aceleracéo de Coriolis:

® o Tt (7-5)

SolugBes nao triviais da equag@eb) s existem se existir um gradiente horizontal de pressde&gira

7-2 representa umaegido da atmosfera onde existe um gradiente de pressao constante e em que, por
essa azdo, as isObaras sdo linhagase paralelas regularmente espacadas. Uma particula de ar
inicialmente em repouso na posi¢@) encontrase unicamente sujeita a uma forgl gradiente de
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presséo de que resulta a sua aceleracdo na metirmgdoe sentido dessa forca, edirecdoa pressoes
mais baixas. Quando a particula atinge a podicéontinua a seafetadaexatamentepela mesma forca
do gradiente de pressao (constantengodo o dominio) mas é igualmentdetadapor uma forca de
Coriolis visto que se encontra animada de uma velocidade. A for¢a de Coriolis é perpendivetar ao
velocidade, obrigando a particula a segutiagetoria curvilinea indicada na figura (linehcd). Enquanto

existir desequilibrio entre as duas forcas aplicadgls,d) a particula € acelerada— 1 . Como a

intensidade da forca de Corioksi sempre aumentando, € eventualmente atingida uma situacdo de
equilibrio (pontod) em que as duas ffogas sad@xatamentesimétricas e arajetdriada particula é paralela
as isobaras.

p-H N 3

p-n LI
Forga do g
Gradiente de pressao (s}

b tc 1 g
A "
FE éf\ Forga de Coriolis
LIb LI y D

a
|_JbH,n.LuJ£

Figura7-2 ¢ Estabelecimento do equilibrio geostréfinama atmosferacom um gradiente horizontal de presséo
constante no hemisfério norte

O equilibrio descrito no paragrafo anterior é designadogqopiilibrio geostroficg e o vento no estado de
equilibrio porvento geostréfico Considerando as expressdes da aceleragagradiente de pressa6-8)
e da aceleracao de Coriof&10), a equacad/-5) pode escrevese:

pwi

qv 2%
we

(7-6)

onde se notowque as das aceleragfes tém sinal oposto ffjura7-2). A equacad7-6) pode ser escrita
no sistema de coordenadas naturais, na foneéorial

pT—Q&) T (7-7)

ol g
i

notando que— T (cf. Figura7-2). O vento geostrofico fica entdo definido como:
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P@h Pl

g e 7-8
” “Q 8 ” D 8 ( )

A expressad7-7) é valida em ambos os hemisféri@xcetona zona equatorial em qu& 11, notando
que™Q Ttno hemisfério sul.

Exercicio7-1. Num ponto aos M observase umventode O v ,umapressiode 8 ||+
e uma temperatura de 3 . Estime anodulo dogradiente horizontal de pressao.

Vamos admitir que& 0 . Utilizase(7-8):
_ ” 'm

A densidade do ar estirmge com a equacgéo de estado do ar sguatar conversao de unidades para
Sl)

— P TIBW P8 PR

Logo(notar valor deQ):

— p&pTOPTM Y X8u pTmO T T Bp mRa

Vento do gradiente

O campo da pressao observado é raramentaedbante ao ddigurars-2, pois as isbbaras reais sao curvas,

por vezes curvas fechadas com grande curvatura delimitando zonas de maximo (alta press&oino
(depressao) da pressa@uando as isébaras sdo curvas o vento geostréfico ndo constitui uma solugéo das
equacdes do movimento, sendo necessaria a inclusdo do efeito da aceleragdo centripeta para o
estabelecimento de uma situacao de equilibriteenario. Em coordenadas naturgimode escrevese

nesse caso:

VI . PT 1N
— — _9
—,Y&) (O] ) x é&) (7-9)

ou, considerando que todos os termosmejetamnadirecao&
0 pT N

- oo B 7-10
N QU T I (7-10)

A equacao(7-10) descreve o equilibrio dindmicoa forma de uma equacao tipica da estatica, i.e. 0
equilibrio ocorre quado a forca resultante quatuasobre uma particula de ar é nula
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DYV OV O n (7-11)

Note-se que, neste caso, a aceleracdo centripeta foi deslocada para 0 mesmo membro da equacao dos
termos forcadoregas forcas por unidade de massa do gradiente de presséo horizontal e de Coriolis), com

mudanca de sinatomando o papel de umforca centrifugapor unidade de massa — & associada a

rotacdo da particula de ar no plano horizontal, que ndo deve sdurditla com a for¢ca centrifuga da
rotacdo planetéaria que foi incluida na definicdo'@ée da vertical localA equagad7-10) € uma equagéo

do segmdo grau, da formad @O0 ® T com®d - QO -—, é dada pela férmula

resolvente da equacdo do segundo gtau @ Mo 16 WG

g LI (7-12)

QY'Y
¢ C Y ¢

A utilizacdo da expressdad-10) (ou da solucad7-12)) requer algum cuidado devido a necessidade de
estabelecercorretamenteos sinais dos diferentes termos e, ndo menos importante, ao facto se tratar de
uma equacéao do segundo grau paranaturalmente com duas raizesas das quais s6 unsara réevante

para o problema fisicoA Figura7-3 esquematiza a situacao correspondente ao equilibrio do vento do
gradienteem sistemas de baixa (B) e alta pressapn@hemisfério norteEm ambos os sistemas a forca
centrifuga tem, naturenente, osentido centrifugg mas as forcas do gradiente horizontal de presséo e

de Coriolis trocam de posi¢cddmbos os sistemas satisfazem a equa@&b0), com — T1tdevido a
inversao do sentido d& sendoY T1no anticiclone €Y 1na depressagno hemisfério norte)

Figura7-3 ¢ Vento do gradientéA) numa alta pressao e (B) numa depressémulaiesno hemisfério norte.

Exercicio’-2. Numa regido do hemisfério norte, a latitude de 3, observase um gradiente
horizontal depresséo de 8 | |} # Odo centro de uma depresséo circular.
Calcule a velocidade do vento admitindo que é véalida a aproximacéo do vento do gradiente. (b)
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calcule a velocidade do vento geostréfico no mesmo local e com 0 mesmaagmtelde presséo.
Admita quez 8

(a) Vamos utilizar a express#@f-10). Temse:
Y uvnnp mh- — 0 RQ ¢cmOEduvJ pdtopp i
Logo, a velocidade do vento sera solucdo da equacédo do segundo grau:
—— pP8topp MU —-— T

Utilizando a férmula resolventda equacdo genéricdd @ ® O T, encontramse as solugdes
matematicas:

b ——  vé@i
b — B Wi

A solugda) , desinal positivoe menor intensidadeé asolucao fisicaA escolha daddugdo positiva
parece natural, dada a definicdo da velocidade em coordenadas naturais, mas esse argumento &
insuficiente. A razéo da escolha é discutida adiante.

(b) O vento geostroéfico calcuse com a expressda-8):
v e il

Concluise que, no caso da depressao, o vento do gradiente € menos intenso que ayeestodfico
(para 0 mesmo gradiente de pressao).

Exercicio7-3. Repita o exercicio anterior para o caso de uma alta pressao, mantendo todos os
outros parametros.

A Unica diferenca é o sinal do raio devatura. Assim a equacao a resolver sera:
—— p&ropp MmO - T

Com as solu¢des matematicas:

0 —— o@®ai
b —— p @I

Neste caso ambas as solugdes sdo positivas e o argumento utilizado no exercicio anterior para
selecionaia solugéo fisica ndo funciona. No entanto, também neste caso a solugéo fisicanérode
intensidade i.e. é a solucdo . A eswlha da solu¢gdo de menor intensidade, rodando no sentido
ciclénico no caso da depressao e anticiclénico no caso da alta pressao, resulta do facto de essa solugéo
ser sempre atingida em primeiro lugar quando o sistema se estabelece. Mais detalhes enesmtram

no texto que se segue.
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A natureza fisica das solu¢des andémalas da equacao do vento do grddidftesta ilustrada n&igira
7-4 (cf. Figurar-3).

£

ol

ol

Figura 7-4 ¢ Solugbesandmalasda equacédo do vento do gradiente numa depressao e anticiclone circulares no
hemisfério norte. Tratase de solucdes matematicas gun&o sao observadaso mundo real. Detalhes no tex

No caso da depresséo, a solugdo andmala corresponde a uma depressao que roda rapidamente no sentido
anticiclénico, sendo o equilibrio garantido por uma forca centrifuga de grande intensidade, capaz de
equilibrar a soma daforcas do gradiente de press@ de Coriolis. No caso do anticiclone, a solugéao
anomala roda no mesmo sentido (anticiclonico) da solugéo fisica mas a uma velocidade mais elevada. A
escolha dasolugdo de menor intensidade com o sentidaorreto de rotag&o (ciclonico na depresséo e
anticiclénico na alta presséo) fica clara quando se considera o processo de estabelecimento do equilibrio
geostréfico numa regido com gradiente de presdagyra7-2): o ar entra em circulagdo em resposta o
gradiente de presséo, desviande para a direitamo hemisfério norte, pelo que o sentido da circulagéo

nas depressodes € imposto pela condigéo inicial; no dasmticiclone é claro que o ar atinge o estado de
equilibrio de baixa velocidade e nao existe nenhum mecanismo capaz de o levar ao estado de equilibrio
de elevada velocidade.

A aproximacao do vento do gradiente é aplicavel a sistemas estacionariostddsamnédias e elevadas

na troposfera livre, i.e. longe da superficie. No caso de sistemas com velocidades muito elevadas e
pequenos raios de curvatura, como é o caso dos furan@esua zona de maior intensidade, junto da
parede do olho, ou de tornados, efeito da for¢a centrifuga pode tornrae muitissimo maior que o da

forca de Coriolis, observaneieum equilibrio entre a forga centrifuga e a for¢a do gradiente de presséo
(equilibrio ciclostrofico), a discutir na secg¢édo seguinte. No entanto, messge reaso pode aplicae
corretamentea lei do vento do gradientele que o ventaiclostréficoé um caso particular

Exercicior-4. O furacéo KatrinaKigura7-5), responsavel em 2005 pelo record de custos segurados
nos USA, foi um furacdo de categoria 5, com velocidade méaxima susterdad268 km/h, e uma
pressdo minima de 902 hPa. Admitindo que a velocidade maxima foi estabelecida a 50 km do
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centro do olho do furacéo, estime nesse ponto (a) as forcas por unidade de massa, (b) o gradiente
de pressao.

‘;.g"" . ; oy : <
Figura7-5 ¢ Furacao Katrina (2005). Imagem MODIS. Fdritp://visibleearth.nasa.gov

Aproximacdes’ p& Q@ ,Q ¢nPEdnJI & pmi

Forcas por unidade de massa (em modulo):

TP T COx
@ "QL T8 ™ Vag
@ T T XAD
Gradiente de presséo:

— " T ¢ W p o' dp mad

Nota: o efeito de Coriolis é, nesta zona, s6 cerc&%elos outros termos forcadores

A equacgad7-12) do vento do gradiente, mostra uma assimetria notavel entre depressdes e anticiclones.
Vamos considerar o caso no hemisfério norte, mas a mesma conclusdo se pode tirar no hemisfério sul.

Sendo em ambos os casos, como foi mostrado, 1, mas s6 sendd T1TNnOS anticiclones, a condi¢ao

de o radicando ser positivo, necessaria psgderuma velocidade real, implica umalor maximo para o
gradiente de pressdo no anticiclondemse:

e

ol o ” Y
A LY IO

0 ‘ QT ‘
Y € "SYSW € n we T

(7-13)

No caso da depresséo nao existe, no entanto, qualquer limit&sde.resultado explica a razéo pela qual

0s anticiclones s&o sempre sistemas extensos gradientes de presséo (e consequente intensidades do
vento) fracos, enquanto as depressdes podem ser muito mais intensas e estarem associadas a ventos
fortes.
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Exercicior-5. Estime o gradiente maximo dpresséo a 500 km do centro de um anticiclone aos
40N.

— p& v pTm p& p T O G p&'D Bp MR

Vento ciclostrofico

Dado que a aceleracao centrifuga varia quadraticamente com a velocidade e inversamente com o raio de
curvatura,enquanto a aceleracé@o de Coriolis sO cresce linearmente com a velocidade, certos sistemas de
pequena escala e/ou elevada velocidade podem atiagiados de equilibrio estacionario com valores
elevados do gradiente horizontal de pressao a ser compensados por valores igualmente elevados da forca
centrifuga, sendo desprezavel o efeito de Coriolis. Nesse caso, a condicdo de equilibriesescreve

o phr
—H —— 7-14
Ve (7-14)
A solucdo da equac¢dd-14) define o vento ciclostréfico:
o o (7-15
T ¢

AFigura7-6 mostra que existem duas solucdes alternativas, igualmente validas, para o vento ciclostrofico.
Em ambas as solugfes o sistema em equilibrio € depressionario, visto que a forga centrifuga s6 pode ser
equilibrada por uma forca dorgdiente de pressdo de sentido oposty.diferenca entre as solugbes
consiste no sentido da rotacdo que tanto pode ser-aptiaria como horaria. Em ambos os casos o
radicando da expressda@-15) tera de ser positivo.

Figura7-6 ¢ Vento ciclostréfico: duas solucdes possiveis. Estas solugdes sao independentes da latitude, pois o
efeito de Coriolis é desprezéavel.
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Apesar da equivaléncia entre as duas solug6es do vento ciclostréfico, os sistemas ciclostréficos de maior
dimensao rodanem geral no sentido ciclénico, como é tipico das depressées, devido ao facto de o efeito
de Coriolis ser relevante nas etapas iniciais do estabelecimento dessas circula¢des. No entanto, sistemas
de muito pequena dimensé&o, como por exemplalast devilgturbilndes de poeira frequentes em zonas
desérticas) rodam indiferentemente em ambos o0s sentidos.tdDsados sdo igualmente sistemas
ciclostréficos, mas a sua rotagéo ocorre preferencialmente no sentido ciclénico.

Exercicior-6. O tornado de Tomar em 7 de Dezembro de 2010, foi o primeiro tornado classificado
como F3 em Portugal continental, com vento maximo estimado em 260 km/h (rajadas de 3 s) e
com um raio (distancia do centro ao ponto de vento maxinestimado em 150 m. (a) Admitindo

gue o vento sustentado (vento médio durante a fase de maior intensidade) vale 2/3 do vento
maximo, estime o gradiente de pressao. (b) Admitindo uma pressao ambiente de 1005 hPa, estime
a pressao minima. (c) Mostre que a deracdo de Coriolis € desprezavel.

(@) O modulo do gradiente de pressao sera:

e pPPO B p Y v W TR

com
0 - ¢coem— T i
(b) Estimativa (grosseira)
N PTMIMUTER PUTTWX D O
(c) Aceleracoes:
WS —— p@BULGI
s — — pa&ULGI

D S QU TYPYpmai

Efeito doatrito

A solucéo do vento do gradiente é uma boa aproximac&masfera livre(acima dos 1000 m) mas ndo

na camada limite atmosférica junto da superficieNa camada limite, 0 escoamentoagetado pela
interacdocom a superficie, responsavel pela manutencdo de niveis significativos de turbut@qeia
efeito sobre a circulacdo atmosférica é qualitativamesgmelhante ao do atrittAdmitindo que o efeito

do atrito é de desaceleracao do movimento, a forca de atrito tera a melrmgéoe sentido oposto ao

do vetor velocidade. A forga de Coriolis, por sua vez € sempre perpendicwat@oselocidade (para a
direita no hemisfério norte). Assim, a condicao de equilibrio correspondente a situacédo estacionaria sem
curvatura, i.e.
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82) NG ) T 2) T (7-16)

sépode ser realizada com um vento que, em vez de ser paralelo as is6baras, as atravessa no sentido das
baixas press@es, conforme ilustradoFigura7-7.

p-n LI
Forcado
Gradientede pressao

7 )
P 22U
Forcade atrito
Forcade Coriolis
LIb n-LJ

Figura7-7 ¢ Vento estacionario na presenca de atrito em regido com gradiente horizontal de presséo constante
hemisfério norte

Considerando uma unidade de massa e t@gia de coordenadas naturais representadorigura7-7, A
equacaao(7-16) pode escrevesecomo um sistema de 2 equacdes para as componentes das aceleracdes

nasdirecbesoe @

v Pl %ei o n
T ¢

PPt N
T el Ne w T

(7-17)

onde| € o angulo entre as is6baras e o vento Fefura7-7) e® é a aceleracao devida ao atrito (forca

por unidade de massa] atrito traduzse assirnuma alteracdo dairecdodo vento, que deixa de ser
paralelo as is6baras, e numa reducdo da sua intensidade, quando comparado com o vento geostrofico
para 0 mesmo gradiente de presséo:

P WN. , . pT N, .,
— — 7-18
- "Qews“ - 8(,08|l ( )

Notar naFigura7-7 que — —.

Exercicio’-7. Aos  J}| observase um gradiente de presséo constante d8 | || # _
crescendo a pressao paml, e um angulo de Jentre o vento e as isébaras, com um escoamento
estacionario. (a) esquematize o equilibrio de forcas aplicadas numa partidelar; (b) calcule a
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intensidade do ventg (c) calcule as varias forcas por unidade de magshnita quez

(a) Nota: tratase do hemisfério sun aceleracédo de CorioliSQUbtem a direcca@pois™Q )

p-n LI
Forcado
Gradientede pressao

p ra _
/}? Forcade atrito

LIb n L] Forcade Coriolis

(b) Utilizarse(7-18):
0 —ATO xgai
(©)
O -— o pTmoai
B QO @8t p TG
O OOET c® pmai
Vento estacionario com atrito e curvatura

O efeito do atrito pode ser facilmente incluido na equacéo do vento do gradiente, estabelecendo o caso
mais geral das solugfes estacionarias consideradas. Tal como no caso ilustfagoraa7, o atrito

traduzse num desvio do vento no sentido das baixas pres§@endo— IS tem-se:

oL N
EY QU S BWElL T

0 (7-19)
T 58 RBIQE 0 m
w

Assim, o vento seré dado por:

u

QY Y
¢ Q

"0 ,,T_,@ B £ i (7-20)
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onde a solucgéo fisica sera, em cada caso, a de menor valor absoluto. Tal como no caso do vento do
gradiente ter4 de se ter em conta o sinal do raio de curvakfa0 em circulacbes artiorarias, <0 caso

contrério), e verificase sempre que— 1. O sil de"Qistinguira a solucdo em fungédo do hemisfério.

Note que a equacafy-20) tem como caso particular a solugéo do vento do gradiente, obtidadpian
U

al

Exercicio7-8. Aos M observase um gradiente de pressdo de8 | | # :
centro de uma depressao circular, verificange que o vento faz um angulo de Jcom as
isébaras. Calcule a velocidade do vento admitindo uma situacao estacionaiae 8 ¢

Utilizando a equacgé(y-20), obtémse

o X@a@i
T® Qi

A solucdo fisica seta x&® @ i (cf.Figura7-8).

Figura7-8 ¢ Vento estacionario com atrito numa depressao (hemisfério norte). Forgas por unidade de massa a
escala.

Exercicior-9. Repita o exercicio anterior para o caso de um anticiclone.

A Unica alteracdo a fazer resulta do sinaljesendo neste casy T mTp T . As solucdes
possiveis sdo:

p @i
C W yhi

Logo, asolugdo seth p @ qi . Cf.Figura7-9.
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Figura7-9 ¢ Vento estacionario com atrito num anticiclone (hemisfério norte). Forgas por unidade de massa a
escala.
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8. Geometria do escoamento horizontal: vorticidade e divergéncia

A escala sindptica, istg @m sistemas caracterizados por dimens&o horizontal superior as centenas de km
e tempos de vida de vérios dias, nas latitudes médias e elevadas, o escoanmeasiéato € quase
horizontal e encontrase fortemente ligado & geometria do campo da pressao. Em primeira aproximacao
0 vento nestes sistemas é dado pela equacédo do vento do gradiente, consanregdoassociada ao
efeito do atrito, especialmente na camagarto da superficie.

A geometria do campo da pressaimosféricaem superficies horizontais e a do escoamento que Ihe esta
associado, ddo indicacdes importantes sobrestado do tempg i.e. sobre a localizacdo de sistemas
meteorologicamenteativos capaes de produzir precipitacdo ou vento intenso, e também sobre a sua
evolucéo futura.

Topografia da pressao

A geometria do campo da pressao é geralmente caracteripad@olinhasdesse campo, i.@sébaras

com pressdesegularmente espacadad S ®3 d X ddc Kt | I . wamdliskdelcartasnda nn Kt |
pressao, i.e. da distribuicao de isébaras numa superficie horizontal, € semelhante a andlise topografica ou

do relevo, a partir de linhas de nivel num mapa. Por vezes as isédarasregidesmuito localizadasle

alta pressdoou debaixa pressaq em torno de unponto em que apressdoatinge um maximo ou um

minimo localNaFigura8-1 mostra-se um exemplidealizadade cada um desses sistemas: anticiclone

(nucleo de altas pressdes) e ughgpressaqgnucleo de baixas pressées).

500000

{

400000

100500
100450
100400
100350
100300
100250
100200
100150
100100
100050
100000
99950
99900
99850
99800
99750
99700
99650
99600
99550
99500
99450
99100

300000~y

200000

100000

04

km N

-100000—

-200000—

-300000—

-400000

= 3
o @&

-500000 T T T T T T T 7 T T T T T T T T f
-500000 -400000 -300000 -200000 -100000 0 100000 200000 300000 400000 500000-500000 -400000 -300000 -200000 -100000 0 100000 200000 300000 400000 500000

km E km E

Figura8-1 ¢ Circulagdo geostrofica nas latitudes médias do hemisfério nort@nainticiclongH), (b) Depressao
(L) Indicados: pressao (escala de cor em pascal, Pa) e wetbogs m/s). As isébaras s&o, nestes escoamentos,
linhas de corrente (paralelas ao vento).
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Quando as is6baras ndo sao linhas fechadas, é ainda possivel localizar zonas singulares do campo da
pressdo, semelhantes a vales topogréaficos e a cristas montanhosas, dnlsgsem que a pressao €

minima {ale) ou maximadrista) para um observador quge desloque na perpendicular a essas linhas. A
Fgura8-2 mostra um exempladealizadode um campo de pressao caracterizado por uma sequéncia de

cristas e vales.
101100
.| . 101000
100900
100800
100700
7 ™ 100600
100500
100400
4 - 100300
100200
100100
100000
T r 99900
99800
99700
- - 99600
99500
99400
i | 99300
99200
99100
99000
1 - 98900

FHgura8-2 ¢ Campo ondulatério da presséo, com sequénciariktas de altas pressogsegides verdeamarelas) e
vales depressionarig(regidesazutroxas) orientadas ndirecAoSSWNNE.

A distribuicdo de pressio no mundo real é naturalmente mais complexa que os exemplos idealizados da
Figura8-1 ou daHgura8-2. A Figura8-3 apresenta um exemplo realista de uma distribuicdo de presséo a
escala sindptica, produzida por um modelo numérico. No dominio representado, correspondente a uma
fracAoimportante doAtlantico Norte, estdo identificadasd@pressdes, a SW da Terra Nova (L956, presséo
minima 956 hPa), no golfo da Biscaia (L996) e no limite SW do mapa (L1010), e um anticiclone (H1020 a
SE dos Acores). O anticiclone estesdeem crista para norté depresséo no golfo da Biscaia estesde

emvale para sulEm varias outras zonas observamligeiras assimetrias das isolinhas que se traduzem

em vales e cristas localizaddduito claramente, as regifes de precipitacdo aparecem associadas as
depressbes e a zonas de vale depressionari
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2011-10-27 06 horas
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12.8
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3.2
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—1 0.8
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— 0.2
—1 0.1
—1 0.001
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/\/ﬁi‘\'-_—“ilx/j/ !
50°W 40°W 30°W 20°wW 10°W

Figura8-3 ¢ Pressa@o nivel médio do mgiisolinhas azuis), vento (simbolos) e precipitacdo (mm/3h, escala de

cores), previstas pelo modelo WRF (www.weather.ul.pt)

A geometria do campo da presséo e a circulacdo atmosférica associada ndo sédo, em geral, estacionarios,
evoluindo ao longo do tempo. No entantessa evolucdo ocorre de forma a permitir a identificagdo dos
sistemas de pressdo em cartas sucessivaBigAra8-4 mostra a evolucdo prevista para a situacao
meteorologica apresentada ridgura8-3. Ai é facil identificar a evolucéo da depresséo que 9 horas antes

se encontrava a SW da Terra Nova: esta depresséo (agora identificada como L970)-degiacal este,
trajetoria tipica nesta latitude, tendo sofrido alguma atenuacdo (enchimer@oanticiclone dos Acores

sofreu intensificacée deslocotse ligeiramente para Leste.
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201;—10—28 03 horas.
= /‘{/ ”v y '

40°N -8

30°N -

20°N -

50°W 40°W 30°W 20°wW 10°W
Figura8-4 ¢ Evolucéo prevista para a situacéo representad&igara8-3, 9 horas mais tarde.

Linhas de corrente ¢&rajetorias

Em escoamentos horizontais, estacionarios e sem atrito, € vélida a aproximagéo do vento do gradiente,
ou a aproximacao geostrofica seis@baras forem linhas retas paralelasrificandoese que: (a) ogetores
velocidade sdo paralelos as is6baras, constituindo estdmtzs de correntedo escoamento; (b) as
particulas de ar deslocase paralelamente a essas linhas, i.e. as linhas dertercoincidem com as
trajetorias. Em escoamentos reais, nao estacionarios e com atrito, as linhas de corrente ndo coincidem
com as isObaras, existindo transferéncia de ar através das is6baras dawmtdoao atrito como a
aceleracao tangencial, e tigjetériase as linhas de corrente também néo coincidem.

Astrajetdriasseguidas por particulas de ar num escoamento real podem constituir padrées intrincados,
s6 possiveis de calculampartir do conhecimento detalhado da distribui¢éo tridimensional da \aole

ao longo do tempo, isto é de um filme 3D do escoamento. As linhas de corrente, por sua vez, séo definidas
a partir de campos instantaneos, podendo ser visualizadas em mapas meteorolégicos, a partir da
distribuicdo das velocidades. A geometria dasd@be corrente fornece informacéo relevante sobre a
natureza do escoamentd Figura8-5 mostra duas situacdes idealizadas em que se observa aproximagao
das linhas deorrente ao longo de escoamento, designada gmfluéncia(Figura8-5a), ou afastamento

entre essas linhas de corrente, designadagifiuéncia(Figura8-5b).
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Figura8-5 ¢ Escoamentadealizado(a) confluente; (b) difluente. As isdbaras sdo paralelas ao yeatséo linhas
de corrente.

— > > — - — —

Reference Vectors
—
15

A Figura8-6 exemplifica um escoamento complexo, com uma distribuicdo de velocidade com zonas de
confluéncia(B,E)e difluéncia(A,F) nas de aceleracdem que o modulo da velocidade aumenta ao
longo da linha de correntéB,E)e desaceleracdcem que o mddulo de velocidade diminui ao longo d
linha de correntgA,F)e zonas de recirculacd@,D)

Figura8-6 ¢ Escoamento complexeetoresvelocidade (setas vermelhas), linhas de corrente (linhas orientadas
azuis).
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Vorticidade

Os centros de alta e de baixa pressado estdo associados a circulagdes fecbaskitsiindo vortices
(turbilhdes) cujo sentido de rotacéo é estabelecido pelo equilibrio geostréfico, coorragdesdevidas

a curvatura das isGbaras e ao atrito. A intensidade desses vértices pode ser definida por uma grandeza
derivada do campo da watidade: avorticidade relativa. A vorticidade é umvetor. No caso do
escoamento horizontagssevetortem adirec@overtical e o seu sentido é dado petgra da méao direita
considere o movimento de um rotor colocado no fluido e empurrado por este, faca deslizar os 4 dedos da
mao no mesmo sentido desse rotor com o polegardir@cdo perpendicular a esse movimento, a

vorticidade tem o sentido do polegar.

10 m/s 10 m/s 10 m/s
y LS y y
26 CA 30, B | 75 m/s\ e 7.5 mls
@ T 500 km . o w Tm 500 km ® l 500km . -
£ E B
_._> N — i 5mis
X X X

Figura8-7 ¢ Regides com vorticidade (A) positiva e (B, C) negdlvdigura da esquerda esta explicada a
geometia do célculo em diferencas finitas camd 3w UL TTRA

Avorticidaderelativa do escoamento horizontal € uma das medidas basicas da estrutura espacial desse
escoamento, sendo definida por:

6. .

TOT ¢
b - — " _
Tt R @ (8-1)

Aplicando a expressd8-1) aos exemplos dkigura8-7 e notando que as derivadas podem ser calculadas
comodiferencas finitaqcf. Figura8-7a):

E

T ® W W

R . - . . (8-2)
:E’ 5 6 o (%w 6 o (%oo

Er'l'_(b W w

Pode calculase o valor da vorticidade nos 3 casos darf:
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Caso 'I'_() '|'_D _
T w T w

A qm T T ,
VTP T ULVUTTPT VTITIP TT Ty pl

B cm ¢ Ll ,
VTITIP T VTP UTTPT ey p

C v T v .
_ —— pTI
VTITIP T VTITIP TT

No hemisfério norte, os anticiclones e as cristas de altas pressdes constituem regiées com vorticidade
negativa, enquanto as depressdes e 0s vales depressionarios constituem regides com vopasidade

(vetor vorticidade virado para cimaNo hemisféio sul os sinais invertempois o sentido da rotacédo
(definido pela forga de Coriolis) é oposto ao do hemisfério nd&@ zona equatorial ndo existe uma
relacdodiretaentre o campo da pressao e a vorticidade, visto que a for¢a de Coriolis (sobre o @stmam

horizontal)se aula.

Exercicid-1. Considerea distribuicdo de vento representada riéigura8-8, na vizinhane do ponto
X. Os rumo®stao alinhados com uma dasdrecdesprincipais da rosadosventos

(N,NW,W,SW,S,SE,E,NE). Calcule a vorticidade relativa em X.

8 m/)/

X

Figura8-8 ¢ Vento

Lendo a figura:

6 ¢y — QAT Jud @i
6 chw — pATTL I X8 )i
0w —ho pOEILI X8 )i

0O —h WWOEIL JE) Qi

Logo(cf. (8-2)):
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- — — Mo pTi

Divergéncia

A geometria de um campeetorial bidimensional (e por maioria de razdo a de um campo tridimensional)
nao é totalmente caracterizada pela vorticidade. As primeiras derivadas das componentes da velocidade
podem ser combinadas de outras formas independentes. Assume especial importéivaegénciado

campo da velocidade, definida em duas dimensdes por:

T ot o
D TeTe &)
e, em 3 dimensoes:
TotTovrt o
" et el &4

A divergéncia é unescalar A Figura8-9 mostra exemplos de uma circulagdo horizontal fracamente
divergentel( 1) e de uma circulagéo fortemente convergente ( ). Utilizando a definica(-3) e as

aproximacdes numeéricas:

go00 ch 08 &
@ W W
. N . (8-5)
re N ¢ X ¢ BN (VN
ol 0 0 ahw < U o <
V3 ) W W
Pode facilmente concluse qué & pmi e X®&® p Ui
Ilo m/s 10 m/s
oo 22 oo 22
y < y <
o Py @ S o 3(th1) o Py
G A ¢ G B
O & <O — @ —O—
10 m/s & 14) 9.5m/s 10 m/s Lo 9.5 m/s
£ 3
8/\ )
.. 3W v, 30
gm/s@ 0 - gmis@ W
I X X

Figura8-9 ¢ Circulacdo(a)divergentee (b)convergente
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A divergéncia (ou convergéncia) eslifetamente associada ao transporte de massa pelo escoamento.
Em fluidos incompressiveis, como € o caso dos liquidos, a divergéncia tridime@s#)@éahula, pelo que

s6 poderé existir divergéncia ou convergéncia horizontal se houver movimento vertical de compensacéo
(acirculagéo secundariacf. Figura8-11). No caso do ar existe compressibilidade, no entanto, a um dado
nivel, a densidade varia poua®,0 mdédulo da divergéncia tridimensional € sempre muito reduzido. No
plano horizontal, a divergéncia €, a escala sinOptica, nménor que a vorticidade (notar que elas séo
dadas nas mesmas unidades em) e é pelo menos parcialmente compensada por movimento vertical
secundario, tal como nos fluidos incompressiveis.

Exercicid-2. Considerea distribuicdo de vento representada riéigura8-8, na vizinhanca do ponto
X. Os rumos estéo alinhados com uma dadii@cdesprincipais da rosadosventos
(N,NW,W,SW,S,SE,E,NE). Calcule a divergéncia em X.

Temse:
0 0 —ho X Qi
6 0 —ho X8
0 o — LB @i
0 o — X8
Logo:
1 — — ¢® pri

Circulacéo secundaria em depressdes e anticiclones

A Figura8-10 mostra as circulacdes divergente e convergente em torno de um anticiclone e de uma
depressaorespetivamente no hemisfério norte, calculadasm a expressafy-20).
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Figura8-10 ¢ Circulagéo (ajlivergente emanticiclonee (b)convergente em depressao. Indicados: pressdo (escala
de cor em pascal, Pa) e vent@{ores m/s).Vento calculado na aproximacgéo do vento do gradiente com atrito (cf.
expressad7-20)), com um angulo de Ttehtre o vento e as isdbaras, para o Hemisfério Norte.

Os campos de pressao Bagura8-10 séo idénticos aos utilizados Rigura8-1. Os campos de vento sdo
no entanto qualitativamente diferales. NaFigura8-1 o vento, calculado com a aproximacao geostrofica,
€ paralelo as isébaras e o campo tem vorticidadas ndo tem divergéncia. O campo de ventd-adpira
8-10 calculado com a aproximacdo do vento do gradiente, com atrito imp&tmetamente pela
especificacdo de um angulo entre o vento e as is6baras W@presenta, simultaneamente, vorticidade
e divergéncia. Adicionalmente o vento magura8-10 é afetado pela curvatura das is6baras, em
consequéncia da aproximacgéo do vedtgradiente.

AFigura8-10 mostra queo atrito implica transporte de ar através das isébaras na camada limite. Se esse
transporte ndo for compensado em altitude, a consequéncia sera o esvaziamento dos anticiclones e o
enchimento das depressbes, resultando numa eliminacdo do gradiente horizontal de presséo.
Inversamente, como sabemos que estes sistemas tendem a msatdurante varios dias, ou mesmo
semanas no caso dos sistemas estacionarios como o anticiclone dos,Aigste quer dizer que a
convergéncia de ar na camada limite das depressdes e a divergéncia na camada limite dos anticiclones
sdo compensadas por transportes opostos na atmosfera lividgéra8-11 esquematiza airculacao
secundéariaem depressdes e anticiclones estacionarios, i.e. a circulagédo através das isGbaras (no plano
horizontal e vertical).
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Figura8-11 ¢ Circulacé@o secundéaria em depressdes e anticiclones.

Apesar de a componente do vento horizontal através das is6baras ser significativa, tal como foi mostrado
na Figura7-8 e na Figura7-9, a intensidade da circulagdo vertical necessaria para compensar a
convergncia ou divergéncia de massa na camada limite é muitissimo modesta.

Exercicid-3. Considere a depressao dfxercicio/-8. Admita que as condi¢fes referidas séo
vélidas nos primeiros 1000m. Estime o movimento vertical médio aos 1000m.

O vento horizontal através das is6baras calsddacilmente:
) VOET o® @i

O transporte horizontal de massa na camada limite para o interior da depressao sera (fluxo por
unidade de massa arealateraldo cilindro):

"0 ¢ R

A condicdo de conservacdo da massa implica que esta convergéncia ter4 de ser compensada por
transporte ascendente através da superficie dos 1000m:

"W oY

Logo:

— YOG

Este resultado mostrque o facto deestes sistemaseremmuito mais extensos ndirecaohorizontal
gue nadirecaoverticalimplica quea velocidade vertical a escala sindptica é muiferior a velocidade
horizontal.

Vorticidade absoluta

A vorticidade relativa definida anteriormente é calculada a partir da distribuicao do vento, madido
referencial que esta em rotagao (a Terra). O planeta roda a velocifadstor dirigido nalirecdodo eixo
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da Terra no sentido Norte, com intensidanp

. Na latitudes esse

X& WGP T

vector tem componente vertical) mO B 1 A rotacéo planetaria esta associada a uma vorticidade, a

vorticidade

planetarig cuja componente vertical € simplesmeqgO BT "Q A componente vertical

da vorticidade absolutg, , é entdo a soma da (componente vertical da) vorticidade relativapm a
(componente vertical da) vorticidade planetaita

1
1

-0 (8-6)

Exercici®-4. Mostre que um corpo em rotacdo sélida com velocidade angwatrem vorticidade
(0}

Num corpo em rotacdo soélida, a velocidade linear a distavicia centro de rotacdo é dada por
‘Y Logo, a distribuicdo de velocidades na vizinhanca do centro de rotacdo é dada por (no caso de

T, S€ Tta rotacdo seria em sentido inverso mas o resultado continua valido):
.o 3G
Poe, 30
y P —
i C
0. A 30,
® < ® W ?m
1 300G
1 3alG
oo
OV (G <
1 C @
X
Logo temse:
- - - q

Note que o célculo é independente siwalores escolhidos pasafsw e também da localizagdo do
ponto A (por simplicidade colocado no centro de rotagéo).

Exercici®-5. Utilizando a equacao do vento do gradien{@-12), aplicada a um anticiclone circular
de raio de curvatura , mostre que a vorticidade absoluta no hemisfério norte néo pode ser
negativa.

A vorticidade absoluta€ "QNo hemisfério nortéQ Tte s seria possivel atingir valores negativos
em anticiclone com elevada vorticidade relativa (negativa). No entanto o gradiente de pressdo nos
anticiclones esté limitado. O maior gradiente permitido, correspondente ao antieici@is rapido é

dado por(7-13):

S 8
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correspondendo a um vento do gradiergaticiclénico maximo de
) —

Notar que’Y Tt A distanciagYsdo centro do anticiclone, o vento distribsé de acordo com a figura:

v ow Y
X
Vento dogradiente em anticiclone (hemisfério norte).

Utilizando diferencas finitas, calctda a vorticidade relativa:

h h h h "0
SR S 3 SR SR

Logo a menor vorticidade absoluta possivel sera’Q Tt

Conservacédo de momento angular e vorticidade potencial

A componente vertical da vorticidade € uma medida local da taxa de rotagdo num RoiEigercici@-4
mostrouse que, no caso da rotacao soélida, a vorticidade exd¢éamenteo dobro da velocidade angular.

A velocidade angular de um sélido edifetamenteassociada a umgrandeza conservativao momento
angular. O momento angular de um sélido depende da sua velocidade angular e da sua distribuigdo de
massa Se o solido for um ponto material emovimento circular uniforme de rai¥, a velocidade (cf.
Figura8-12), o seu momento angular éwetor perpendicular ao plano do seu movimento, dado por:

P b ad Yal@ 4a1Y @ O9 (8-7)

onde] é avelocidade angulay, 7 Y e"Gd o momento de inércia

12t
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Figura8-12 ¢ Momento angular de ponto material em rotacéo.

A lei de Newtor{lei fundamental d DinAmica) pode apliesse a0 momento angat, escrevendee:

— P ad b © ® ad b O (8-8)

2YRE & RS ypibdud ex@enoda doisvetores A equacads-8) implica que o momento angular

de um corpo s6 pode ser alterado se as forcas externas nele aplicadas produziremquen(e ).

Como em muitas situacdes torque é muito pequeno, 0 moment@ngular tende a conservae,
condicionando o movimento. Em particulam primeira aproximacgéo, a for¢a gravitiéo exerce torque

(visto que é colinear com wetor posicaobpe, portanto, o seu produto externo é nuldym exemplo
classico do efeito dabaservacao do momento angular é a aceleragédo do movimento do bajlgrando

ele faz uma pirueta juntando os bracos junto ao corpo: para conservar momento angular com redugéo do
raio de rotacdo o seu corpo € obrigado a ganhar velocidade angulaiB{g). Este exemplo tem
relevancia para percebersituacéo representada naigura8-13. Umamassa de encontrae sobre uma
montanha animada de vorticidade positiva (A). Se essa massa de ar se deslocar para Leste para o vale a
jusante, a topografia vai impor uma deformacéo dassa de ar (B) correspondente a uma reducéo do

seu raio acompanhada por extenséo vertical. A conservacdo do momento angular impde uma aceleragcéao
da taxa de rotacdo, i.e. um aumento da vorticidade. Assim, a zona a jusante das grandes cadeias de
montanhas @&ima zona favoravel & geracdo de vortices ciclonicio®génese

= -
=
A B

Figura8-13 ¢ Variagéo da vorticidade num elemento de fluido sujeito a extenséo, devido a conservacéo do seu
momento angular.

12¢



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

A equacdo(8-8), tal como a lei de Newton origin® & @, s6 se aplica a medidas realizadas num
referencialde inércia. Isso quer dizer que o momento angular de uma coluna da atmosfera deve ser
calculado considerando ndo a vorticidade relativa (medida no referencial em rotacdo) mas a vorticidade
absoluta (que inclui a coribuicao da rotacdo planetaria momento angular local num fluido é medido

por uma grandeza muito relevante em meteorologiaiaaticidade potencial No caso mais simples de

um fluido incompressivel, a vorticidade potencial pode escrseana forma:

- "Q
- 8-9
0 (8-9)
ondeOé a espessura da coluna de fluiddum escoamento adiabatico e inviscido (i.e. sem atrito) a
vorticidade potencial conservse. Na Figura8-13, o aumento déOimp8e um aumento da vorticidade

absoluta — "Q, de modo a conservar a vorticidade potencial.
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9. A estrutura vertical do escoamento atmosférico

O escoamento puramente horizontal descrito no capitédleonstitui uma aproximacao Util para a
avaliacao do vento a escala sindptica, e até em alguns sistemas de menor escala, mas nao corresponde a
uma solucgdo consistente das equac¢des do movimento. No cagitalostrouse que a presenca de atrito

na baixa atmosfera implica uma circulagdo vertical secundéria, capaz de compensar a convengéncia
zonas depressiondrias e a divergéncia nas regides de alta pressao. Dmddoalmostrouse que o
movimento vertical pode alterar a taxa de rotacdo atmosférica: a vorticidade absoluta. Claramente, a
circulacdo atmosférica tem que ser analisada em trés dimensdes.

A pressao como coordenada vertical

A discusséo da estrutura 3D danatsfera pode ser simplificada com mais uma mudanca do sistema de
coordenadas, passando do sistema cartesiano ladalii para o sistemacfufD o , onde a presséo
assume o papel de coordenada vertical. A transformacéo é possivel devido atefagioessao decrescer
sempre em cada vertical, isto é:

C

TT_ o T (9-1)

Implicando uma relac&o biunivoca entree ¢, dados chufd .

.Q..

Diversas equacdes da dinamica atmosférica torsanmais simplesmsistemal. Assim, pode mostrar
se(cf. Exercici®-1que a for¢ca do gradientéhorizonta) de pressao é substituida pela forgagradiente
(a presséao constanjelo geopotencial:

T %o

T (9-2)

ondeo geopotencial (potencial gravitico) é definido por:

%o QU (9-3)

Assim, o vento geostréfico escrege, em coordenadas naturais (isobaricas):

pT %o

q & (9-4)

Em coordenadas horizontais cartesianas, o vento geostrofico essegmetar que o simbolo se utiliza
quer para designar o médulo do vento €84), quer para designar a sua componeagiem (9-5)):

12¢
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(9-5)

Exercici®-1 ¢ Demonstre(9-5).

Num dado instante, pode escrevee:

Diferenciando:

AD ¢ &,IQd T seford wé &tenvse

Logo:

U _ = —_- — = —

Procederse de igual modo para .

No sistemad de coordenadas a densidadedesaparece da lista de variaveis que simplifica calculos
posteriores.Estae outras simplificacdes justificaram o uso generalizado do sisteera meteorologia,

sendo o tragado das cartas meteorolégicas em altitude realizado em superficies isobéricas (e.g. 850 hPa,
700 hPa500 hPaetc.) e ai marcadas isolinhas de geopotendid. acordo com a defini¢cad@®-3) o
geopotencial é dado, no sistema internacional, em unidades de energia especificeo(rkég?). No

entanto, é convencional utilizar a unidadetro geopotencialcorrespondente a aliude em metros da
superficie, na aproximacd® wé &.i 0

Exercici®-2 ¢ Numa certa regido aos } , a presséo ao nivel médio do mar é proxima dos
I || # a densidade é proxima dos8 @ O . Para um vento geostréfico de oeste com
0O v , calcule: (a) o gradiente horizontal de pressao ao nivel médio do mar; (b) o espagamento
entre duas is6baras com | |} $e diferenca ao nivel médio do mar; (c) o gradiente isobarico do
geopotencial aos 1000 hPa; (d) a distancia entre duas linhas de nivel com 10 m de diferenca de
nivel, aos 1000 hPa.

Em todos os cas6® c¢mOEiv Jp8to p T i
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@ — "® p& pmi P& "D dp m™RA
(b) 3¢ — oc@a

c) — ™ p8tioc pmai

(d) 3¢ — wUiQa

Geometria do geopotencial em superficies isobaricas

A Figura9-1 mostra a relacdo entre as duas coordenadas vertiéed), na vizinhanca de uma alta
pressdo. Em cada nivgla pressdo € maxima na zona central da figura. Simultaneamente, ao lengo d
cada isobdrica, a altitude (e portanto o geopotencial) € maxambém no centro da figura. Assim a
geometria do campo do geopotencial em superficies isobaricas é essencialmente idéntica a geometria do
campo da pressédo em linhas de nivel. Toda a analtseafeteriormente com base nessa geometria e sua
relacdo com o vento estacionario (geostrofico, do gradiente, ciclostrofico, etc.)-apliieetamentea

andlise de cartas isobéricas.

A, \}

X Q

N7, %0 22)
A 00(? Q, 4

Figura9-1 ¢ Distribuicdo de is6bargiPa)e linhas de nivglm) na vizinhanca de umalta pressadqseccao vertical).

Vorticidade relativageostréficano sistema P

A simplificaciala expresséo do vento geostréfico em coordenagléasaduzse numa simplificacdo da
forma matematica da vorticidade geostréfica. Na vizinhanca da latkudeefinindoQ ¢mOET, i.e.
tomando um valor fixo par&) pode calculase a vorticidade relativa geostréfica:

—a

0 TO pT%oT%o

W Tw Qo Tw

(9-6)

com as derivadas calculadas em superficies isobaricas.
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Exercicid®-3 ¢ Numa depressaeircularaos M a superficie dos | || #sté ao nivel dos
Odo centro.

ho centro da depresséo e ao nivel dos O a uma distancia de
Estime a vorticidade geostrofica.

Utiliza-se(9-6). Dado que s6 é conhecido o valord@e portanto dek%.nalguns pontos, utilizamos uma
aproximacamumeérica em diferencas finitas. Para a segunda derivada pode esseVef(8-5)):

Logo (comew 3w 3):

5 )T pTi

Como seria de esperar obtése uma vorticidade relativa positiva numa depressdo no hemisfério

norte.

Velocidade vertical no sistema P

A substituicdo da coordenada geométrizmela coordenada termodinamica altera a definicdo da

velocidade vertical. No sistengea velocidade vertical é definida da forma habitual:

Q4

0 =,
Qo

Analogamente, no sistemal & @St 2 OARI RS @GSNI A OI f ¢

Q0
Qo

tendo dimensdes dé ¢ . Pode mostrase que, em boa aproximac&o:

CA
J—
CA
Ca
CA

WL
T

CA

QU0 T 10
T 9 7o 1o

T g o~ o~
O0—. L—, 7 Q0 " Qv
) )

Q-
o-
8‘

T

(>

w T

o

(9-9)

pelo que nas regibes com movimento ascendestrd L. A aproximacgad9-9) resulta do facto de a

escala sindptica o gradiente vertical de pressdo ( ” "Q p 1 @& ser muitissimo maior que o

gradiente horizontal— 1hPa/100km=0.001 Pa/m).e—¥—x p 1. Note-se que também na escala

singptica—* — ou mesmo—x ——, pelo que o termo vertical da equacgs9) € o maisrelevante.
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Exercicid®-4 ¢ Aos 500 hPa, com uma temperatura de 3 , observase uma velocidade vertical
no sistemal de o |4 . Estime a velocidade vertical.

Utiliza-se (9-9):

Equacao de estado:
” _ 5 T@) X 7'62"@

Logo:

0 ra— ™ Wi p w di
(movimento ascendente).

Vento térmico

A forma simplificada da equac&o do vento geostréfico em coordenadagspecialmente Gtil para
perceber a variacdo do vento na vediici.e. com a press&o. Derivando em ordefas equacdes do
vento geostréficq9-5), obtémse:

iw

,_é ET_T %o pT T %o

TO A oT o QU
w10 Pl T % pl T % 10
¥ T0 Q01T o Qa0
No sistema) a equac&o de equilibrio hidrostatico escreses
1o T % p
—, "Q — v 9-11
T a I &1
Logo(utilizando a equagéo de estado do ar s€cd)):
10 pT P pr oYY Y1y
T QW M ® N ont W
-12
poTo elp YLYY i
¥y T0 O ont o

i.e., a variacdo vertical do vento geostrofico € determinada pelo gradiente horizontal de temperatura.
Integrando entre dois niveis isobaricgs ) N7~ 1, tem-se:
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- @b Y 1Y Qn P YT "Ydéh
vy Q T 0w N QT w n
. : . . . ‘ (9-13)
. - Y ryQn | Y 1Y N
v QO -—= —. V] U = —. aeE—
o Q T w0 QT w N
onded S dziAf Al 2dz 2 aiGS2NBYlF RI YSRALIFEY
MO Qo de o (9-14)
e 0 operador indica uma média na camada i, em (9-13). A variacdo vertical do vento
geostrofico define wento térmicod k 6
Y. . n 1Y
20 T)O( Sh— T_(J’O
D : ‘ . (9-15)
Vg QT

O vento térmico tem uma expressdo matematica semelhante a do vento geostf@f#gptomando a
temperatura média na camada i} o lugar do geopotencigbu da press&o no sistengd Assim, tal

como o vento geostréfico é paralelo as is6baras deixando as altas pres$ieitag(ou paralelo as linhas

de nivel ou equipotenciais deixando as altas a direita) o vento térmico numa camada é paralelo as
isotérmicas médias deixando as altas temperaturas a direita.

AFigurad-2 ajuda a compreender o vento térmidduma regido da atmosfera em que existe um gradiente

de temperatura (no caso, com a temperatura a decrescer uniformementdinegaow), devido ao
equilibrio hidrostético (pressaoum nivel € o peso da coluna de ar acima desse nivel) o espacamento
vertical entre as is6baras vai ser maior na regido quente do que na regiao fria, em consequéncia da menor
densidade do ar quente. Em consequéncia, a inclinagdo das isGbaras, i.e. otgrdeleressao, vai variar

na vertical (no caso da figura vai aumentar de intensidade) impondo uma variacéo vertical proporcional
do vento geostréfico (no caso da figura o vento geostréfico de oeste aumenta de intensidade em altitude).
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z

900 hPa

/
/

X

1000 hPa

e

FRIO QUENTE

y

Figura9-2 ¢ Explicacédo do vento térmico. Variacdo do vento geostrofico com a altitude numa atmosfera com um
gradiente horizontal de temperatura. Os simbofosepresentam a cauda deetor vento nadirecdoperpendicular
ao plano (y,z)dais6baras. A dimens&o do simbolo € proporcional & intensidade do vento.

Exercici®-5¢ Aos X observase um vento a superficie de Oeste com uma velacie de

O v e um gradiente de temperatura na direccdo Norgul, decrescendo a temperatura para
Norte a uma taxa de L Admitindo que estas condi¢des se verificam em toda a
troposfera, compreendida entre os  eos || |Ffestime o vento aos | |} #iunto da
Tropopausa.

Utilizarse (9-15). Nas condi¢Bes do exercicio teya

— Th— — pPpTULA
Logo:
O T
) —1 1— — 5 I1T— pm o@ai
Logo:
b @ @ T@®ai ©

O vento ganha intensidade mas manténdieecdoobservada a superficie. Este exercicio explica a
existéncia dalato Polar, consequéncia do vento térmico numa zona de elevgchdiente horizontal
de temperatura: éSuperficie Frontal Polar

Em condi¢cdes menos idealizadas que as do exercicio anterior, a variagdo vertical do vento geostrofico
implica geralmente ndo s6 uma alteragdo da sua intensidade, como uma mudatticagde Nesse caso,

uma vez que o vento médio na camada considerada ndao tem a mesetdo que o gradiente de
temperatura médio, ha lugar a adveccéao de temperatéraituacéo € discutida riExercici®-6.

Exercicid®-6 ¢ Num local aos }!, observase um vento de Oeste aos 1000hPa comd ¥ e
um vento de Sul aos 500 hPa com O v . Calcule: (a) O vento térimo nessa camada; (b) O
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gradientehorizontal da temperatura média; (c) O vento médigd) A adveccdo de temperatura.
Admita a aproximacgéo geostrofica.

M ¢cmOBIinJpd prmi

Vento:

Vento térmico:

Usase(9-15):

— V® pTLA ™ @ 7p Tad

— — PR pmUA
Vento médio:
6 — vai
of p i
Adveccédo de temperatura média:
— 60— U p@& pmoi m urQ

A andlise realizada riexercici®-6 permite estabelecer uma regra pratica para a evolucao previsivel da
temperatura média de uma camada da atmosfera:

Gb2 KSYAAFSNRZ2 y2NIS:I ydzyYtr OFYIFIRF RFE FdY2a¥SNI
horario, observase arrefecimento por adveccaddnversamente, observae aquecimento quando o
@Syid2 NRRF SY aSyiGdAR2 K2NI NRA2 ¢

O Exercici®-7mostra uma aplicagdo mais elaborado do mesmo método a um perfil com duas camadas,
em que se mostra a relagdo da adveccéo (diferencial) de temperatura com a estabilidade atmosférica.

Exercicid-7. Num local aos  H, observase um vento aos | F#om O v de Oeste, aos
I+ ©v deNoroeste,eaos ||f# O v de Sudoeste. Na coluna 10&D0,
observase num dado instante um gradiente vertical de temperatura igual ao da troposfera

13¢
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padr:?to:jj| 8

. Admita a existéncia de equilibrio geostrofico e hidrostatico e que o
escoamento é adiabatico e horizontahdmita que a temperaturanédia aos 700 hPa vales .

(a) Calcule o gradientdorizontal médio de temperatura nas camadas 100@0 e 706500.
(b) Calcule o vento médio em cada camada.

(c) Calcule a tendéncia da temperatura média em cada camada.

(d) Estime a espessura da camada 8§hPa.

(e) Estime otempo necessario para instabilizar a coluB&0-600, por efeito da adveccéo.

15

10

-p (hPa)

B TGOO

-10F

-15

. c c c c c c L
-10 -5 0 3 10 15 20 25

Representacéo grafica do vento aos varios niveis (a preto os ventos médios) e dos gradientes de temperatura média nd&eatifadans
pela presséo no nivel intermédio)

(a) Utilizamos a equagéo do vento térmico:

Atribuindo os valores médios ao nivel central de cada camada (880apeamada 106000 e 625
para a camada 76800), temse:

— —— ™ wpmid
— _ ™wpmoa

— —— m™u pmOG , — ——— o pm+i

osvetoresn“Ymédios nas duas camadas estdo indicados na figura.

(b) Calculamos o vento médio em cada camada como a média aritmética entre o seu valor na base e
todo dessa camada. Assim (ver figura):

6 — @Eui B 0 ——  o® Wi

6 — oM O —— a1 O

13¢€
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(c) Sendo o escoamento horizontal e adiabatico, podemos escrever (para as camadas centradas aos
850 eaos 625)cf. (6-23)):

Logo
— og pn+O0 TCH h— p@® pm+0 ™ B

(d) Este resultado é necessario para a alinea seguinte. i#izaférmula hipsométrica (para o ar
seco)(cf. (1-18)):

QW a at— ¢gx W@

(e) A atmosfera ficara instavel quando o gradiente vertical de temperatura exceder (em mdédulo) os
10 K/km ( "(¥® . Para um desnivel de 2785 m, isso quer dizer unesetii€a de temperatura de
27.9K. Inicialmente, temos um gradiente de 6.5 K/km, i.e. cerca de 1&& ¢& Y uno
desnivel considerado. Dado o padrdo de aquecimento e arrefecimento determinado na@jinea
com aquecimento na base e arrefecimento no topo, o médulo da diferen¢ca de temperatura

aumenta cerca de® @ 'Q . Logo a instabilidade sera atingida ao fim de cerca—%ée—

pc.Q

Estrutura vertical de deprssdes e anticiclones

A inclinacdo das superficies isobaricas em resposta ao campo da temperatura, tal como foi exemplificado
na Figura9-2, é a explicacdo priméaria para a estrutura vertical dos sistemas de pressdo. Um caso
particularmente instrutivo e relevante corresponde a situagdes nos quais o extremo (maximo ou minimo)
da pressao numa superficie de nivel, ou do geopotencial numa superficie isobarica corresponde a um
extremo do campo da temperatura&onsiderando que existem dois extremos possiveis (maximo e
minimo) para dois campos (geopotencial e temperatura, no sistenfeé quatro casos a analisar neste
contexto: a depressao fria (minimo dmessdo, ou degeopotencial coincide com o minimo da
temperatura), a depressao quente (minimo pgeessdocoincide com o maximo da temperatura), o
anticiclone frio (maximo d@ressaocoincide com o minimo da temperatura) e o anticiclone quente
(maximo depressédocoincide com o maximo da temperaturd.Figura9-3 esquematiza a estrutura
vertical deses sistemas idealizados, com indicagcdo da circulagdo horizontal em diferentes niveis,
calculada para o hemisfério norte.
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é& i i -

Figura9-3 ¢ Estrutura vertical de sistemas de circulag@ohemisfério norte (a) Anticiclone quente; (b) Anticiclone
frio; (c) Depressdo quente; (d) Depressao fria. O simbaokpresenta o movimeto perpendicular ao plano para
GRSYGNRE OGLINIF b2NIS asS aSsS > npréséntdlo R&imemo Iperp@ridiaulatao RS { dzf ¢
LI IFy2 LI NI aF2NF £ | Ay difeyaaperRehdedar Reste Py dipfoportiSralad Nk T A O 2
declive das is6baras. As linhas séo isGbaxisar que a circulagdo do anticiclone frio (b) e depresséo quente (c)
invertem em altitude.

De acordo com as estruturas apresentadashigura9-3 os anticiclones quentedjgura9-3a) e as
depressoes friag{gurad-3d) séo sistemas profundpsuja circulagéo se intensifica em altitude, tornando

se os anticiclones mais intensos (logo, mais rapidos) e as depressdes mais cavadas (e mais rapidas). Pelo
contrario, os anticiclones friog-igura9-3b) e as depressdes quentdsiqura9-3c) sdo sistemas pouco
profundos, observandse uma reducéo e, emtualmente, uma inversdo do sentido da circulagdo nos

niveis superiores (sobre o anticiclone frio Eigurad-3b encontrase uma depressédo em altitude, sobre

a depressdoquente na Figura9-3c encontrase um anticiclone em altitude).

A intensidade e o sentido da circulacéo geostréfica podem ser caracterizados pela vorticidadgapote
geostrofica(9-6), sendo- negativo nos anticiclones e positivo nas depressées. No sisiedmauito facil
calcular a variacdo vertical desta propriedade:

13¢€



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

- Pl IT%T% p1 1 T%op! 1
n Q0Tw Tw Qtew Tw 10 Qo Tow "
o1 . vy Y oToY Ty (9-16)
Qo To 0 QWrTe To
Numa zona em quéYé maximo(cf. Exercici®-3), tem-se:
Ty vy

Pelo que nos sistemas quentes a vorticidade geostréfica cresc® comseja decresce com a altitude:
casos ddigura9-3a,c. Inversamente nos sistemas frios a vorticidade geostréfica cresce com a altitude.

Exercici®-8. No centro de um anticiclone circula isébara dos 1000 hPa encontsg aos 100m, a
500 km do centro encontrase aos 60m. O campo da temperatura apresenta um minimo no centro
do anticiclone sendo % mais baixa que a 500kmo centro. (a) Estimea vorticidade aos 1000 hPa
(b) Estime o nivel de presséo a que se estende o anticiclddglize a aproximagéo geostrofica
comfj] v . Note que tratandose de um anticiclone frio a sua estrutura véral é a da
Figura9-3b, sendo o seu limite superior a isbbara plana com vorticidade nula que separa o
anticiclone frio na baixa troposfera da depresséo fria na aitaposfera.

Vamos utiliza(9-16):

Integrandoentre a superficiefy f  p T TTUIGR a isdbara plana) , obtémse

No nivel , tem-se (cf.Exercici®-3):

P& pi

A estrutura térmica é calculada com o mesmo procedimento

—_ — Y pTm LA

No niveln , a is6bara é plana, logo:

Finalmente
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10. A circulacéo global

A teoria exposta nos capitulos anteriores, aplicavel a sistemas estacionarios em equilibrio, a escala
sindptica, ndo contém ainda os ingredientes necessarios para perceber a dindmica da atmosfera que é
essencial para a previsdo meteoroldgica, mas pernuitepreender algumas caracteristicas notaveis da
circulacdo média global. RiguralO-1 apresenta uma visdo esquematica da circulagéo global, proposta

no século XIX pdferrel como umatualizagdado modelo original de Hadley d&culoXVIIl que, apesar

da evidente simplicidade ainda a referéncia.

Célulade
Hadley

~ZITC

\ _ Jacto
subtropical

FiguralO-1 ¢Circulacdanédia global (Plano horizontal junto da superficie e circulagéo no plano meridiogal). A
anticiclones subtropicais, 8depressdes associadas a frente polar, ZIZ@ha intertropical de convergéncia (zona
depressionaria).Ogtossubtropical e polar eéb indicados, sendo o vento para o interior do plano da figura
representado poA e o movimento para o exterior desse plano perA estrutura tricelular foi proposta por
Ferrel(1856) A existéncia das correntes gato s6 é conhecida desde a década de 1940, devido a circulacédo de
avides na alta Troposfera.

A Figura 10-1 descreve uma circulagdo (média temporabn trés dimensdesNo plano vertical,
representado pela coroa circular em torno da Terra, a circulagdo € caracterizada por uma sucessao de
GOStdzZA a¢y a OSftdzZla RS I FRfS&8 yIF NBIAA2Z GNRBLRAOL
médias e as células polares. Nafulas de Hadley e nas células polares o ar sobe na zona mais quente e

desce na zona mais fria, um comportamento ge@mo se ver&sta de acordo cora energia disponivel

no sistema, recebendo essas circula¢des a designagégudasdiretas. A circulago na zona intermédia,

por simplicidade descrita como uma céluldireta (de Ferrel), é de facto altamente turbulenta, sendo a

sua energética mais complexa.

No plano horizontal &igural0-1 mostra a existéncia de convergéncia na zona equatoriaZare
Intertropical de Convergéncié&ZITC, ITCZ na terminologia inglesa), com a geracdo de uma circulagdo de
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leste sobre o equador, ogentos alisios devido ao efeito de Cmlis em ambos os hemisférios. Nas
latitudes subtropicais, encontramos em ambos os hemisférios cinturas de altas press6es com circulagéo
anticiclénica. Nas latitudes médias encontramos uma nova zona de convergéncia junto da superficie
associada a um escmnto de Oeste em ambos os hemisférios e a uma zona perturbada com depressoes
moveis, deslocandee de Oeste para Leste. Na zona polar encontramos uma zona de circulacao
anticiclénica junto da superfic{anticiclones muito frios, logo muito pouco espegsos

Finalmente, &iguralO-1 incluiaindauma informacéo importante sobre a circulagdo horizontal no topo

da troposfera. Na regido das depressdes mdveis subpolares (em ambos os hemisférios)ysebsenva
elevado gradiente horontal de temperatura associado superficie frontal polar. Por efeitdo vento
térmico, ocorre nessa regidpum maximode vento de oeste na alta troposferajato polar. No limite

polar das células de Hadley, em cada hemisfério, obsssuan outro méximo do vento de oeste na alta
troposfera, gato subtropical produzidopor efeito de Coriolis no ramo superior das células de HaGley.
desvio, para a direita no hemisfério norte para a esquerda no hemisfério sul, do ar que segue para os
polosno ramo superior das células de Hadley impede de facto a sua extensao até latiidedevadas,
confinando a circulagéo de Hadley a zona tropical.

A circulacdo esquematica &igural0-1 ndo entra em consideragdo com a heterogeneidade da suerfic
da Terra, devida especialmente ao contraste entre continentes e oceanos, nem com o cicldaanual
circulacao NaFiguralO-2 mostrase uma climatologia real, corpgsndente a circulacdo média junto da
superficie nos meses limite do ciclo anual, Janeiro e Julho, calculada como a média-86QIP64a
reandlise do ECMWF ER®\

Os padrdes esquematicos daigura 10-1 estdo presentes naFigura 10-2, mas com grande
heterogeneidade espacial e com um claro ciclo anual. Genericamente, os padrbes de circulagéo
acompanham o movimento anual aparente do Sol, com maiores excursfessnbsebe 0s continentes

gue sobre os oceanos. O ciclo anual em todas as variaveis representadas (pressao, vento e temperatura)
€ muito mais intenso no hemisfério norte, devido a suaittmmaior extensdo continental. No inverno
(Janeiro no hemisfério norte, Julhmm hemisfério sul) os continentes apresentam anticiclones frios,
substituidos por depressfes quentes no periode@gio. Ambos sédo sistemas powspessos, so visiveis

em cartas de superficie. Os anticiclones subtropicais, sistemas quentes e portantoardie g
profundidade, estdo sempre presentes mas respondem ao ciclo anual acompanhando o movimento
aparente do Sol. As depressGes méveis ndo sao wlaeis em cartas climatolégicas, sendo aqui a zona
subpolar caracterizada por depressfes estacionarias peemntas, por exemplo a depressao da Islandia

no Atlantico Norte e sistemas equivalentes no Pacifico e no hemisfério sul, cuja localizacdo e intensidade
sofre também um ciclo anual, acompanhando o movimento aparente do Sol.
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ERAA40, Janeiro
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FiguralO-2 ¢ Climatologia de Janeiro e de Julho, calculada com dadogd®@ECMWFL9612000): isolinhas da
pressao ao nivel médio do mar em hPa (linhas pretas, espagadas por vetdragindicam vento aos 10 m; cores
indicam tempeatura aos 2 m (celsius).
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Convergéncia, divergéncia e movimento vertical

AFigural(0-1, e de forma menos clararagural 0-2, identifican em cada hemisfério trés faixas latitudinais
onde ocorre convergéncia de ar junto da superficie, forcando movimento vertical ascendente (como foi
explicado no capitul8 e é esquematizado naiguralQ-1). Essas faixas saoT&Z (zona intertropical de
convergéncia) proxian do equador, e uma zona nas latitudes elevadas em cada hemisfério no limite
equatorial das células polares. Estas regides, cuja geometria e movimento anual em resposta ao
aguecimento solar sao fortemente influenciadas pela distribuicdo das massas ctaishem especial

no hemisfério norte, séo as regides mais favoraveis a ocorréncia de precipitacao.

Nas zonas de subsidéncia das células de Hadley a precipitagdo € inibida, dando origem a cintura de
desertos tropicais no interior das grandes massas contaig. Nos oceanos subtropicais a subsidéncia
reforca os anticiclones quentes permanentes, como o anticiclone dos Acgores.

Energética da circulacao global

I SEA&GsYyOAl AySoAlt oSt RS STSAG2a RAAAAIlaBAG A D2EX
atmosfeérica requer a existéncia de mecanismos forgadores renovaveis. Na auséncia de tais mecanismos
esperarseia que a atmosfera atingisse um estado de equilibrio com vento nulo, isto € com uma
FGY2AFSNI SY GNRBUOl en?2 &asahelaRlI € t YSavYl @St 20ARIRS

Qual a origem da energia que mantém a circulagdoRighira10-3 reproduz o modelo proposto
originalmente por Margules em 1904 para explicar a circulacao aémoafNo estado inicial (&) fluido
apresenta um gradiente horizontal diensidade Dado que a pressao em cada ponto depende do peso

da coluna de ar o estado (a) ndo é um estado de equilibrio, tendendo o sistema a evoluir para o estado de
menor energia ptencial possivel, o estado (b), onde o gradiente horizontal de presséo se torna nulo. Tal
evolucéo implica a geracdo de urieculacaotermodinamicadireta com subi do fluido menos denso

e descida ddluido mais denspresultando numa descida do centde gravidadeconjunto das duas
massasdefludd ! RAFSNByYye SyiNB | SySNHAIFI LRIGSYOAlIf R2
minima constitui @&nergia potencial disponivel.e. a fragcdo da energia potencial que pode ser convertida

em energia cinética. Assim, sempre que exista um gradiente horizontdenkidadeexiste energia
disponivel.
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(@) (b)

Fluido menos denso

Fluido menos dens

-
-

/

O

Figural0-3 ¢ Geragéo de circulag&o num fluido cgmadientes horizontais de densidad@)Noei (i | R2 & OA @2 ¢ X
centro de gravidade de cada massafld@lo localizase no circulamarelqg o centro de gravidade conjunto
localizaseno ciclopreto, as setas indicam o movimento futuro das massafiuildo em respostaa forca do
gradiente de pressdo; (No e G F R2 & Y2 NIi 2 ¢-se Ao canfpdziveRiicoplo@addd & rdadamenos
densa na camada superior; 0 centro de gravidadguwan deslocouse para baixo (quadrado preto).

O modelo de Margules de conversdo entre energia potencial disponivel e energia cinética por
redistribuicdo da massaum fluido é apli@vel a qualquer fluido. No caso de fluidos incompressiveis, i.e.
de liquidbs, a aplicacdo do conceito de energia disponilistante simples (cExercicid 0-1).

Exercicial0-1. Considere aigural0-3. Admita que o fluido cinzento claro é azeite, com densidade
o . e fluido escuro é agua, codensidade o . Admita que o recipiente tem
10 m de altura de fluido e uma area O , ocupando cada um dos fluidos metade do volume
total. Calculea energia potencial disponivel. Admitindo que essa energia é transformada em
energia cinética e distribuida igualmente por todo o fluido, calcule a velocidade atingida.

SejdaQ p 1@ a altura do fluido & p TGt a area da base. Tomando como refeci@ a base, a
SYSNEALF LRGSYyOAl fctRgarald¢®E G R2 GAG2¢ &SN

60 am am » —0o © —0 QB0

onde— é o volume de camada uma das massas de flaide notou que a energia potencial de cada

uma das massas de fluido é simplesmeant&T) onde™®¢é a altura do seu centro de masso cestado
morto€ sera(ver Figural0O-3b):

0 A a4 " —0- 7 -0 — i
Logo a energia disponivel sera:

o 0 0 "QEQ

Numericamente:
O p&O UL

por unidade de massa selfAPEavailable potential energy

14t
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Conversao em energia cinética:

-av ©O O Wg 0L OpPKai

Cf analogia com o conceito de CAPEKgErcicial-3).

Teoriade Kelvin da circulacéo

No caso do ar, os gradientes horizontais de densidade deeemrincipalmente aos gradientes de
temperatura (& mesma pressao, 0 ar quente énoge denso), e em menor grau aos gradientes de
humidade (& mesma presséo e temperatura a adicao de vapor reduz a densidade), pelo que a energia
disponivel é gerada por aquecimento diferencial do ar.

A circulacadaliretaresultante do aquecimento diferencipbde ser analisgamatematicamente, seguindo

a metodologia de Kelvin. Tal como Kelvin e MargulesHgliral0-3) vamos considerar regido da
atmosfera de pequena dinmséo,representada ndigural0-4 para a qual o efeito de Coriolmssaser
desprezado. Vamos igualmente desprezar o athtessa regido vamos admitir que existe um gradiente
horizontd significativo deemperatura com uma regido mais fria de temperatii¥da esquerda na figura)

e uma regiao mais quente de temperattiM(a direita). O gradiente horizontal de temperaturaduz

se numa deformacéo das isObaras, encontragdestas mais proximas na zona fria (mais densa) e mais
afastadas na zona quente (menos densa). Na auséncia de efeito de Coriolis, o ar sera acelerado pelo
gradiente de pressao, atravessando as isébaraseamiido das baixas pressoes, tal como indicado.
Qualitativamente parece claro que na zona superficial 0 escoamento se dara do ar frio para o ar quente,
com um escoamento de retorno em altitude.

. C
(U)] Propo
¢( D
A
‘w\ \
(‘L) B pbase

FiguralO-4 ¢ Circulagé@mo plano verticaem regido com gradiente horizontal de temperatuid “Y . AB e CD
sdo is6barasorepresenta a direcgdo horizontal de maxima variagdo da temperatura.
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E possivel utilizar as equa¢Bes do marito para analisar a evolugdo prevista da circulacio neste
sistema. Precisamos, no entanto de considerae@sacdes do movimenttridimensiona) dado que
muito claramente existe uma estrutura vertical que nao é explicada pelo wembico, visto que estaos

a desprezar o efeito de Coriolis e 0 vemt@o esta em equilibrio geostréficcEm trés dimensbdes as
equacgdes do movimento podem escrexgamna forma(aindaguasesem aproximacgoes)

Qo6 ptn . .

Qo0 T o VO

Q0 :

20 210 g g
o T w (10-1)

Qo pt N .

=2 B g

'QO nT q O

Desprezando o atrito e a for¢ca de Coriolis, as equagdes simpligieam

Q6 pr A
Qo "1 o
Qv pr A
Qo T w (10-2)

Podendese escrever na formeetorialcondensada:

e

Qb
i 10-3
’Q (‘) ” r] @ ( )

ondenrp — 8 —8 —9Qew M.
'GS 32Nr GSy2a dzalFR2 2 GSN¥Y2 AGOANDdzZ I en2é RS

matematico muito precisaDefinesea circulacdode um fluido como o integral, ao longo de um circuito
fechadob coma
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8 e (10-4)

Exercicial0-2. Numa depresséo circular obsense umventode OV a
centro. (a) Calcule a circulacéo na circunferéncia referida; (b) Calcule acstiaidgade relativa; (c)
Mostre que a circulacéo por unidade de area (da area delimitada pela circunferéncia) é igual a
vorticidade relativa.

(a) Utilizase(10-4):
6 B @B ¢ YO ODT prma i
(b) Utilizando diferencas finitas (dExercici@-5):

- — ™ pmi

(©)

Sendo o circuito fixo, dado pela linha ABCIaFigural(-4, em que AB e CD sao duas is6baras e BC e DA
duas veticais, pode escrevese:

Q6 Q Qb Qn
— =, — — "0Q ¢ 105
Qo Do WE [ fE g R (165)
obtendo-se oo teorema de Kelvin da circulagéo
Q6 of (106)
'Q (‘) ”
onde se notou que:
. . . , Or
kg PI% T T 'h sow w@ 0@ 2 (107)
T Tw Ta
e
MR 0880@ Q@ Q@ "QQa (10-8)

e que o integral ciclico d®@S A RSYGA Ol YSYy (S vy dzf 2 groduto itedrdd Ne dei®@ NJ & ¢
vectores.Utilizando a equacao de estado (ar seco) e lembrando que a pressao shosraetosBC e
DA, obtémse para o caso daigural(0-4:

14¢€
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06 T OF ,
— Y "Y‘—n Y "Y‘—n Y Y Y« ér!— (109)
Qo n n n

Portanto, existira geracdo de circulagdo no sentiiteto ABCDA s& Y, e geracgdo de circulagdo
retrograda (ADCBA) 8¢ Y.

O exemplo mais claro de aplicacao da teoria de Kelvin da circulagéo é o estabelecimento da brisa maritima
analisado ndexercicid 0-3.

Exercicidl0-3. Ao largo da costa ocidental de Portugal continental no més de Julho obssevas
11h uma temperatura do ar de 3 , sendo a temperatura do ar sobre terra a 40 km de distancia

3 . Essagradiente é observado entre a superficie, onde a pressao vale 1000 hPa e os 900hPa (a
cerca de 1000 m de altitude). Admitindo que as 11h o ar esta ainda em repouso e que o gradiente
de temperatura se vai manter na hora seguinte, estime: (a) a taxa de ¢aoada circulagéo de
brisa;(b) a aceleracéo inicial imposta ao 4c) a intensidade do vento de brisa as 12h.

Para relacionar a circulagdo com o vento vamos considerar uma nova verségudal0-4. Nesta
versao introduziranse duas modificacdes: (a) introduziras® componentes verticais na circulagdo;
(b) admitiuse que a circulagdo € quassangular o que € realista.

D _ 900hpa
£
X
i
1
=
0P % oml,
A U, 1000 hPa
Lx=40km B

Circulacéo de brisa maritima
() Utilizase(10-9):
— Y'Y YIl— owi
Nota: a circulacio é dada em unidades i

(b) Usa(10-5):

Pl D

Assim, aaceleracdo sera em média:
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— -—— —— 1I® pmai
(c) Assim, as 12 1 h depois do inicio, teremos uma circulagdo no valor de:
U U — pQM & pTM OCQTTP Pai

Tratase de um valor muito el@do para uma velocidade de brisa, o que mostra@agito ndo pode
ser desprezadonesmo durante um periodo de 1 h.

Utilizando o mesmo raciocinio de Kelvin, Bjerknes demonstrou um teorema de circulacdo mais geral,
aplicavel sistemas de grande dimens@mde esta incluido efeito de Coriolis. No entanto, dado que o
efeito de Coriolis so existe se a velocidade nao for agaracdode circulacdo a partir de uma atmosfera

em repouso é devidamente explicapelo teorema de Kelvin.

Aquecimento diferencia

A escala global, a geometria esférica da TerraFglira5-7) garante a imposicdo de um importante
gradiente de temperatura, estimado fégural0-2 em mais dep B entre o equador e o polo de Inverno.

De facto o gradiente observado fagural0O-2 € muito menor do que o que existiria na auséncia de
circulacao atmosférica e ocei@a. AFigural0-5 mostra uma estimativa do balanco radiativo da Terra em
funcdo da latitude. A curva da radiagdo solar absorvida é uma fungéo da geometria e do(alivédimo

local de radiacé@o absorvida perto do 10N resulta do albedo da ZITC). A curva da radiacdo emitida é uma
funcdo da temperatura do planeta. Na auséncia de circulagdo (atmosférica e oceanica) as duas curvas
teriam de coincidir, encontrandse a zoa equatorial mais quente e os polos mais frios. A diferenca entre

as duas curvas, em cada latitude, constitui uma estimativa do calor para ai transportado pela circulagéo
global.

300 4
250 -

& 2004
1S ]

= 150+
100

50 -

T T T T T T T T T T T
-90 -60 -30 0 30 60 90

Latitude
FiguralQ-5 ¢ Fluxos de radiacdo no topo da atmosfdrmha preta: radiacéo solar absorvida; linha vermelha:
radiacao infravermelha emitida. Média 192000 dos dados ER® (ECMWF).

O facto de o balanco radiativo implicar weficit de energia nas latitudeelevadas e um excesso nas
latitudes baixas traduge num refor¢co permanente do gradiente nogal de temperatura, aquecendo a
zona quente e arrefecendo a zona feaatamenteo tipo de forcamento que é necessario para manter a
circulacéo apesar dos efes dissipativos.

15C
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Massas de ar

AFiguralQ-5 sugere que o balanco radiativo varia de forma bastante regular entre o Equadpoibgs

com a temperatura do ar junto da superficie a decrescer gradualmAiiguralO-2, no entanto, mostra

gue, mesmo em média mensal de 40 armsljstribuicdo da temperatura ndo € muito regular, notando

se que o gradiente de temperatura é particularmente inteasoceatas regides, por exemplo no Canada

em Janeiro. De facto, como se referiu no capifijlo ar interage fracamente com a radiag sendo esta
absorvida fundamentalente na superficie terrestre e no oceano. O ar pode trocar calor por contacto
com a superficiemas esse processo é lentoadeta unicamente a baixa troposfera, dada a baixa
condutividade térmica do ar (cTabela2-2). Em consequénciaé em zonatiomogéneas nas quads
mesmoar se mantenha em contacto com a superficie por um periodo prolongado sera atingido equilibrio
térmico, com formacao de unmaassa de acom carateristicas correspondentes a zona de formacao.

As zonas mais favoraveis a formagcdo de massas de ar sdo regibes com circulagdo anticiclénica quase
permanente, como os anticiclones quentes subtropicais e os anticiclones frios nas regides polares ou
sobre oscontinentes nas latitudes elevadas. Uma vez formada, uma massa de ar pode manter as
caracteristicas termodinamicas tipicas da regido de formacédo durante muitos dias, tempo suficiente para
ser transportada pelos ventos varios milhares de km. Uma das cesdici&s que constitui um cartdo de
identidade de uma massa de ar é a temperatura potencial do termémetro molhado, uma vez que se trata
de uma propriedade conservativa em processos adiabaticos, mesmo na presenca de condensacao e
precipitacao.

Apesar deexistirem listas mais detalhadas, € usual considerar quatro massas de ar basicas:

Massa de Ar Tropical Maritimajuente e humidagom uma regido de formag&o nosaanos subtropicais
(Atlantico, Pacifico e indico, em ambos os Hemisférios);

Massa de Ar Tropal Continental,quente e seca, com uma regido de formacdo wostinentes
subtropicais (e.g. regibes desérticas);

Massa de Ar Polar Maritimdyia e humida, com uma regiéo de formag&o nos Oceanos polares;

Massa de Ar Polar Continentdtkia e seca, connma regido de formagédo nos Continentes das latitudes
elevadas (e.g. Sibéria, Canada, Antarctica)

Frente polar

As massade ar de origempolar e tropical encontramse nas latitudes médias, transportadas pela
circulagdo global. Na zona de interface entreagsmassas de ar obserga uma transi¢éo rapida entre o

ar tropical quente e humido (elevada temperatura potencial do termémetro molhado) e o ar polar frio e
seco (baixa temperatura potencial do termometro molhadtgsa regido de trandigpode ser ideatiada
como uma superficie de separagdo entre as massas de ar, designadapeciicie frontal polar A
interseccao entre a superficie frontal e a superficie da Terra € designaftenqterpolar.
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O elevado gradiente horizontal de temperatura pregent frente polar indica que existenergia
potencial disponivelDada a escala destes processasirculacdo gerada nessa regido ndo pode ser
corretamenteanalisada sem entrar em consideracdo com a rotacdo da Terra, i.e. com a aceleracdo de
CoriolisAFigural0-6 mostra a circulacéo n@lano horizontal na vizinhanga da frente polar do hemisfério
norte. A circulacdo é&idimensionalcom o ar frio a descer sob o guente (tal como no problema de
Kelvin da brisacf.Figural0-4) ao mesmo tempo que é desviado lateralmente, para a direita no hemisfério
norte, pelo efeito de CoriolisnEconsequéncia, é forcada umiiculacéo ciclonicaa zona da frente.

Ar Frio
(DESCE)

FRENTE v

POLAR Ar quente e himido
(SOBE)

FiguralO-6 ¢ Formacdo de uma perturbacéo frontal por convergéncia na frente polar do hemisfério (Rieteo
horizontal)

Na presenca de um gradiente de temperatura suficientemente intenpertarbacdo frontal incipiente
esquematizada n&iguralO-6 tera tendéncia a amplificar-se dando origem a urniclone das latitudes
médias adepresséo frontal A circulacdo na vizinhanca de uma depressao frontal do hemisfério norte
encontrase esquematizada riéiguralO-7. Neste sistema continua a funcionar o mecanismo energético
proposto por Margules, de conversao de energia potencial disponivel em energia cinética por reducao do
centro de gravidade da atmosfera, acompanhado por transporte de caldiregdodos polos como é

exigido pelo balanco radiativ&igural0-5).

. 996 hPa<
- ~

Figural0-7 ¢ Depresséo frontal ndura no hemisfério norte.

As depressOes frontaisdg sistemasativog associados a vento e chuva, e sdo sistemas moveis
transportados em geral de Oeste para Leste nas latitudes médsasdinamica, incluindo eiclo de vida
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e trajetdriastipicas, mas tmbém a distribuicdo espaco temporal da sua fenomenologia, constitui um
topico central da meteorologia das latitudes médias.

15¢
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11. Sistemas de observacao

Escalas do movimento atmosfériceleteorologia sindpticaObservafes de superficie. Observacbes
remotas Cartas meteoroldgicas.

Escalas do movimento atmosférico

A complexidade do escoamento atmosférico torna necessaria a introdugéo de diversas simplificagdes. Tais
simplificacdes podem ser justificadas pmdalises de escald.e. por calculos da importanaiaelativa dos
diferentes processos representados capazes de justificar o recurso a equagfes mais simples. A
importancia dos diferentes processos é, em geral, dependente da dimens&o horizontal dos sistemas
considerados e/ou da sua duracéo temporakigurall-1 classifica diferentes sistemas meteoroldgicos

em funcdo da sua escala, considerando diferenciadamente os sistemas tropicais e 0s que ocorrem nas
latitudes nmédias pelas razdes referidas no inicio do capitulo.

1(|)4km 10fkm 102I|<m 10k|m 1km
Planetaria| SinoOptica Mesoscala (Convectiva) | Microscala
) T T T
8 1 1 1 1
? Ondas longas : Depressdes : Frentes ICumulonimbus: Perturbagdes
E | extratropicais |, Ondasde Tornados , haCLP
8 Anticiclones 1 montanha 1 1 (Térmicas,
3 subtropicais 1  Anticiclones I Linhas de 1 I rotores)
b= ! I porrasca ! !
© 1 1 1 1
- 1 1 1 1
1 1 1 1
ZITC : Convecgao ! Conveccéo : Células de : idem
9 | organizada , de mesoscala | convecgdo |
o Ondas de leste | (Clusters) I | |
=3 1 1 1 1
0 . .
= : Ciclones troplcals: : :
1 1 1 1
1 1 1 1
T T T T
10%h 10h 1h 10t h

Figurall-1 ¢ Escalas do movimento atmosféricoLP (Camada Limite Planetaria), ZITC (Zona Intertropical de
Convergéncia)

A classificacdo apresentada agurall-1 pode ser definida coméenomenoldgica no sentido em que

as diferentes escalas sao descritas em funcdo de sistemas meteorolégicos observados, a que estamos
habituados a atribuir designa¢des padréo, muitas delas incluidas na linguagem comum. O simples facto

de termos coma@nticiclone dos Acoreou tornado serem imediatamente identificados, o primeiro como

um sistema de grande dimensdo e quase estacionario e 0 segundo como um sistema de pequena

dimenséo, grande intensidade e curto tempo de vida, indicam que a analise de escala faz semfidp, i.e.

na complexidade do escoamento atmosférico se podem encontrar sistemas de diferentes escalas, capazes
de uma vida relativamenteoerentee com caracteristicas classificaveis.
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AFigurall-1 contém diversas informagfes importantdsm primeiro lugar notse que se admite uma
relacéo de proporcionalidadiretaentre a escala horizontal de um dado sistema e a sua escala temporal:
0s grandes sistemas evoluem lentaments pequenos sistemas sdo rapidos. Esta proporcionalidade
resulta dopapel dominante da adveccgéaborizontal na dindmica meteorol6égidam segundo lugar nota

se que, nas latitudes médias, os sistemas que produzem vento ou precipitacao significativaa qoeire

na escala sindptica (depressdes extratropicais) quer na mesoscala (freqtedtlines ou linhas de
borrasca, nuvens convectivas, tornados). Os sistemas mais intensos, no entanto, sdo de mesoscala.

As diferentes escalas meteorologicas estdo aaslasi a diferentes processos fisicos. No casesdala
planetaria, correspondente a sistemas com dimensao horizontal comparavel com o proprio pkaseta,
existéncia devese a geografia global, nomeadamente ao forcamento atmosférico pela distribuicdo dos
continentes. No outro limite, os sistemas de microscala, de dimenséo horizontal inferior a 1 km e duragéo
temporal de minutos, sdo caracteristicos da turbuléncia atmosférica, em especial na camadailimite.
meteorologia mais relevante, no entanto, ocorras escalas intermédias.

Meteorologia sinéptica

A escala sindptica foi durante muito tempo o foco da meteorologia. O teinipticoderiva desinopse

ou resumo. A sua utilizacdo na meteorologia como o identificador de uma escala indica a ideia de que
seria possivel perceber o essencial da evolucdo do estado de tempo, pelo menos nas latitudes médias, a
partir da observagédo nessa escala.

De facto, o stema classico de observagdo meteorolédgizseiase na rede sindpticade estacdes de
superficie e de estacdes dadiossondagem cuja operacgdo é realizada de forma sincronizada a escala
global, com observacdes em Tempo Universal Coordenado (UTC, nagigga) As escalas espago
temporais acessiveis nessa rede foram definidas pragmaticamente como o compromisso possivel entre
custos e beneficios. No caso das observagfes de superficie a distancia entre estacdes é da ordem das
dezenas de km nos paises degalvidos com intervalos entre observacdes de 8nquanto as estacdes

de radiossondagem estdo espacadas por centenas ded&msondagens as 0 e 12 h UX@de sindptica

€ extremamente heterogénea, deixando por observar a maior parte da regido ocefmjcandes
extensoes terrestres (cFigurall-2). O espacamento espagemporal entre observagfes de altitude

limita a observagao tridimensional da atmosfera a sigte com dimensao horizontal da ordem das
centenas de km ou mais e duracao temporal de dias, i.esdala sinéptica

Para além de definir umascalae umarede de observagdoo termosindpticoé ainda utilizado para
identificar um conjunto de técnicas skicas de analise e previsdo do tempanétodo sindptico O
método sindpticofoi inicialmente desenvolvido para a previsdo do tempo a curto prazo (1 a 3 dias)
utilizando regras empiricas baseadas na identificagdo de sistemas tipicos e na atribui¢c&iste tais

de uma historia futuréggualmente tipicaApesar de a previsdo de tempo moderna, baseada na integracao
de modelos numéricosser fundamentalmenteobjetiva e, portanto independente da identificacao
(subjetivg de padrdes de circulacdo método gidptico continua a desempenhar um papel importante
no diaa-dia da Meteorologia e constitui uma fonte importante de informag&do para o controlo de
gualidade dos modelos numéricos.

15¢



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

ECMWF Data Coverage - TEMP
30/APR/1999; 12 UTC
Total number of obs = 537
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Figurall-2 ¢ Exemplo dedcalizacdo das estac6es de radiossondagem (Fonte: ECMWF).

Sistemas de observacao

A rede sindptica constitui a base do sistema de monitorizagdo meteoroldgica dlofeale sindptica €
complementada por um conjunto muito heterogéneo de sistemas de obsarvisdes sistemas incluem
observacde®em pontos fixos, nomeadamente eestacfes de supedie numa rede mais densa que a
rede sindptica e com uma frequéncia temporal mais inteniggcémente cada 10 minutos), em pontos
moveis (avides e navipsf. Tabelall-1), e em sistemas déetecdoremota, incluindo radares e satélites
meteoroldgicogTabelall-2). Ao contrario da rede sindéptica,maior parte @stes sistemas naefetuam
observacdes sincronizadas

Tabelall-1 ¢ Rede sinoptica

Tipo Codigo | X Variaveis

Altitude | TEMP | 12h | >300km | P, T, RH, vento (ddd;ff) (z)

Superficie| SYNOP| 3h >50km | P, T(max,min,actual),RH, vento (dffJ,Neb, R(prec), Evap, Vis,
dP/dt, Tempo presente, Tempo passado

Navio SHIP 3h Var.

PILOT | 12h | Var. Vento (ddd,ff)

Tabelall-2 ¢ Observacfes néao sindpticas

Plataforma Variavel medida Variavel Inferida o X
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Satélite geostacionario | Irradiancia (por T (sup), T(z), do Topo das nuvens, | 15 ~Bkm
bandas), OLR, Visivel | vento (nuvens), albedo min

Satélite de orbita polar | Idem Idem 12 h ~1

km

Radar Reflectividade, Precipitagdo, contelido em agua, 5-10 1-2

Dedasamento Doppler | altitude dos topos dos ecos, vento | min km
(Doppler)

Rede de deteccédo de Ocorréncia de descarg{ Trovoada 1 min

descargas eléctricas

Sensores de tempo Tempo presente

presente

Telémetros de nuvens | Altura do teto de
nuvens

Avido comercial P,T,vento Cont Cont

A Figurall-3 representa a rede basica de observacdo do Instituto Portugués do Mar e da Atmosfera
(IPMA, 2012) no territério portuguésncluindo as estacdes automaticas principais, climatolégicas,
classias, pontos de radiossondagem e alguns observatorios especiaissekvacdo de precipitacdo
realizada nas estacdes automaticas e classicas d@& ¥WMomplementada pelaede udométrica,
atualmentegerida pela APA (Agéncia Portuguesa do Ambiente), nos paptesentados n&igurall-4.
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PORTUGAL
CONTINENTAL

) AGORES

MADEIRA

\

Rede em func. 30-04-2012

Tipo:

®  Estagio Automética Cli ica@mam| 45N T
@  Estacio Automatica Principal (EMA I)

[ ] Estacao Automatica Urbana (RUEMA) 40°N+ ot
M Estacio Classica Principal

4 Estagfo Classica Principal - BA 3N
A Estacdo Classica Climatolégica

¥ Telémetro de nuvens 207N

%  Sensorde Tempo Presente

a Céamaras Videovigilancia Meteo. 25063

\/ Detetor DEA
O Radiosondagem

Figurall-3 ¢ Rede Meteoroldgica (Instituto Portugués do Mar e da Atmosfera, 2012)
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Figurall-4 ¢ Rede UdométricaAPA 2012)

Representatividadee qualidade das observacoes

O sistema de observacao pretende representar variaveis meteorolégicas distribuidas continuamente no
espaco e no tempdOs valores observados resultam, no entanto, de um processbisdeetizacdo no

gual o processo continuoamostradodiscretamente em 8limenséesno espaco, no tempo e na prépria
variavel medida. A amostragem no espacgo e no tempo resulta do espacamémcemsores (estacdes,

ou pixéis em imagens dietecdoremota) e no intervalo entre observac@esimplica frequentemente a
aplicacao de unfiltro passabaixo inerente a realizacdo de médias no espaco e/ou tempo. A terceira
dimenséo da amostragem esta asmda a dindmica do sensor, i.e. & sua preciséo.

Considerese por exemplo as observacdes de temperatura a superficie na rede de estacées automaticas.
Estas estacOes estdo espacadas entre si cerca de 30 km (intervalo de amostragem espacial) e realizam
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obseavacbes cada0 minutos (intervalo de amostragem temporal). Cada observagéo corresponde a média
temporal nesses 10 minutos calculada a partir de uma amostragem mais fina (cada segundo), obtida com
uma precisao de® 3 (intervalo de amostragem do sensor)ssiin, se existirem flutuacdes temporais
rapidas elas véo ser filtradas pelo sistema de observacdo. No entanto, 0 mesmo ndo se passa com as
flutuacbes espaciais: se existirem locais ndliretamente observados com temperaturas
sistematicamente muito difereess, por exemplo em montanhas ou vales em que néo existam estacoes,
esses valores ndo vafetaras observacdes.

No caso das observacdes remgtasituacdo é algo diferente. Os sensores fazem em geral uma média no
espaco da variavel observada e ndo € adda nenhuma informacéo sobre a variabilidade temporal entre
imagens. Como 0s sensores remotos ndo medertamenteas variaveis pretendidas, a caracterizacao

da sua precisdo é em geral mais complexa e dependente do caso. Os sensores remotos atribuem a cada
observacao parametros de qualidade que permitem inferir o erro tipico associado a cada observacao.

7

O processo deamostragem de fungdes continuas é realizado em todos os sistemas de medida,
meteoroldgicos ou ndo. Os procedimentos a seguir para garargprasentatividadeespacetemporal

das observacdes sdo estabelecidos por uma teoria prépria, centratieorema daamostragem(ou
teorema de Nyquist) que estabelegee é possivel reproduzexatamenteuma fungéo continua a partir

de uma amostra discreta de observacdes pontuais regularmente espacledde que sejam realizadas
mais de 2 observacgfes por cada uma daslacdes mais rapidésaso de amostragem no tempo) ou mais
curtas (caso de amostragem no espacgo). No caso da meteorologeooexistem diferentes escalas

de fenébmenos, € em geral impossivel satisfazer completamenteaegsisito devendo os utilizades de
dados meteoroldgicos estar conscientes de possiveis problemas de amostragem.

No que se refere @epresentatividadefisicadas observagbes existem variados problemas a considerar
gue afetama precisdo dos sensoredo caso de medi¢des pontualgetasde parametros fisicogais
medicdes recorrem &ansdutores i.e. a sistemas fisicos que traduzem a variavel medida numa variavel
registavel, e.g. um movimento de uma caneta num grafico ou uma teakfinca a registar num
voltimetro. A fiabilidade doprocesso de transdugdo deve ser asseguradacpbibracdq i.e. por uma
comparacgao sistematica das medidas do instrumento com as de um instrumento de referéncia. Tal
procedimento deve ser realizado regularmente e deve seguir protocolos aprovados.

No caso de medicOesdiretasde parametros fisicos, envolvendo andlise de imagerdete;aoremota

ou calculos complexos com varios sensores, 0 processo de transducaseamas complexgodendo

existir acumulacdo de erros com perda de precisdo no taeetulffinal. Em todos os casos, o controlo de
gualidade dos dados adquiridos deve ser uma preocupacéo constante do sistema de observacéo, visando
detetar erros procedimentais e/ou deriva no comportamento dos sensoresafeiem a fiabilidade do

sistema acira dos erros considerados aceitaveis, conforme as normas aplicaveis (da WMO ou de outras
instituicdes, como por exemplo a ICAO caso das aplicacbes aeronautjcas
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Cartas meteorologicas

Aprodugéo de uma imagem do estado tridimensional da atmosfera a partir de observagdes, geralmente
referida comoanalise resulta da compilacdo e interpretacdo das observacfes pontatialmente
realizada com o apoio de modelos de previsdo. Tradiciondémeas observacdes eram marcadas
manualmente em cartas de superficie e em diferentes niveis de presséo (1000 hPa, 850 hPa, 700 hPa, 500
hPa, 300 hPa, 200 hPa), utiizando uma simbologia padronizada, apresentaBmunall-5 e
exemplificada ndrigurall-6. No caso das cartas de superficie, a informacédo marcada inclui informacéao
numérica (pressao, temperatura, temperatura do ponto de orvalho, tendéncia da presséo) e gréfica
(vento, tempo presente, nebulosidade, nuvens observadaslhuindo o resultado de observagdes visuais
gualitativas As cartas de altitude incluem unicamente ndal objetivas com sensores
(geopotencial/altitude, temperatura, temperatura do ponto de orvalho, tendéncia da pressao).

(30 kt de Norte)
(TO 138 (1013.8 hPa) SUPERFICIE
(Tempo presente) +22a (+2.2hPa/3h)

(Ts (6/8 de céu coberto)

(Stratocumulus)

80 kt de Norte

Pa
e o 564 (5640 m)
ALTITUDE (500 hPa) 04 (+40m/3h)
(T'Td

Figurall-5 ¢ Informag&o marcada em cartas de superfieide altitude A azul: descodificagéo.

IM = CRPT
CRRTA

DE
SUPERFICIE

2011710 7 27
00 00 UTC

Figurall-6 ¢ Carta de superficie.

Para certas aplicagdes, o registo meteoroldgico pode também ser analisado na forma de séries temporais
de observagdes num ponto, como no caso Figurall-7, mostrane um ciclo anual completo da
temperatura medida, cada 10 minutos, no IDL (Instituto Geofisico, Jardim Botanico, Lisboa).
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Figurall-7 ¢ Temperatura média horaria no IDL (Instituto Geofisico, Universidadiéstea). Esquerda: ciclo anual
em 2011; direita: zoonrétangulovermelho na figura da esquerda) de 16 dias num periodo d@ecéco nublado
no inicio de Verao.

Observacdes por satélife

As observacdes obtidas por satélite sdo fundamentais para a analise das condi¢des meteorologicas. O
primeiro langamento de um satélite meteoroldgico para o espago cuja misséo foi bem sucedidd TIR0S
aconteceu em 1960, e foi da responsabilidade da NA®Ade entdo varias missées se sucederam, e
atualmente sdo varios os satélites que orbitam no espaco, projetados com a finalidade de monitorizar a
atmosfera. AFigurall-8 apresenta aatual constelacao de satélites Meteorol6gicos, que se movem em
torno da Terra. Como se pode observar nesta figura, existem satélites da responsabilidade dos Estados
Unidos (GOER, NPOESS), China-{R FY¥Y2/4), Japao (GMS/MTSATLR), Rpublica da Coreia
(COMSAT, GOMS), Russia (METEOR 3M, GOMS), india (INSATSs) e Europa (Meteosat, MSG, Metop). O
gue distingue os diversos satélites sdo fundamentalmente as caracteristicas dos sensores que
transportam (resolucdo espacial, temporaspectal e radiométrich e as Orbitas que descrevem,
estabelecidas de acordo com os fins a que se destinam. As Orbitas descritas pelos satélites meteorologicos
sdq em geralde dois tipos: geostacionarias e polares. No primeiro tipo, indicado esquematicanetmte p
circulo amarelo, n&igurall-8, o satélite é colocado a uma altitude de cerca de 36000 km, e orbita com

0 mesmo periodo de rotacdo da Terra, ou seja observa sempre a mesma regido do planeta. No caso da
orbita polar (indicada pelo circulo vermelho, Fig. 1), a altitude é mais baix@&QD8fn), num plano que

€ quase perpendicular ao plano do equador, passando em cada revolucdo do satélite, aproximadamente
sobre ambos opolosda Terra. A combinacdo do movimento do satélite com o movimento de rotacdo da
Terra possibilita uma cobertura glaldo planeta.

I Texto de Carla Barroso (IPMA)
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Figurall-8 ¢ Constelacdo de satélites Meteoroldgicos (em 6rbita geostacionaria e polar).

Tabelall-3 ¢ Informacéo sobre o nome, entidade respsavel, ano de lancamento e sensores a
bordo dos satélites meteoroldgicos de 6rbita polatualmente operacionais Www.wmo.int).

http://www.wmo.int/pages/prog/sat/satellitestatus.php#CurrentLEO

Nome Operador Ano de Lancamentc Sensores

SuomiNPP USA NOAA/NAS. 2011 Radiémetro, Sondador vertical,
NOAA-19 USA/NOAA 2009 Radiometro (AVHRR)

FYq 1-3 CHINA/CMA 2002, 2008, 2010 Radiémetro, Sondador vertical
Metop -A EUMETSAT 2006 Radiémetro (AVHRR), Sondador vertical, ra

NASA/NOAA,
Jason2 EUMETSAT/ 2008 Radar
CNES
Terra/Aqua (MODIS NASA 2002 Radiémetro (MODIS, CERES, ASTER,..
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Tabelall-4 ¢ Informacao sobre o nome, regido (setor) de cobertura, ponto de salbélite, entidade
responsavel, ano de lancamento e sensores a bordo dos satélites meteorolégicos de orbita
geostacionarisatualmente operacionais Wwww.wmo.int).

Setor de cobertura Nome Ponto Sub Operador Ano de Sensores
satélite Langamento
GOES15 139 W USA/NOAA 2010 Radiémetro,
Pacifico Este sondador
vertical
GOES13 750 W USA/NOAA 2006 Radiémetro
Atlantico Oeste sondador
vertical
Atlantico Este MSG-2 oo EUMETSAT 2005 Radiémetro
METEOSAT 57.9E EUMETSAT 1997 Radiémetro
Kalpanal T49E INDIA 2002 Radiémetro
indico FY-2D 86.9E CHINA 2006 Radiémetro
INSAT3A 93.9E INDIA 2003 Radiémetro
FY-2E 109°E CHINA 2008 Radiometro
COMsL 128.2E COREIA 2010 Radiémetro
Pacifico Oeste Himawari7 (MTSAT 145°E JAPAO 2006 Radiémetro
2)

Rede @& Radareg

O radar meteoroldgico constitui, virtualmente, a Unica ferramenta observacional que permite obter uma
panoramica espacial relativamente vasta da distribuicdo da intensidade de precipitagdo. A natureza das
suas observacdes face a das observacdes udométecalsora diversa, é complementar, pelo que a
exploracao conjunta dos dois meios observacionais se tem revelado como umuatimiesde ha
décadas tém sido prosseguidos estudos visando a obtengéo de catipizadosda precipitagdo: as
técnicas envolvids procuram combinar o maior rigor da observacao udométrica, a uma escala local, com
0 padrdo observado pelo radar, a uma escala mais vasta. Os sistemas de radar permitem, de facto, a
identificacdo de padrdes relevantes das perturbagfes atmosféricas:egplietacdo correta destes
padrdes pode ter particular interesse para o diagndstico e previsdo a prazo imediato (Nowcasting). Os
atuais sistemas, dotados de capacidade Doppler, observegfiedividade (primariamente relacionada

com a precipitacdo) e a velinlade Doppler (primariamente relacionada com o vento).

Umavezque os fendmenosmeteoroldgicoméao se compadecentom fronteirasregionais nacionaisou

transnacionaiscedosereconhecelavantagende umautilizacdocombinadadasobservactesle diversos
sistemagleradaradjacentesparaseretirar o maximobeneficiodaobservacdoadarem sedede previsdo
meteoroldgica O desenvolvimentalasredesde radaressurgiucomoumarespostaa esteproblema

Na maioria dos paiseseuropeus incluindo Portuga) assimcomo nos EstadosUnidos Canada Japao
Australig Bradl, Ching indiae Africado Su| paranomearapenasalguns encontramseimplantadasedes

2texto de P. Pinto
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de radaresmeteorol6gicosem exploracacperacional Estagedespermitemaexecucaale observacdes
sobreterra em locaisremotos ou semestacbesudométricasinstaladas asseguraobservacdesobre o
oceano emcertas areas garantir redundancia observacionalem &reas marginais normalmente
observadagor um sistemavizinho quando este se encontre avariadq etc. Estasvantagenstém sido
sentidasno decursodaexploracdoda rede nacionalde radaresDoppler, gue contaatualmentecomdois
sistemaso de CoruchéCruzdo Leadoe o de Lould Cavaloglo CaldeirdoA estasduasunidadeguntar-se-
abrevementeo radarde Aroucd Picodo Gralheirg a serinstaladonaserradaFreita(Aroucg. NosAgores
(IlhaTerceirg estainstaladoum sistemade radarnorte-americang exploradopelo IPMAao abrigode um
memorandode entendimenta A expansédo da rede nacional esta igualmente prevista para o arquipélago
da Madeira.

Asredesde radaressaoimplantadasde acordocom requisitosestratégicosde cobertura tais como a
presenca de importantesireas populacionais aeroportos bacias hidrograficas etc; requerem a
capacidade ddazer chegarrapidamente aos diversosnés da rede, e aos utilizadores uma grande
guantidade de informacdq o crescente desenvolvimentodas tecnologias de telecomunicacoes,
computacao, processamento de dados e vigagho tem vindo a contribuir neste sentido.

A mais significativaimportanciada exploragéo radar em regime de redea de oferecer uma visdo
sindptica dosfenbmenosmeteoroldgicosem especiake considerarmosasgrandesredestransnacionais

ou a rede Europeiade radares Esta Ultima tem vindo a avancar com as dificuldades inerentes a
participacdo de um grande numero de paises e harmonizagdo dos respetivos interesses, mas tem
registado avancos. NRigurall-9 é mostrado um exemplo do mosaico de imagens radar da rede
europeia, produzido pelo programa OPERpPefationalProgramme for theExchange of WeatheRAdar
information), patrocinadopela Eumetnet (Europeavieteorological Services Network).
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Figurall-9 ¢ Imagemde mosaicodarede europeiade radaresmeteoroldgicosAimagemcorrespondea
combinac¢éale produtosde tipo PPIde baixaelevag¢@oparaas12 UTCde 15/01/2008. Assinalados os dois radares
da rede nacionalad).
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12. Sistemas meteorologicos nas latitudes medias

Meteorologianas latitudes médiasCiclones extratropicaiserturbacdes frontais. Estrutura vertical de
uma superficie frontal. Evolugdo do estado no tempo na passagem de uma perturbacdo frontal.
Depressde®m cut-off. Processos de mesoscala @neeccaosevera Meteorologiana camada limite
Brisas

Meteorologianas latitudes médias

Nos capitulos anteriores introduzimos duas aproximagdgsortantes as equacfes do movimento
utilizaveis na andlise do escoamento a larga escala nas latitudes méajmexanacédo hidrostaticee a
aproximacao geostréfica Enquanto gprimeira é valida para todos os sistemas de grande dimensao
horizontal, a segunda sé pode ser aproximadamente valida para esses mesmos sistemas quando longe do
equador, visto que o parametro de Corioli§)(se anula nessa latitude. A relevancia do equdlib
geostrofico, i.e. da relagdo entre o0 campo da presséo (ou do geopotencial, quando a presséao é utilizada
como coordenada vertical) e o campo do movimento, condiciona fortemente a organizacdo da circulagédo
atmosférica, estabelecendo uma distingao qudaiita entre a meteorologia tropical a das latitudes

médias e elevadas.

As duas aproximacoes referidas ddpressdo um papel central na Meteorologia, relacionando esta, em
simultadneo, com a distribuicdo da temperatura e do vento horizoftalento horimntal, no entanto ndo

€ exatamente geostrofico e existe uma circulagdo secundaria com convergéncia a superficie nas
depressbes e divergéncia a superficie nos anticicl¢efesapitulo8). Em consequéncia, os anticiclones

s&o, em gera) regibes desubsidénciad Y2 AYSy i2 RS&AO0OSYRSyiGSuvs O2Y @062
depressdes sdo mais favoraveis ao movimento ascendente e a precipitacao.

Ciclones extratropicais

Nas latitudes médias, o estado de tempo é frequentemente condicionado por depressdes moéveis na
corrente de oeste. Estas depressfes apresentam sempre circulacao ci¢hingentido anthorario no
hemisfério norte, horario no hemisfério sul) e desloesgnem geralno sentido do vento dominante na
troposfera,de oeste para leste.

As depressfes extratropicafo sistemas transientese. temporario§ com um ciclo de vida de varios
dias desde o0 momento da formacgamdogénesgao do seu desaparecimen(eiclolisg. A sua formacao
é frequente em regides caracterizadas por intensos gradientes horizontais de temperaturana da
superficie frontal polar, onde as depressdes se formam cgmadurbacbes frontais i.e. como
perturbagBes ondulatorias que segpagam ao longo da superficie frontél. propagacdo para leste
dessas depressdes @& no bordo polar dos anticiclones subtropicais Fefjural0-1), sendo a sua
trajetéria afetadapela posicao e intensidade desses anticiclones.

A faixa preferencial diajetoriasdas depressdes extratropicais é geralmente designadatpam-track.
Como estas depressfes sao frequentemente produzidas por um mecanismo que resulta da existéncia de
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elevados gradientes horizontais de temperatura, designadanstabilidade baroclinicao storm-track
acompanha em média a posi¢ao da frente polar. Nestid@oeg forte gradiente horizontal de temperatura

€ acompanhado por uma variagéo rapida do vento horizontal com a altitudm{o térmico, ja discutido

no capitulo9. Os stormtrackQ éncontramse localizados nas bacias oceénicas nas latitudes médias a
elevadas dos dois hemisférios. A sua posicdo média varia de ano para ano, consoante a intensidade e
localizacdo dos grandes anticiclones subtropicais e das comésptes baixas pressfes subpolares
como séao, no sector do Atlantico NorteAaticiclone dos Acores e da Depresséao da Islandia. A variagdo
destes sistemas é caracterizada pelo indic®deilagdo do Atlantico NortéNorth Atlantic Oscillation ou
NAO. AFigural2-1 compara a situagdo observada no inverno de 19989 (Dezembro dd978 a
Fevereiro del979), ano de NAO negativa em que as depressdes Atlanticas se dasiatas latitudes
médias atingindo frequentemente a Ibéria, com a situag&o no inverno deI1®®D ano de NAO positiva
com as depressfes a deslocareen muito mais a Norte. Em consequéncia, o ano de 1979 foi
anormalmentehimidoe o ano de 198%ecq na ragido ibérica

NCEP/NCAR Storm Tracks NCEP/NCAR Storm Tracks
Reanalysis Dec 1, 1978 — Feb 28, 1979 Reanalysis Dec 1, 1980 — Feb 28, 1981

Frequeney of Storms
T

90 : Frequeney of Storms

T T 9 T

80 [ o eny A 60
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o
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Figural2-1 ¢ Em cima (dados da reandlise NCEP/NCAR): Frequéncia de depressdes extratropicais; Em baixo (dados
NASA/GISS): anomalia da precipitacdo anual. Esquerda: 1979;(bifglia: 1981 (NAO+). Agradecimento a Isabel
Trigo.
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Perturbacdao frontas

O deslocamento @k ciclones extratropicais, tipicamente de oeste para leste, € acompanhado por uma
evolucéo da sua estrutura tridimensional, associada ao processo de transporte de cdicdados

polos Conceptualmente, os ciclones extratropicais que se desenvolweriente polar podem ser
encarados como ondas transversais na superficie frontal que sofrem um processo de amplificacdo (uma
instabilidade baroclinica) até ao seu rebentamento. A geometria destes sistemas € frequentemente
préxima da proposta nos anos 19@6la chamada escola de Bergen, na Noruega, ilustraéiégneal 2.2.

O ciclo de vida destes sistemas € ilustradd-igairal2.3. AFigural2.4 e aFigural2.5 esquematizam a

sua estrutura vertical em 3D.

Figural2.2 ¢ Modelo da perturbacéo frontal segundo J. Bjerknes and H. SolBeajysiske Pulsationer,1922
(Life cycle of cyclones and the polar front theory of atmospheric circulation).
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Figural2.3 ¢ Evolucédo de uma frente polar tipica: (a) estado incipiegi@diente de temperatura através da
frente da inicio a subida de ar quente e descida de ar frio, influenciadas pelo efeito de Coriolis, (b) estade maduro
faixa cinzenta correspondefagural2.4, (c) ocluséadfria) - faixa cinzenta correspondefagural2.5.
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Figural2.4 ¢ Perturbagéo na superficie frontal polar. As setas indicam o movimento relativo do ar no plano vertical
(cf. Figural2.3b sobre o rumo do vento em cada sector do sistema frontal).
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Figural2.5 ¢ Oclusaade perturbacao frontal (ckigural2.3c). Na zona oclusa as nuvens estéo afastadas da
superficie (nuvens médias e altas).\(@ao 3D de uma ocluséia; (b) oclusao fria vista em corte verticehso da
Figural2.3c; (c) ocluséo quente vista em costertical.
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No mundo real, as perturbagdes frontais ndo segeaatamenteo modelo descrito n&igural2.3, sendo
frequentemente mais complexas ha sua geometria e e&mu No entanto, 0os processos basicos de
ciclogénese propagacdoe oclusdoestao sempre presentes. Figural2.6 mostra um caso real, em
Outubro de 2011, caracterizacpela propagacdo de uma perturbacdo na frente polar sobre o Atlantico
Norte, emdirecdoa Portugal. Este caso é representativo de um certo regime de circulacdo em que se
observa uma série de sistemas depressionarios em desenvolvimento sucessivo, cgémesggunto a

costa americana, desenvolvimento sobre 0 oceano e oclusédo antes da chegada a Europa.

Figural2.6 ¢ Ciclo de vida de uma perturbacéo frontal real-@2Z30utubro 2011).

Estrutura vertical de umauperficie frontal

O declive de uma superficie frontal pode ser estimado se se admitir que a atmosfera apresenta uma
descaotinuidade na temperatura, e portanto na densidade, mas nao na pressao, estando
simultaneamente em equilibrio hidrostético e geostroéfico. A figura esquematiza o problema.
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Figural2.7 ¢ Modelo de umasupericie frontal.

Se calcularmos a variagéo de pressdo entre dois poh®8 sobre a fente, podemos seguir os dois
caminhos alternativos, um no ar frio, outro no ar quente. Podemos escrever:

Ca
C
C2

I 1 10 1
W — Q¢ — 04 — Q¢ — 0 12-1
Q)T‘QwT,QqT(‘OQwT,Qq (121)

€
Q
Q

Utilizando a equacdao hidrostati¢a-14) e a definicdo do vento geostrofi¢d-8), obtém-se:

wd TV O AYD YO
wo Q" " 0 Y Y

0 WE (12-2)
ondev eV representam o vento na direcc@o(perpendicular ao plano da figyr&m cada uma das
massas de ar e se utilizou a equacgéo de estado do ar seco.

Exercicial2-1. Uma frente a superficie, aos 98, esta alinhada na direc¢gdo-8. A massa de ar a W
da frente apresenta uma temperatura de 25e um vento de 10 m$de NW, a massa de ar a E da
frente apresenta uma temperatura dez e um vento de 18.5 m&soprandode SSW(a)
Esquematize a estrutura de frente nos planos horizontal e vertida);Estime o declive da frente

[NV

Aplicacadliretada férmula de Margules:

o - - - <
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Notar queb e U sdo as componentes do vento horizontal paralelo a frerieg., 0
p ®ATcO® B p ATTQRY ¢ xgpohY ¢ ygpw).

Evolucéo do estado de tempo rmeassagem de uma perturbacéo frontal

O sistema frontatepresentado narigural2.3b tende a deslocase de SW para NE. Considerando a sua
estrutura vertical e a distribuic&o tipica de nebulosidade e precipita€i@uial2.4) pode deduzise a
evolucao de estado do tempo que sera de esperar numa estacdo a superficie, quando esta é atravessada
por um tal sistema. Arigural2.8 esquematiza essa evolugdo em 4 parametros essenciais: pressao,
temperatura,direcdodo vento e precipitacdo. As alteracdes esquematizadas mostram alteragdes bruscas
do estado no tempo no momento da pagsm do ar frio para o ar quente fi@nte quente) e mais tarde

na passagem do @uentepara o ar frio (drente fria).

g
Sa IS, —)
‘cb”

ey

1010{ Presséo

hPa \ /

990

20| Temperatura
°C

-
600 km

10
\’;‘v Rumo do vento sw —— W
S ——————————————
S| se
N
Precipitagédo Y
mm ’
A_B/_C D
A— A—— —_—
Chuva Aguaceiros tempo

Figural2.8 ¢ Evolugéo ds condigBes meteoroldgicas a passagem de um sistema frontal (situacéo idealizada).
Topo:estrutura espacial do sistema frontal; seta azul indica o sentido do movimento do sistemelacao ao
solo. Um observador parado no ponto A vai observar a evolte@poral descrita nos graficos abaixo. B: inicio da
precipitacdo continua, C: passagem da frente quente, D: passagem da frente fria.

A realidade pode ser bastante mais complicada que os modelos. Por essa razdo, nem sempre é facil
identificar 0 modelo repregentado pelaFigura 128 quando se analisam as observacfes reais
correspondentes a passagem de uma depressao frohfifural2.9 apresenta o caso de uma depressao
muito intensa, que deu origem a inundag¢des em varias zonas do Sul de Portugal, na noite de 4 para 5 de
Novembro de 1997. A tempestade esteve associadama frente alongada ndirecdo este-oeste,
estendendese até uma depressao no Atlantico, a umas centenas de kms ao largo da costa. Considerando
os dados apresentados magural2.9, observase até as 0 horas do dia 2 auséncia de precipitacdo, um
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amplo ciclo diurno de temperatura, indicando condi¢cdes de céu pouco nublado e uma tendéncia para a
descida gradual da pressdo atmosférica. A partir da noite de 2 para 3yalsseprecipitacdo continua

em Evora, muito intensa, e aguaceiros em Faro, acompanhada por uma reducdo da amplitude térmica,
com valores da temperatura média claramente acima dos observados em dias anteriores; a pressao
continua a descer e o0 vento passa 8E para SW. Na noite de 4 para 5, a pressao decresce muito
rapidamente, atingindo um minimo absoluto. Nesse mesmo instante, obseruma queda brusca da
temperatura em Faro (de cerca de3 em minutos) e uma rotagdo do vento de SW para W, o que é
consisente com a passagem de uma frente fria. Em Evora as variagdes sdo menos claras.

o 250
Precipitagéo acumulada f/—é\;;/—d 200
OC 4/—/_/—’

25 /77—

T
20 = Faro
15 =
10 4 Evora
5 - Temperatura °
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o o
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T 360N
Rumo Faro n LW WY | AW g%g\’;‘vw
P Ao . 2258w
P Ve A 1 ¥ MY 2358
I hee ) N n 1Y v 1898
hPa WA SO il et Evora I 3808
Al ! T T th 35 HE

1020 d=~___|
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980 +
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Figural2.9 ¢ Evolucéo das condicdes meteorolégicas em Faro e Evora durante a passagem da tempestade de 5 de
Novembro de 1997Fonte: Instituto de Meteorologia.

s

Uma outra passagem de frente fria é apresentada Higura 12.10, na forma de uma imagem
infravermelha do MSG (satélite geostaciongrd® uma carta de superficie analisada no IPMA, numa carta
de observacdes sindpticas e em séries temporais na estacdwideA Figural2.10b mostra duas
perturbacgdes frontais: sobre Portugal continental um sistema muito extenstiregdonorte-sul, sendo

o territorio portuguésafetado sé pela passagem da frente frida imagemas 12 UTCas nuvens sao
representadas a branco e em tons de cinza, de acordo com o seu estado de desenvolvimento, ou seja, de
acordo com a temperatura do seu top&.superficie frontal fria sgb o Continente aparece como uma
banda de nuvens com curvatura ciclénica (a escalgoso®), sendo possivel identificar que todo o
sistema nebuloso se estende desde a Madeira até as Ilhas Britdhidasiotar que a partir das bandas
nebulosas associadaas regides frontais em imagens de satélite no canal infravermelho (ou noutros
canais) nao é possivel localizar com precisao a posicéo da frente a supadiissa localizacdo é clara
na carta de superficie, em particular na distribuicdo do velNasséries temporais em Avis, a pagem

da frente fria é evidentesal2h UTC, com reduc¢éo brusca da temperatura e inicio de precipitacdo muito
intensa no ar pédrontal, assunto a que se voltara Ragural2.14.
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ECMWEF: Pressao ao n.m.m. (hPa) e vento a 10m (kt)
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Figural2.10 ¢ Frente fria na regido de Portugal cargntal em 29/10/2010; 12:00UTC: (djnagem do canal de

infravermelho IR10.8 do satélite Meteosat de Segunda Gerag¢édo (MSG) numa escala de cinzentos, com pixels mais

gquentes em tons mais escuros e pixels mais frios em tons mais @aarta e superficie analisada no IPMA,; (c)
observacg6esindpticas em Portugal; (d) observacdes em Avis.

Depressdeem cut-off

Nem todos os sistemas sindpticos nas latitudes médias séo fortemente baroclinicos. Alguns sistemas
apresentam gradientes horizontais de temperatura pouco importantes, devendo a sua energia a outros
mecanismos que nao a instabilidade baroclinica. Um exebgstoconhecido é de ciclones tropicais que
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podem fazer dransicdopara a corrente de oest@fetandoeventualmente a regido dos Acgores e, mais
raramente, a peninsula Ibérica. Um processo bem mais frequente é o da produd@prdesdes emut-

off (cut-off Lows, depressbes méveis que sdo induzidas por perturbagbes em altiuadesg(e se
destacam do seu sistema de origehs. depressdes eput-off sdo elativamente frequentesa regido da
Madeira a partir de onde séendem a deslocar para NE, entrandoReninsula Ibérica pelo SW. Alguns
destes sistemas podem dar origem a precipitacdo muito intensa.

A Figural2.11 mostra o exemplo de uma depressédo ent-off que deu origem a precipitacdo muito
significativa em Portugal continent&ista depressédo deslocse da Madeira para o Continente entre 16

e 19 de maio de 2011, vindo a afetar o estado do tempo, principalmente, nas regides do Centro e Sul onde
deu aigem a aguaceiros fortes, granizo e trovoadas alguns locais, como por exemplo em Faro, 0os
valores elevados de precipitagédo horaria e em 6 horas tiveram como consequéncia inundac¢des. No dia 18
em Faro, registararae 78 mm entre as 9 e as 11 horas Iscsindo ocorrido 49nm entre as 10 e 11 h.

Em Portimao, ocorreram 30mm entre as 6 e as 12 UTC. A depressasédoagotropica (o contrario de
baroclinica), apresentando um eixo quase verisal2UTC de 18 (fgural2.11b o minimo da presséo

ao nivel médio do maroincide com o minimo do geopotencial aos 500 h@a)sistemas barotrépicos

sdo caracterizados por gradientes horizontais de temperatura pouco importantes, implicando vento
térmico fraco e, portanto, uma circulagdo semelhante nos diferentes niveis.

ECMWF: Pressdo ao n.m.m. (hPa) e vento a 10m (ki) B .
Qua 18 Mai 11 12UTC Previsao H+00 para Qua 18 Mai 11 12UTC ECMWF: Pressao ao n.m.m. (hpa) e geopotencial aos 500 hPa (damgp)

Qua 18 Mai 11 12UTC Previsao H+00 para Qua 18 Mai 11 12UTC
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Figural2.11 ¢ Depresséo ensut-off vinda da regido da Madeira com precipita¢éo intensa na regido Sul de Portugal
continental. (a) vento aos 10m e press@mnivel médio do maib) pressao a superficie (azul) e geopotencial aos
500 hPa (vermelho).

Processos denesoscala e convecgao severa

Apesar da relevancia dos sistemas de escala sinéptica para a explicacao da evolucao do estado de tempo
nas latitudes médias, muitas situacdes de tempo severo resultam de circulagbes de menor dimenséao, i.e.
de mesoscala (cEigurall-1). O tempo severo, caracterizado por elevadas intensidades de precipitacdo

e de vento, é geralmente associadoanveccao organizada.e. aatividadeconjugala de diversas células
convectivas num ambiente favoravel.

O estabelecimento de convecc¢ao profunda numa dada regido da atmosfera, i.e. de movimento vertical
ascendente de ar humido conducente a precipitagdage a existéncia de energia disponivel (CAPE), i.e.

17¢



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

de instabilidade latente. Nestas condi¢cbes poderd haver lugar a formacdo de nuvens convectivas
profundas, oscumulonimbus Na auséncia de vento significativo, os cumulonimbus dao origem a
aguaceirosj.e. a precipitacdo intensa, de chuva ou granizo, mas de curta duragdo. Se, pelo contrério,
existir vento forte e este variar rapidamente na vertical (apresentando, portafeio de corteou

sheal, as condicBes convectivas podem ser sustentadas eraggno a precipitacdo intensa de longa
duracdo, i.e. a tempo severA.Figural2.12ilustra o ciclo de vida de uma célula convectiva isolada, num
ambiente com instabilade latente mas sem efeito de corte significati{a)na fase de desenvolvimento

a nuvem ganha extenséao verticddndo origem a uma&orrente ascendente(b) no estado maduro a
corrente ascendente estendge em profundidade, eventualmente até a tropopauslando origem a
precipitacdo e a formagéao de urnarrente descendentaa zona precipitante, forcada pelo arrefecimento
evaporativo do ar e pelo arrastamento mecéanicongjase finalp alargamento da corrente descendente
acaba por cortar o fluxo ascéente de ar humido terminando o processo de precipitacao.
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Figural2.12 ¢ Ciclo de vida de uma célula convectiva isolada, com aguackitaptado de Doswell (1985).

A precipigéo produzida por cumulonimbus como o descritd-igural2.12tem a forma de aguaceiros
intensos mas de curta duracdo, e.g. 15 minutogrigural2.13 mostra uma suacdo de conveccao
generalizada em Portugal continental, com cumulonimbus em todo o territério dando origem a aguaceiros
intensos.
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Figural2.13 ¢ Situacéo convectiva observada em 5 de Junho de 201img&gem radaas 14:40 UTC; (b)
observacbesaestacao deBeja

Por vezesas circulagfesde mesoscalastdo embebidasem sistemas sinOpticos, nomeadamente em
frentes frias, tal como € apresentado Riggural2.14. Nesta figura, éigivelumalinhafinaderefletividade
compreendideentre o cabode Sinese a cidadede CasteloBranco(assinaladanaimagemcomdCE que
correspondea posicaadafrente friajunto asuperficie Estdinhaé aexpressaale processosle convecgéo
organizaddinearmentee que, emborapouco intensose com extensaovertical modestg geramesta
assinaturaipicaque permite identificar e seguira frente fria a superficie A Ese destalinha é visivelum
padraocaracterizadgor valoresmodestosde refletividade tipicosde umamassale ar maisestave] em
sectorquente a Oeste pelo contrario, sdovisiveisvaloresmaiselevadosde refletividade associados
maiorinstabilidadedamassade ar pésfrontal.

17¢€



Introducdo a Meteorologia Pedro M A Miranda

Figural2.14 ¢ Conveccamrganizadaem frente fria: 29/0ut/2010. Imagem MSG nlaigural2.10(12 UTC).

AFigural2.15representa uma outra situagdo convectiva, correspondente a convec¢ao organizada numa
depressao encut-off no dia 18 de Maio de 2011, analisada nas cartasidaral2.11. Na imagem
infravermelha do MSG, os topos mais altos das nuvens nesta regido (a branco e cinza claro) contrastam
com nuvens baixas estratiformes (estratos) na regiao circundante solil@nido (a cinza escuro). Notar

gue entre a Madeira e a costa Africana, os tons de cinza mais escuros correspondem a superficie do
oceano, e ndo a nebulosidade. As regides a preto sobre Africa (canto inferior direito da imagem)
correspondem a superficierestre, mais quenteNa imagem radar, € clara a assinatura de sistemas
convectivos () célulasconvectivaselativamenteisoladassobrea Estremadura Ribatejq reveladagela
presencgade nucleosde refletividade (i) convec¢adinearmenteorganizadasobreo Alto Alentejg a sul

de Portalegre reveladaspela presencade uma linha de refletividade praticamentezonal O padréode
refletividadehomogéneavisivela suldareferidalinhacorrespondeasbigornasreveladorasie forte wind
shear(efeito de corte no vento).

y4
2011_UTC

Figural2.15 ¢ Conveccdmrganizadanuma depresséao erout-off no dia 18 de Maio de 201(tf. Figural2.11): (a)
imagem meteosat; (b) imagem radar as 15:50 UTC.
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O caso do dia 18 de Maio de 2011 é ainda representado na carta meteoroldgica de sufadice
12.16) e nas séries de observacdes na estacdo de Alcacer dBiggah(2.17), onde € evidente um
episodiode precipitacdo muito intensa entre as 16 e as 17 h, acompanhada por arrefecimento brusco.

IM - CAPT

CARTR
DE
SUPERFICIE

2011705 /18 R gATTTym o
12 00 UTC 163 BTl
v

Figural2.16 ¢ Carta de superficie do dia 18 de maio de 2011, 12UTC.
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Figural2.17 ¢ Séries temporais de observac@es Ainacer do Salo dia 18 de Maio de 2011.

Uma dltima situacdo de tempo severo é apresentadiigaral2.18, correspondente a linha de borrasca

ou squaltline observada no dia 29 de Outubro de 2002. O painel da direita dessa digiesenta uma

imagem do canal de vapor de agua WV6.2 do satélite Meteosat de Segunda Geracdo (MSGyalama e

de cinzentos, com pixels mais secos nos niveis médios/altos da troposfera em tons mais escuros e pixels
mais himidos nos niveis médios/altos da troposfera em tons mais clargsesenta de elevados
gradientes no vapor de agua é evidente, em espemalongo da linha seca (escura) a Sul e Este do

sistema.
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| <

Figural2.18 ¢ SquaHline: imagem de radar e imagem MSG do canal de vapor de agua.

Meteorologia na camada limite

Apesar de o forgamento da circulagdo atmosférica se dever a heterogeneidade do forgamento solar (cf.
Figural0-5), esse forcamento é essencialmente mediado pela digierassumindo diversas formas
Assim,interacdoentre a atmosfera e superficie esta a associad#&r@nsferéncia de energia (radiacao,
conducéo de calor, convecgao), massa (evaporacao, precipitacdodeftegsosicaale gases e aerossol)

e momento anglar (por atrito, por heterogeneidades do campo da press@p).geral, essdsteracbes
sdolocais i.e. stafetamdiretamentea camada mais baixa da troposfera, sendo o seu efeito comunicado
as camadas superiores por processos atmosféricos.

A zona da atmosfera mauiretamente acoplada com a superficie € designada pamada limite
atmosférica Dada a variedade dos processosimteracaodisponiveis, com diferentes caracteristicas
fisicas e tempos de resposta, é Wéfinir diversas camadabmite: a subcamada limite laminarou

viscosa com uma espessura de cerca de 1 mm, na qual o fluido (ar) se comporta como um fluido viscoso
com velocidadgaralela a superficie nalando-sejunto na prépria superficie (condicdo dderéncig; a
camada limte de superficie com uma espessura de 400 m, onde o vento ganha rapidamente
velocidade com a altura mantendo a siiee¢cdq acamada limite planetaria estendendese até vérias
centenas de metros ou mesmo mais de 1 km, onde o vento ndo s6 ganhadatinsbm a altura como

roda até se alinhar com as isGbaras. Acima da camada limite planetaria erseratmosfera livre

As aproximacgdes introduzidas em capitulos anteriores ndo sdo, em geral, validas na camada limite.
Existem, no entanto, aproximacdalternativas que podem ser utilizadas e nos ajudam a compreender as
observacdesAcima da subcamada viscosa, a camada limite (de superficie ou planetaria) é caracterizada
pela presenca déurbuléncig, i.e. de circulacdes de muito pequena escala. Taislagdes sdo sempre
fortemente transientes, i.e. caracterizadas por importantes aceleracdes, e ndo sdo previsiveis no &mbito
das aproximac6es meteoroldgicas comuns. A sua presenca ha camada limitedepeevaléncia de dois
mecanismos basicos de geragioturbuléncia: groducdo mecanicadevidaao efeito de cortevertical

do vento (i.e. a variagao rapida do vento com a verticapmducao térmicapeloaquecimentoda baixa
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troposfera em contacto com a superficie. A turbuléradéacamada limitdransparece nas observacoes

em registos muito irregularegomo o apresentado nkigural2.19, correspondente a um dia de bom
tempo, em céu limpo, onde é claro o ciclo diurno com maximo de intensidade de turbuléncia a meio da
tarde, em resposta ao aquecimento da superficie.

1 Out 5 Out

6 12h Oh 12h Oh 12h Oh 12h

Intensidade do vento (m s™)
w
1

0

T T T T T T T T
274 275 276 277 278
dia juliano (1997)

Figural2.19 ¢ Registade um anemoémetrpaos 6 mintensidade do vento, médias de 1 minuto. Observac¢ées
realizadas em Portel (Alentejo) em Outubro de 199jetoCICLUS).

Os anemdmetros encontraise sempre na camada limite de superficie, tipicamente aos 10 m de altura
no casoda rede meteoroldgica, por vezes a alturas inferiores no caso de estacdes de outras redes, ou
bastante superiores (680 m) no caso das estacfes associadas ao sistema de energia éita.
camada, pode mostrase que, no caso de a atmosfera ser estatieate neutra, € valida a lei logaritmica:

5 éz(‘x‘é‘x 12-3
6 = 8(1 (12-3)

ondea representa o nivel inferior de validade desta teoria, no qual a velocidade média se anula, e é
designado porcomprimento de rugosidaded. é avelocidade de atritoe Q 1@ é uma constante
empirica, a constante de von Karmdm primeira aproximacdo o comprimento de rugosidade € uma
fraccdo da altura dos elementos de rugosidade, existindo tabelas emgaficeabelal 2-1) que permitem
estabelecer o seu valor para superficies homogéneas tipicas.

Exercicial2-2. Numa superficie homogénea coberta delvarecentemente cortadacom »
O O, mediuse um vento aos 10m de 10 rhsEstime o vento aos 80 m.

Utilizarse (12-3) aos dois niveis referidos (10 e 80):
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Da primeira equagao retirge:
6. —— T8 Wi
Logo:

6 =ii— p@di

Exercicidl2-3. Numa superficie homogénea medae um vento a dois niveis obtenese

O O ov ,0 O [y . Catule o vento aos 80m.
Temse:
6 =l i—
6 =l i—
Subtraindo:
) ) =1 1= 11= “1b 06 O— mWdai

Substituindo:

E finalmente:
0 B [y p @di

Tabelal2-1 ¢ Comprimento de rugosidade

Superficie a (m)
Mar calmo 0.0002
Neve, areia 0.005
Erva 0.03
Arbustos 0.1
Casas isoladas, Floresta 1
Centros urbanos >2

O perfil do vento acima da camada limite de superficie até ao topo da camada limite planetaria segue, em
primeira aproximacéo, a espiral representada Figural2.20, designada porespiral de EkmanNa
camada de superficie o vento tedirecdoconstante, atravessando as isGbarasdi@caodas baixas
pressdegconforme se tinha deduzido ridgura6-7), dandese um ajuste progressivo até ser atingido o
equilibrio geostrofico na atmosfera livre.
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Figural2.20 ¢ Variacdo do vento com a vertical: perfil idealizado. Junto da superficie o vento atravessa as isébaras
no sentido das baixas press@es; no topo da camada loniento é quase paralelo as isébaras (equilibrio
geostrofico).

Brisas

Na camada limite atmosférica formase diversas circulacdes de mesoscala que, ndo dando origem a
tempo severo, sdo relevantes para compreender as circulagdes locais observadas. Estas circulacdes séo
devidas ao aquecimento diferencial da superficieHicfural0-4) e a topografia e designase porbrisas

As brisas sao explicadas pela teoria de Kelvin da circulacao (cdgjteldaraduzersse sempre por uma
adveccdo de ar frio junto da superficie, com uma circulacéo de retorno na parte superior da camada limite.

A Figural2.21 exemplifica os casos limite correspondentes as circula¢des diuno&uenaem periodo
de Veréo, correspondentes a circulagédbdi@a maritimae dabrisa terrestre respetivamente

fpk (

_— A
A = 025 hPE B 7925 hPa
A —
F 3
950 hPa
950 hPa
L——m975 hPa
1y
e
B-, A4 A A Y ITT 975 hPa
= 5 T fﬁ-'—b B

Figural2.21 ¢ Circulagfes de brisa: (a) brisa maritima; (b) brisa terrestre.
No caso de Portugal continental, a brisa maritima é uma caracteristica dominante da circulagdo durante

grande parte do ano, e em especial no Verdo alargaduidD ao efeito da aceleracédo de Coriolis, o ar
maritimo que converge sobre a peninsula é desviado para a direita dando origem a uma circulagao
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ciclénica estacionaria, na camada limite, designada gepressao térmica Na costa ocidental a
depressao térmig esta associada a vento de norte com intensidade moderadartada. O sistema de
circulacao da depresséao térmica apresenta um ciclo diurno significativo, com intensidade maxima no final
do dia, mas nunca chega a inverter a circulacao, i.e. a brisstiermuito pouco frequente.

Figural2.22 ¢ Depresséao térmica na peninsula Ibérica.

A circulacdo de brisa é a circulagdo dominante no Verao em Portugal continental, podendo assumir
importancia ao longo dedo o ano, na auséncia de circulagdes sinopticas importantes, em especial na
regido sul do pais. Rigural2.23 mostra a analise de uma brisa a partir de um mod@durcka limitada
(AROME) e de um produto radar, evidenciando a potencialidade desde produto em condi¢es favoraveis.
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Figural2.23 ¢ Frente de brisdlinha vermelha)radar versus AROME: 10/09/10, 15 UNa imagenradar, o
campo deMAXZ evidencia a presenca de linhagefetividadecorrespondentes ao posicionamento de frentes de
brisa, as 15 UTC; as linha a vermelho foram tragadas para auxilio a visualizagdo daquelas, identificadas
subjetivamente sobras observacdes com raddx.direita,a previsdo do modelo AROME, efetuada as 0 UTC, para
o instante das 15 UTC, evidencia a presenca das referidas frentes de brisa. O desempenho € notavel e um estudo ja
realizado mostra que o modelo AROME pode ser utitizeda prever a formacao e evolucdo espacial deste tipo
de fenomeno.

A circulacéo de brisa também pode ser forcada por efeito topografico, funcionando as montanhas como
zonas quentes durante o dia e frias durante a noite. Em consequéncia, durante o elizasbs-a uma
brisa de vale com circulacdo ascendente de ar mais fresco ao longo da encpdtaaate a noite uma
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brisa de montanhacom circulacio descendente de ar mais fresco ao longo da encostg(chl2.24).
Os ventos associados as brisas topograficas podem ser designadenios anabaticogbrisa de vale,
ascendente) eatabaticos(brisa de montanha, descendente).

Figural2.24 ¢ Brisas topogréficas: (a) brisa de vale; (b) brisa de montanha.
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13. Meteorologia satélite 3

Introducéo

h GSNX2 AaRSGS cehse coNBorotdssd deReltmgay & informacdo de objetos e/ou
fendmenos, sem interagir fisicamentom eles (Schott, 1997). Existem varios sistemas de aquisicdo de
informacg&o que se englobam nesta definicdo, nomeadamente a fotografia aérea, os sensores a bordo de
satélites, ou os radares.

Os sensores que constituem os sistemas de detecao remota poldasificaise em sistemaativos ou
passivos O principio de funcionamento dos sensoatigos consiste na utilizacdo de unfiente artificial
emissora de energiaEsta fonte envia energia na dire¢do do objeto (superficie) que se pretende
monitorizar, que é depois refletida ou difundida e reenviada ao sensor. A informacéo sobre o objeto é
obtida pela diferenca entre sinal emitidoe o sinatefletido. Um exemplo d um sensor ativo é o sistema
radar. J4 a fotografia aérea e os radiometros sdo exemplos de seps@®80s No caso da fotografia €
areflexdo da luz solar pelos objetogaptada pelos sensores na banda do visivel {+@#m?), que
permite a producdo € imagens. No caso dos radiometros, éragliacdo emitida na banda do
infravermelho (~1.015.00rm) pelos objetos e que € captada nos sensores que permite a sua
monitorizacao.

Embora também existam sensorativosa bordo de satélites meteoroldgicos, 0s meisnummente
utilizados recorrem a sensores passivos, medindo radiagdo na banda do visivel (radiacdo solar refletida) e
do infravermelho, emitida pela superficie terrestre, nuvens e atmosfReanpte Sensing Using Satellites,

2nd Editionhttp://www.meted.ucar.edu)). Como exemplo, apresentase naFigural3.1l duas imagens

obtidas pelo satélite Meteosat 9 (MS@E2), em 2 canais eetrais distintos; na Figura da esquerda
apresentase a imagem captada pelo satélite num canal sensivel a radiagcéo visivel (canal VIS 0.6) e na
imagem da direita, a imagem observada pelo mesmo satélite, mas num canal sensivel a banda do
infravermelho térmgo (canal IR 10.8).

Para compreender o processo de aquisicdo de informacao por detecdo remota, € necessario rever alguns
conceitos fisicos muito simples sobre a teoria da radiagdo, que se apresentam na secc¢ao seguinte.

3 Texto de Carla Barroso (IPMA)
41nm =13 10°m = 0.000001m

18¢€
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- ow. @ ; s € EUMETRAIN]

FTéﬁral&l G Imagené obtidars“p;erlo satélite Meteosa® (MSG2), no dia 12 de Outubro de 2012, as 1200 UTC, no
canal VIS 0.6 (& esquerda) e IR 10.8 (a direita). Fonte: Eumetrainhefpotfiniww.eumetrain.org/eport.htmy.

Fundamentos Fisicos

Ondas eletromagnéticas

A radiacéo (refletida ou emitida pela superficie terrestre) que chega aos sensores remotos E®paga
espaco a velocidade da lua ( 0%p 114 o TUT TT T 671 ) sob orma de onda®letromagnéticas
(e.m.). Uma das caracteristicas mais importantes destas ondas é definida como a distancia entre 2 cristas,

designada por comprimento de ondadu c.d.o), como representado naigural3.2.

=)

Figural3.2 ¢ Representacdo esquematica de uma ortiztromagnética(_=c.d.o.)

O comprimento de onda permite distinguir as ondas eletronggigas entre si, como se pode verificar na
Figural3.3, que apresenta o espetro eletromagnético (distribuicdo do conjunto de ondas e.m. em fungéo
dos seus comprimentode onda, desde os raios gama, de menor c.d.o., as ondas radio, de maior c.d.o.).


http://www.eumetrain.org/eport.html
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Figural3.3 ¢ Espetroeletromagnéticog distribuicdo das ondasletromagnéticagm funcéo do seu comprimento
de onda Wavelength). Fonte: www.eumetrain.org.

Radiacao solar

O sol é a principal fonte de energia no sistema tatraosfera, emitindo radiagdo em praticamente toda

a gama de c.d.o. (espetsdetromagnéticg. No entanto, a emissdo solar ndo € igual em todo o dominio
de c.d.o., como se pode observar igural3.4, que representa a emissédo de radiagdo pelo sol (que se
consicera estar a uma temperatura de cerda 6000 K) em funcéo do c.d.o.

AFigural3.4 pde em evidéncia que a radiagdo emitida pelo sol se distribui da seguinte forma:

(&) Umapequena fracao, para c.d.o. inferiores@ ¢ correspondente aadiacao ultravioletg

(b) Amaior parte, entrer@ Am& ‘¢ correspondente a luz visivi@nde se localiza o pico da emiss&o
solar);

(c) Entretix Ap® * ¢ na regido denominada parfravermelho proximq

(d) Uma pequendracdoacima dop® ‘ & na regido do infravermelho médio;

(e) Menos de 1% da radiacdo na regido daisro-ondas(entre 0.1¢ 100 cm), ondas de radio
(>100cm), raios X (0.68) nm) e raios (< 0.03 nm)) (1 Nnm=1 X3 0 ® ¢

19C



Introducdo a Meteorologia

Pedro M A Miranda

T\

Irradi&ncia Monocromatica [ W/(m? um)]
-
visivel

0 05] 10 1P

.
iv
U.v - préximo

20 25 30 35 40 45

q.d.o(pm)

iv
médio

Figural3.4 ¢ Radiacéo solar emitida pelo sol, considerado a uma temperatura de 6000 K.

Radiacéo Terrestre

Uma vez que a superficie terrestre se encontra a uma temperatura muito inferioBal,doenergia que
emite €, segundo a lei de Planck (apitulo5), muitissimoinferior. Para além disso, 0 maximo de
emissao concentrgse numa regido do espetreletromagnético muito distinta da do maximo da
irradiancia solar, como se pode verificar pelo grafic&idaral3.5, que apresenta o espetro de emissao
solar comparad@om o espetro de emisséo terrestre. O pico de radiacdo terrestre localiparto dos

p 1t &, na designada regido dafravermelho térmico
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Figural3.5 ¢ Energia emitida pelo sol, a cerca de 6000#a a amarelo), comparada com a energia emitida pela
superficie terrestre, a cerca de 300K (linha a akld)a: a figura é s@ ilustrativa, a escala das ordenéaias
omitida; ambas as escalas sdo logaritmi€dgriguras-8.

Interacdo da Radiacdo Eletromagnética com a Atmosfera

Em geral, a radiagdo incidente sobre wbjeto sofre 3 tipos deinteragbes reflexdo, absorcdo e
transmisséo. Aracdode radiacdo que éfletida € a que permite observar os objetos; a cor destes resulta
da combinacédo de comprimentos de onda defsagaode radiacao refletidaAsinteracdescom a matéria
dependemdo c.d.o. da radiacéo incidentes objetos podem absorverradiagdo em deteninados c.d.o.

e ser transparentes para outros, designars#opor isso, por absorventes seletivos.

Durante o percurso que separa 0s objetos que se pretemaleitorizar s sensores remotos, a radiacédo

(na banda do visivel ou infravermelho) sofre igualred@nteracdescom o meioem quese propaga a
atmosfera. Estamiteracfessdo o resultado da presenca de gases atmosféricos (nomeadamente o Ozono
¢ Os, 0 Oxigénia Oz, o0 Didxido de CarborpCQ, o Mondxido de CarbonaCO, o Metan@ CH e o Oxido

de Azotog N;O), vapor de agua e aerossaéis. Destes, 0s absorventes mais importantes da atmosfera sao:

Ozono (@) ¢ com uma banda de absorcéo fonbe regidon® o 1@ ¢76, uma banda de mais fraca
absorcdoem w8t p ® né (centrada emu 7@ ) e uma outraem p @ p G (centrada em
p Br/m);

Di6xido de Carbono (Cx apresenta uma primeira banda de forte absorcao, muito estreita &mma |
outra mais fraca, mas larga, com varios picos@ip BtAp @i/ e uma lltima que se estende geBt
ap @um, com uma absor¢cdo média muito intensa.
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Vapor de agua (¥D) ¢ apresenta 3 bandade absorcép centradas enp® 7 , emp& 7@ € em
C&® @ ; uma banda muito forte enp& /7ét e uma banda muito extensa que comeca em cercagien
e se estende para além das8t /7 .

s

As regides do espetro eletromagnético em que a radiacdo é menos absorvida pelos constituintes
atmosféricos sdo designadas pganelas atmosféricas A Figura 13.6 apresenta um gréfico da
transmissividade da atmosfera em funcdo do c.d.o., no qual sdo assinalados os mais importantes
constituintes atmosféricos responsaveis pela deplecado da radiacdo (zonas onde a transmissividade é
menor). Note-se também, neste grafico, as bandas em que a transmissividade é maior (as acima
mencionadas janelas atmosféricas): em tornalgemnd fp & m Ap Gt .
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Figural3.6 ¢ Transmissividade da atmosfezen fun¢@o do comprimento de onda

Canais espetrais

Os sensores a bordo de satélites meteorolégicos observam o planeta Terra em diversos canais espetrais.
Os canais que tém poobjetivo observar a superficie, localizase (no espetroeletromagnéticd
preferencialmente nas designadas janelas atmosféricas, ou seja, nas regides onde a atenuacdo da
radiacdo solar refletida e/ou radiacao térmica emitida pela superficie € minima. Desde 1960, ano da
primeira missddem-sucedidade um satélite meteorolégico, a ewmdo tecnoldgica permitiu dotar os
satélites com cada vez melhor resolucéo espactamporaf, radiométricd e espectrdl. A titulo de
exemplo, apresentarse nalabelal 3-1 as caracteristicas espetrais do sensor AVIARRafced Very High
Resolution Radiometgra bordo dos satélites de Orbipmlar das séries NOAA e Metop.

5 unidadede menores dimensdes geométricas que pode ser identificada na imagem.

6 frequéncia conue um sensor adquire imagens de um mesmo local.

" ntimero de niveis de quantificacéitilizadosna conversdo analdgietigital das variacdes continuas de

intensidade @ radiacdo que chegam ao sensor (niveis radiométriugnto maior o nimero de niveis, menor

serd a perda de informacéao.

8 htimero e largura domitervalosdo espectro eletromagnético em que € feita a aquisicdo das imagens pelo
sensor. Quanto mais estres e numerosos os intervalos, maior € a resolucao espectral, e mais facil € distinguir os
diferentes objetos ou fendmenos registados nas imagens.
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Tabelal3-1 ¢ Principais caracteristicas do sensor AVHRR. A resolucdo temporal deste satélite é de
12h, a resolucao espacial, no ponto sshtélite, de 1.1 Km e a resolucao radiométrica de
10bits/pixel. http: //noaasis.noaa.qov/NOAASIS/ml/avhrr.html

Canal Banda espetral
Visivel 0.58¢ 0.68mM
Visivel (2) 0.721.0mm

Infravermelho Proximo 1.581.64mm
Infravermelho Médio 3.553.93mMm
IV térmico 10.5011.30mm
v 11.5012.5mMn

Nos satélitegyeostacionarios osensores em Orbita apresentavaaté 2002caracteristicas bastante
semelhantes, em termos de resolugéo espacial (~5 kponto sutsatélite), temporal (30 min.),

radiométrica (10 bits/pixel) e espectral (4 ou 5 canais)Tlzelal3-2, apresentarsse as caracteristicas
espetrais dos satélites meteoroldgicos de 6Orbita geostacionaria que cobrem a nossa regido de interesse
(do ponto de vista meteorologica)sériesGOES e Meteosat (de primeira geracadyighral3.7

apresenta uma imagem do globo terrestre, observado por este ultimo. Como se pode verificar, a mesma
regiao surge bastante diferente, quando observada nos canais do visivel (Imagem dda&squer
infravermelho (Imagem do meio) e vapor de 4gua (imagem da direita).

Tabelal3-2 ¢ Canais espetrais e bandas dos sensores a bordo dos satélites da série GOES
(responsabilidade da NOAA (National Oceaniddakimospheric Administration}
http://www.noaa.gov ) e da série Meteosat (responsabilidade da EUMETSAT (European
Organisation for the Exploitation of Meteorological Satelliteshttp://www.eumetsat.int ).

Canal GOES Meteosat
Visivel 0.55¢ 0.75mMm 0.45¢1.0
Infravermelho Médio 3.8¢4.0mm -

Vapor de Agua 5.87.3 5.77.1
Infravermelho Térmico 10.211.2 10.5125
Infravermelho 13.0¢13.7mm -
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Figural3.7 ¢ Imagem do globo terrestre, captada pelo sensor a bordo do satélite meteorologico Europeu
Meteosat (primeira geragao), nos seus 3 canais espetrais. Da esquerda para a direita: canal visivel, infravermelho e
vapor de 4gua

Em 2002 a Eumetsat, lancou paraspaco um novo satélite, com capacidades significativamente
melhoradas em relagé@o aos satélites geostacionarios até ai em operdlgdesbelal3-3 apresentam
se as caracteristicasm termos de resolucao espacial, temporal e espedatiedte novo satélite (MSG),
em comparacdo com o0 seu antecessor, 0 Meteosat, também designado de Meded®ameira
Geracao (MFGA Figural3.8 apresenta uma observagéo realizada pelo MSG nos seus 12 canais

espetrais.

Tabelal3-3 ¢ Resolucao temporal, espacial e espetral do satélite Meteosat de Segunda Geracao
(MSG), em comparagdo com 0 seu antecessor Meteosat (de primeira geracao, ou MFG).

Satélite MFG MSG
Resolucdo Temporal 30 min. 15 min.
Resolucio Espacial 2.25 Km (Visivel) 1 Km (HRV)
& P 4.5 Km (Infravermelho e vapor de agua) 3 Km (outros)
Resolucéo Espectral 3 canais 12 canais
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Figural3.8 ¢ Imagem do globo terrestre captada pelo senstoado do satélite meteoroldgico Europeu Meteosat
de Segunda Geracdo (MSG) nos seus 12 canais espetrais.

Aplicacdes dos canais do satélite MSG

Com a disponibilizacdo dos dados dos satélites da série Meteosat de Segunda Geracdo (MSG), as
possibilidades de aervacdo da Terra, em 12 canais espetrais distintos, aumentaram consideravelmente.
Apresentamse a seguir as aplicacfes destes canais, analisados individualmente.

VIS0.6¢ Este é o primeiro canal do MSG na banda do visivel, centradugem . Quando usadl na
monitorizacdo de nuvens, permite distinguir entre nuvens espessas (muito refletoras), a branco, de
nuvens transparentes (menos refletoras), a cinzento. As superficies sem nuvens aparecem mais escuras:
0s continentes a cinzento escuro e as superfid@eégua, devida a baixa refletividade, séo identificadas a
preto. Com este canal é também possivel identifigiaelscobertos de neve, pois devido a sua forte
refletividade, as superficies cobertas por neve aparecem muito brancas e brilhantes. Na inadgguonal

13.9 pode identificarse uma zona coberta de neve, de alta refletividade, sobre os Alpessbilatntudo

gue, neste canal, a neve e uma nuvem baixa e esppsdam ter o mesmo aspeto, ndo sendo assim a
identificacdo de superficies de neve, inequivoca. Como este canal é apenas sensivel a radiacdo solar
refletida s6 pode ser utilizado durante o dia.
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Meteosat 9 - 29 January 2009: 1200UTC
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Figural3.9 ¢ Imagem do canal VIS 0.6 do satélite Meteasat(MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as 12
UTC, sobre a regido da Europa. Fomww.eumetrain.org

VISO.&; Este é o segundo canal solar a bordo do M&€ $uperficies cobertas com vegetacéo, a reflexao
da radiacao solar € maxima em torno d@ym 8No caso de solo nu, a reflexdo da radiagdo solar é
também maior enT® 7@ do que enTi® /78 . Consequentemente, as superficies continentais aparecem
mais bilhantes no canaii@ do que no canatié /4 , como se pode notar da comparacao das imagens da
Figural3.9 e daFigural3.10, sobre as regiées de Franca e Norte de Africa. Neste canal, as nuvens espessas

constituidas por particulas de gelo, aparecem a branco, enquanto as nuvens transparentes surgem em
tons de cinza
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Meteosat 9 - 29 January 2009: 1200UTC
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Figural3.10 ¢ Imagem do canal VIS 0.8 do satélite Meteas@t(MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regido da Europa. Fomntaw.eumetain.org

NIR 1.6¢ Este canal solacentrado em 1.6mim, tem um aspeto bastante diferente dos anteriores. Uma
vantagem significativa que oferece é a capacidade de distinguir entre nuvens de agua liquida e de gelo;
uma vez que as particulas de gelo absorvem mais a radiagédo solar nestes c.d.o., as nuveriga®nstitu
por estas particulas aparecem mais escuras, pois refletem menos do que as nuvens de agua liquida, que
aparecem a branc@a mesma forma, a neve no solo absorve a radia¢do neste c.d.o., como as regides dos
Alpes e Pirenéus, mais escuras na imagem neodstram(Figural3.11).

Meteosat 9 - 29 January 2009: 1200UTC
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Figural3.11 ¢ Imagem do canal NIR 1.6 do satélite Meteas@t(MSG 2), para o dia 29 d8etembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regido da Europa. Fomtew.eumetrain.org
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IR 3.9¢ Neste canal, localizado no limite da banda de absorcdo do CO2, a radiagdo é atenuada por
absorcao deste gés. O sinal medido no canai®.9%tem uma componente solar (durante o dia) e térmica

(dia e noite). Uma das aplicacdes mais importantes destagensaé na identificacdo de nuvens baixas
(aparecem em tons de cinzento). Para além disso, uma vez que as particulas mais pequenas tendem a ter
maior refletividade (sejam de &gufuida ou gelo), as nuvens constituidas por gotas de agua liquida
pequenas tedo uma refletividade maior do que por exemplo, nuvens de gelo. Este facto pode ser
observado na imagem dgigural3.12: as nuvens baixas, constituidas por gotas dediuida sdo mais
brilhantes; as nuvens na regido frontal, constituidas por particulas de gelo, maiores, surgem a preto. Este
canal também tem aplicacao na detecdo de incéndios.

Meteos;t 9 - 29 January 2009: 1200UTC

Figural3.12 ¢ Imagem dacanal IR 3.9 do satélite Meteosa® (MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as 12
UTC, sobre a regido da Europa. Fomw.eumetrain.org

WV6.2 ¢ Este canal situae no centro da banda de absorcdo do vapor de agua. Como referido
anteriormente este constituinte atmosférico absorve radiagdo infravermelha emitida pela superficie
terrestre e pelas nuvens. A imagem de vapor de ajMatér Vapor WV) éconstruida a partir da
reemissaadessa radiacdo. As zonas claras na imagenp@Vot indicam humidade nos niveis altos da
troposfera, enquanto zonas escuras indicam reduzido contetdo de humidade nestes niveis. Esta imagem
ajuda a identificar a localizagale fendbmenos como correntes de jato, ciclogénese, cristas e vales em
altitude e depressfes em altitude (Gota fria/eff). Na imagem ddigural3.13 as zonas escusa
observadas nas duas depressdes sobre o Atlantico indicam regides de ciclogénese (0 ar estratosférico
(seco) penetra na troposfera para niveienires).
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Figural3.13 ¢ Imagem do canal WV 6.2 do satélite Meteos&@ (MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regidao da Europa. Fomtew.eumetrain.org

WV7.3(Figural3.14) ¢ Este segundo canal na banda do vapor de agua, localina extremidade da

banda de absorcao, o que significa que radiacao proveniente de niveis mais baixos da troposfera consegue
chegarao sensor. Quando comparado com o canal anterior, 0 WV 7.3 permite um maior detalhe das
estruturas com contetdo em vapor de agua encontradas nasimédios da troposfera.

Figural3.14 ¢ Imagem do canal WV 7.3 do satélite Meteos&@ (MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regido da Europa. Fomtew.eumetrain.org
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IR 8.7(Figural3.15) ¢ A bordo do MSG encontrase 3 canais janela (os canais onde existe menor
atenuacdao da radiacao por absorcao pela atmosfera). Este é o primeiro, sofrendo no entanto ainda alguma
absorcao por parte das p#culas de vapor de agua (@izS 1j dzS S 2 Ol ylf 2FyStl Yl
a radiacdo sofre também alguma atenuacdo por parte dg Sé&hdo por isso também utilizado para

detetar nuvens de SONo entanto, pode dizese que as principais aplicacdesstk canal sdo a detecao

de poeira, a detecdo de nuvens de gelo pouco espessas ou a distincdo de diferentes tipos de solo.

n id
Meteosat 9 - 29 January 2009: 1200UTC;’]
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Figural3.15¢ Imagem do canal IR 8.7 do satélite Meteos&t(MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as 12
UTC, sobre a regido da Europa. Fomww.eumetrain.org

IR 9.7(Figural3.16) ¢ Este canal localizee na banda de absor¢cdo do Ozong)(@ma vez que o ar
estratosférico tem uma elevada concentracdo deste gas, as regibes de ciclogénese, onde o ar
estratosférico penetra em niveisais baixos, podem ser facilmente identificadas recorrendo a este canal,
em particular em combinacdo com outros canais. Este canal ajuda assim também na distingdo de
diferentes massas de ar.
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Figural3.16 ¢ Imagem do canal IR 9.7 do satélite Meteos& (MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as 12
UTC, sobre a regido da Europa. Fomww.eumetrain.org

IR 10.8 Figural3.17) ¢ Este € o canal janela menos afetado pelo vapor de 4gua. O sinal que chega ao
sensor, neste canal, é resultado da emisséo de radiagdo infravermelha a partir da superficie (no caso de
céu Impo) e dos topos das nuvens. A gama de cores observada varia desde os tons mais escuros (mais
guentes) passando por varios niveis de cinzentos até aos brancos (0os mais frios): os tons mais escuros
correspondem a superficie terrestre (continentes e oceams);tons de cinzento até aos brancos
correspondem a nuvens em Varios niveis da af@@, gradualmente mais altos.

Meteosat 9 - 29 January 2009: 12006‘70;} e« - IR10.8
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Figural3.17 ¢ Imagem do canal IR 10.8 do satélite Meteasat(MSG 2), para o dia 29 d8etembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regido da Europa. Fomutaw.eumetrain.org
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IR 12.0(Figural3.18) ¢ Existe apenas uma ligeira diferenca entre este canal e o IR10.8. Subtraindo este
dois canais, i.e.efetuando a operacdo IR10:BR12.0, obtérrse uma medida da espessura Otica da
atmosfera, o que torna possivel, por exemplo a identificacdo de nuvens fima@toque ndo sdo visiveis
com os canais solares.

Meteosat 9 - 29 January 2009: 1200UTC §
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Figural3.18 ¢ Imagem do canal IR 12.0 do satélite Meteas@t(MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regido da Europa. Fomtewv.eumetrain.org

IR 13.4(Figua 13.19)¢ O ultimo canal no infravermelho localiza na extremidade da banda de absorgéo
do CQ. Este canal permite derivar informacéo sobre o nivel a que se encontra o topo das nuvens
transparentes e contribui para definir a instabilidade das massas de ar.
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Figua 13.19 ¢ Imagem do canal IR 13.4 do satélite Meteas@t(MSG 2), para o dia 29 de Setembro de 2009 as
12 UTC, sobre a regido da Europa. Fomtewv.eumetrain.org

HRMFigural3.20) ¢ Este canal, designado por visivel de alta resoludé@g(Resolution VisihlelRV), tem

uma banda espectral mais larga, que vai dos 0.4 aosmhlUma vez que a resolucdo espacial
disponibilizada por este canal € melhor (de 1 km no ponto subsatélite) as estruturas de nuvens aparecem
com maior detalhe nestas imagens, do que nos outros canais na banda do visivel do MSG.

Meteosat 9 - 29 January 2009: 1200UTC

Figural3.20 ¢ Imagem do canal Visivel de Alta Resolucdo (HRV) do satélite Meteb€sitSG 2), para o dia 29
de Setembro de 2009 as 12 UTC, sobre a regido da Europa. Wamieumetrainorg.
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No diagnostico de uma situacdo meteorolégica é util comparar estes diferentes canais, tentando retirar o
méaximo de informagdo possivel. Mas como se pode imaginar, a tarefa de analisar 12 canais
individualmente consumiria muito tempo numa rotina opdoaal. Estas imagens podem contudo
combinarse, quer seja fazendo diferencas entre canais, aplicando tabelas de cor especificas, ou
recorrendo a compositos RGBstas combinac¢des permitem condensar a informagdo das imagens
individuais, e fazem sobressa#rracteristicas que ajudam na identificacdo dos fendmenos atmosféricos.
Como exemplo, apresentse naFigural3.21 um mesmo fenébmeno de conveccgdo durante o verdo,
observado com diferentes imagens/composi¢céo de imagens.

>~

Figural3.21 ¢ O mesmo fendmeno de convecg¢do no verdo, a 21 de Setembro de 2008, sobre o territorio de
Portugal continental, observado com imagens d&V sdo visiveis as nuvens convectivas, cxgrshooting
(estruturas mais pequenas e aproximadamente circulares, mais brilhantes, que se observam nas estruturas
maiores); IR10.8 com uma escala de cores que faz sobressair os toposw@nsmuito frias WV6.2¢ indicam a
presenca de nuvens convectivas cujos topos estdo nos niveis mais altos da troposfera;|RIIEB2 esta
diferenca de canais permite identificar a existéncia de nuvensm@rshooting; RGRatural¢ compésito RGB
em que a cor azulano indica a presenca de nuvens de gelo; RGB Convecc¢éo Pr@&endee(Convectipn
composito RGB em que as cores vermelho/laranja indicam a presenca de sistemas com forte convecgéo.

Compésitos RGB

Neste tipo de composicao de imagens, 0 que se tamsétruir uma nova imagem, em que a cor Vermelha
(Red) se atribui um canal, a cor Verdaéen) se atribui outro e a cor Azl(ie) ainda outro. Esta fora do
ambito deste curso mostrar como se constroem estes compositos. Aqui serdo apenas apresent&sdos qua
os mais utilizados, e qual a informacgéo que se retira destes.
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RGB Natural

Este € o compésito RGB de mais facil interpretacao; permite distinguir vegetacdo, em cores verdes, das
regides aridas, que surgem em tons avermelhados. Para além disto, e uozevegte compasito inclui

o canalp® né , permite a distingdo entre nuvens de agua liquida (a branco) e de gelo (a azul ciano). Com
estas imagens € também possivel identifigixelscobertos de neve, que aparecem nos mesmos tons de

azul que as nuvens de gelo, mas mais brilhantes. Na imagem da Figura 22 apeaantaxemplo de

uma imagem RGB natural, do dia 30 de Novembro de 2012. Na imagem estéo indicadas as diferentes
estruturasque nelase podem identificar. Notse que a distingdo entre a cor da neve e das nuvens de

gelo nestas imagens é muitas vezes so possivel através da visualizagdo de uma sequéncia de imagens (0s
pixels que, em diferentes instantes, surgem sempre em azubcimrrespondem a neve).

Zona arida

o *%F = Y/ 3
Figural3.22 ¢ Compdésito RGB natural, no dia 30 de Novembro de 2012 as 12 UTC.

A andlise efetuada com este tipo de imagens requer muita experiéncia por parte do utilizadomExiste
no entanto, outro tipo dgrodutos derivados de satéliggue, usados em combina¢do com 0s compositos
RGB, facilitam a interpretacdo das imagens. Um exemplo desde tipo de produtos, designados por
produtos objetivos, s&o os disponibilizados pela SAF NMH&C//vww.nwcesaf.org). Estes sdo obtidos
através de algoritmos matematicos que se aplicam sobre as imdgarexemplo de undesses produtos
apresentase naFigural3.23. @mparando as duas imagens congaique as zonas com nuvens de gelo
coincidem, mas existem regides sobre o mar, nomeadamente ao largo da costa ocidental Portuguesa, em
gue nao é facil a partir da imagem RGRrilisinar nuvens de gelo, mas que séo identificadas pelo produto
objetivo. No entanto, o compdsito RGB permite observar os detalhes da estrutura das nuvens (regido
sobre o0 mar, canto inferior esquerdo da imagem), informacgéo que é perdida analisando apeodsto
obijetivo.
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15/09/2011 12:00 ’ ' 3 - 16/09/2011 12:00
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Figural3.23 ¢ Comparacao de imagens RBG natural (imagem a esquerda) com a imagem do produto objetivo da
SAF NWC, para o dia 15 de Setembro de 2012 &5TC. No produto da SAFNWC as nuvens de gelo estdo
identificadas a azul, enquanto as de agua liquida a laranja.

RGB Micro-nevoeiro (noite)

Um outro compdésito de imagens que ajuda na interpretagdo do estado das particulas que constituem as
nuvens é o RGHicro-nevoeiro (noite). Este compdsito é utilizado fundamentalmente na identificacéo de
nevoeiros/nuvens baixas, por exemplo, junto a costa, na época de verdo. Neste compdsito sao utilizados
os canais IR3.9, IR10.8 e IR12.0, e as nuvens baixas, ou reagErecem em tons verekzulado, como

se pode observar na imagem Begural3.24, do dia 11 de agosto de 2011 as 05 UTC, em que se identifica
uma regido com nuvenrsaixas, ao longo da costa ocidental, na regido centro de Portugal Continental, e
outra na costa norte de Espanha. E de referir, que este tipo de imagens para identificagdo de nevoeiros,
s6 pode ser utilizado durante a noite; devido a contaminagédo do ¢Bnal9 por reflexao solar, ha um
desaparecimento espurio dos nevoeiros durante o nascer @p&ol. Para a monitorizacao de nevoeiro
durante o dia, pode fazese uso de um outro compdsito, 0 RGB Nuvens Alta Resolucéo.

Figural3.24 ¢ Imagem RGB Microevoeiro (noite) para o dia 11 de
Agosto de 2011 as 05 UTC, sobre a Peninsula Ibérica. As nuvens |
ou nevoeiros sao identificadas nesta imagens nos tons vazdido.
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RGB Nuvens Alta Resolucao

Este compdsito € construido com as imagens do visivel de alta resolucdo, que se atribuem aos feixes
vermelho e verde do compdsito, e com a imagem do canal IR 10.8 invertida, atribuida ao feixe azul deste
RGB. Desta forma, e devido as caracteristicas texéef e emissdo das nuvens baixas/nevoeiros, estas

séo identificadas no RGB Nuvens Alta Resolucdo a amarelo (devido a fraca componente de azul (uma vez
gue o canal IR10.8 est& invertido no feixe azul)), como se pode observar na imagem do dia 11 de Agosto
de 2011, as 07 UTC, apresentaddigural3.25.

NaFigural3.26 apresentase, o produto CTQloud Typeou tipo de nuvem), para o mesmo dia 11 de
Agosto de 2011, as 07 UTC. Este produto fornece uma classificacdo categoérica do tipo de nuvens. Ao
compararemse estes dois tipos de produtos de satélite, podemos concluir que, embora a classificagéo de
nuvens como baixas, a laranja, no produto CT, ao longo da costa ocidental Portuguesa, e no norte de
Espanha, coincidam com a classificacdo de nuvens baixagagEnnRBG, a esquerda, ha diferencas entre

a informacéo fornecida por estes dois tipos de produtos, nomeadamente:

- O produtoobjetivofornece maior contetdo na informacéo (oferece uma classificagéo detalhada do
tipo de nuvens);

- O produtosubjetiva ou sejao compésito RGB, fornece maior detalhe no padréo das nuvens (por
exemplo, na regido do Atlantico, ao largo da costa sul de Portugal continental, o produto CT apenas
indica que existem nuvens do tipo baixas, enquanto que do RGB podemos concluir quense trata
de nuvens do tipo estratiformes, muito pouco espejsas

i

o > ow Jew b o PR 2¢]
Figural3.25¢ Imagem RGB Nuvens Alta Resolucao para o dia 11 de Agosto de 2011 as 07 UTC sobre a Peninsula
Ibérica. As nuvens baixas, ou nevoesas identificadas nesta imagens nos tons amarelos
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11/08/2011 07:00
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Figural3.26 ¢ Imagem do produto CT (cloud Type, ou tipo de nuvens), da SAF NWC para o dia 11 de Agosto de
2011 as 07 UTC sokmePortugal Continental e Atlantico. As nuvens baixas, ou nevoeiros sao identificadas nesta
imagens pelas cores amarelo e laranja

Este composito (RGB Nuvens Alta Resolugéo) permite ainda acompanhar fendmenos convectivos, como
apresentado no exemplo dagural3.27, para o dia 18 de Abril de 2011. Nesta imagem, identifisard
sistemas convectivos sobre Portugal continental; no centro destes sistemas, 0s topos das telive
temperaturas muito baixas, aparecem a branco, enquanto no bordo, os tons baantaxos indicam a
presenca de nuvens mais transparentes, do tghwus A imagem daFigural3.28 apresenta uma
sobreposigéo de duas imagens: a do canal IR10.8, com uma tabela de cores desigoatthrpay, que

tem por objetivo evidenciar os topos das nuvens muito frios, com o produto R&pid(Development
Thunderstormh da SAF NWC. O RDT fornece informagdo detalhada sobre os sistemas convectivos
identificados, nomeadamente:

- afronteira do sistemas;

- afase em que se encontram (dados pelas cores das linhas fronteiras. Por exemplo, na imagem da
Figural3.28, h4 uma célula em crescimento (vermelho) e outra em decaimento (verde);

- movimento dos sistemas (passatiohas a azul; futuresetas) ;

- outras propriedades (num painel separadopmo: temperatura minima do sistemzebulosq
velocidade de propagacgédo, duracgéo, tipo de nuvem, pressédo do topo, area, localizagéo (latitude,
longitude).
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Figural3.27 ¢ Imagem RGB Nuvens Alta Resolugd@ o dia 18 de Abril de 2011 sobre a regiéo centro e sul de
Portugal Continental

Figural3.28 ¢ Produto RDTRapid Development Thunderstoroia SAF NWC, no dia 18 de Abril de 2011.

RGB poeiras
Outrocompdsito RGB muito util nas latitudes médias, € o RGB poeiras, uma vez que, devido a proximidade
com o Norte de Africa, o territorio de Portugal é muitas vezes afetado por tempestades deCaceiso

do dia 26 de Junho de 2012 é um exemplo em que a ppeaveniente do Norte de Africafetou a
visibilidade na ilha de Porto Santo, reduziralale uma forma muito significativiNa Figura13.29
apresentase a imagem RGB poeiras desse dia, as 12 UTC. Neste tipo de imagem, a nuvem de poeira

aparece em cor magenta.

21C
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Para a andlise destas situacfes existe ainda o proohijtivo da SAFNWC, designado faust Flag
apresentado ndigural3.30. Nesta imagem, a nuvem de poeira aparece a amarelo. Como se pode ver,
da comparacéo diigural3.29e daFigural3.30, a regidaafetadapela nuvem de poeira sobre a Madeira

€ coincidente nas 2 imagens. Este produto € util pois, por vezes o RGispqgeé nado inclui imagens da
banda do visivel, ndo permite identificar facilmente nuvens de poeira sobre mar. Ja sobre Terra, 0 RGB
apresenta uma maior confianca na identificacdo das nuvens de poeira do que o pobgktteo.

26/06/2012 12:00

Figural3.29 ¢ RGB poeiras mostrando a nuvem de areia, em tons magenta, proveniente do Norte de Africa, e
afectando o arquipélago da Madeira, no dia 26.06.2012 as 12 UTC.

26/06/2012 12:00

Figural3.30 ¢ Produto Dust flag, da SAF NWC, mostrando uma nuvem de poeira, ao largo da costa Africana, no dia
26.06.2012 as 12 UTC a afetar o arquipélago da Madeira.

211



Introducdo a Meteorologia

Pedro M A Miranda

NaTabelal3-4 apresentamse como referéncia aseceitag dos RGBs referidos no presente capitulo.

Tabelal3-4 ¢ Canais espetrais do MSG, atribuidos a cada feixe (vermelho, verde e azul) para a

construcdo dos compadsitos apresentados neste modulo.

Compdésito RGB

Natural

Micro-nevoeiro (noite)

RGB Nuvens Alta Resolucac

Poeira

Feixe
Vermelho
Verde
Azul
Vermelho
Verde
Azul
Vermelho
Verde
Azul
Vermelho
Verde
Azul

Canal fnm)

1.6
0.8
0.6
12.010.8
10.83.9
10.8
HRV
HRV
-10.8
12.010.8
10.88.7
10.8
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14. Meteorologia Radar °

Introducéo

Otermo RADARorrespondeao acronimoderivadoda expressaanglesaRAdio Detection And Ranging
designandoum sensorque permite a detecdode objetos a partir de ecosde ondaseletromagnéticas
compreendidasno subdominio das micro-ondas antigamente designadaspor dondas radic€ 4D
processamento envolvido permite determinar a localizacdo dos objetos reconhecer as suas
caracteristicae utilizarainformacéaoobtida.

Inicialmentedesenvolvidogara detetar aeronavese determinar a distanciaa que se encontravam o
radar foi descobertoparaa Meteorologiaapdsa 22 GuerraMundial, ao verificarse que a existénciade
precipitacdoproduzia“ecos nas onsolasdosradares complicandoassima suautilizagdoparaosfinsa
guesedestinavam

A medidaque foram evoluindoe sendodotados de feixes de radiacawais potentes maisestreitose
dirigidos recetoresmaissensivei® emissoresnaisevoluidos osradaresviram aumentar o nimero das
suasaplicagbesAinvestigacdem Fisica da atmosfenatilizatecnologiaradar dirigidaparao estudode
uma vasta gama de aspetostao variadoscomo a turbulénciaem ar limpo, a dindmicadas zonas
hiperbaroclinicagzonasfrontais), o fluxo turbulento tridimensional astrajetériasdasparticulasde gelo
no interior dos cumulonimbis, a estrutura da camadalimite atmosféricae o campo de precipitacéo
associadasdepressbeslaslatitudesmédias

Atualmentealgunsestudosbaseadoem observaca@omradartém contribuidoparao desenvolvimento
dameteorologiade mesoscala dastécnicasde Nowcasting(diagnosticodascondicbesmeteoroldgicas
e previsdoa prazo imediato). No plano operacional a aplicacdodestastécnicasdepende muito da
observacaaom radar, conduzindofrequentementea um maior rigor nasprevisbese emissaode avisos
operacionaispor parte dos servicosmeteorologicos Recentementetem incrementado amportancia
dada autilizacdode equipamentosie radarem programasde investigacdmaareadamudancgaclimatica

Odesenvolvimentale sistemadgle difusdode informagédometeorologicaintegrada permitindoo acesso
expeditodosmaisvariadosutilizadores atravésde sistemasde baixo custopossibilita ndo so a eficiente
difuséo de avisos de mau tempo, mas também a utilizagéo eficaz das previsfes para periodos muito curtos
destinadas ao publico em geral. Entre estes sisteraatadamsecomputadoregortateise equipamento
terminalde redespublicastelefonicas(incluindoa rede méve) e de transmissaale dados

A operacdocombinada em rede, de varias estagfesde radar com areas de cobertura adjacentes
constituiuoutro avangatecnoldgicosignificativg permitindo obter a coberturade areassuficientemente
grandegparaqueo campodaprecipitacdgrossaseranalisadasescalasindpticase mesoscalamaiores

®Texto de P. Pinto (IPMA)
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Principiosbasicosde funcionamento

Oradaré um sistemague emite ondaseletromagnéticasle elevadafrequéncig moduladaspor impulsos
de curta duracdoe de grandepoténcig radiadaspor umaantenaaltamentedirecionalque concentraa
energiaeletromagnéticanum feixe de pequenaaberturaangular Tratase de um sensorde tipo ativo,

umavezque processanformacgaocorrespondente reflexdoe retrodifusdode energiaresultantedaque
ele préprio emitiu para a atmosferg em contraste com a maioria dos sensoresnstaladosa bordo de

satélites que séo deipo passivo

Osimpulsosde curta duracdq da ordem dos microssegundgssdoemitidos pelo radar a uma cadéncia
rigorosamentedixadae a suaemissacé separadgor intervalosde tempo comparativamentenaislongos
(periodode siléncig, daordemdo milissegundpocomosepodeverificarnaFigural4.l.

}__ PERIODO DE SILENCIO ——{
sp

| 1 INTERVALO ENTRE IMPULSOS
— = —] ]

COMPRIMENTO Pl
DO IMPULSO

Figurald.l ¢ Distribuicdodosintervalosde tempo numradarpor impulsos(escalando é proporciona).

Ointervaloentre impulsos Pl (Pulselnterval), é o intervalo de tempo entre doisimpulsosconsecutivos
isto é, o que decorre desdeo inicio da emissdode um impulso até ao inicio da emissdodo impulso
seguinte O periodode silénciq SP(SilentPeriod, é o intervalo de tempo decorridoentre o fim de um
impulsoe o iniciodo impulsoseguinte Dadoque o comprimentodo impulsg t, tem um valormuito baixa
podeadmitir-seque PIF SP

Ao nimero de impulsosemitidos por unidadede tempo, da-se o nome de frequénciade repeticdode
impulsos PRHAPulseRepetitionFrequency. Quandoexpresseem Hz representao nimerode impulsos
emitidos por segundo Comovalorestipicos para estasgrandezasonsiderased ¢ {0 0O T4 i;

0'Y'O pZ0 'O ¢c vu'®& ¢ vim . Designase por alvo qualquer fonte de energiadifundida ou

refletida, quer setrate de acidentesdo solo, gotasde chuva goticulasdas nuvens particulasde gelo,

flocosde neveou regidesem que seregisteum elevadogradientedo indicede refracéa

O alvo reflete ou difunde em todas as dire¢desuma parte da energiaeletromagnéticaque o atinge,

comportandesecomoum segundoemissor Umaparte infimada energiaradiadapelo emissordo radar
€ por este processaeenviadaa antenae recolhidapelo recetor, que deteta e amplificao sinalrecebido
(eco). Adistanciaa que seencontrao alvoé determinadapelointervalode tempo necessarigparaque as
ondaseletromagnética® interceteme regressena antenag naoperdendode vistaque a radiacacefetua
um percursode "ida e volta', a distanciaotal percorridaseraduplada que correspondea distanciaao
alvo. Acontagemdo tempo iniciaseno instanteem que a antenaemite o impulsoe cessaquandoo eco
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€ recebida No célculo da distancia usase o valor da velocidade de propagacdodas ondas
eletromagnéticasno vazid c& w Pp mai . A titulo exemplificativg se o intervalo de tempo
decorridofor de 200ms, entdoo espacapercorridoseradadoporQ @ 6 ¢ TQd, peloqueo alvo
seencontrarda distanciade 30 km daantenado radar.

Propag&aodasondasradar

Paraa maior parte das utilizagcbespode considerarse que a velocidadede propagacédodas ondas
eletromagnéticasna atmosfera é constante e igual & velocidadeda luz no espacolivre, @ ©

p mai .Contudq em alguns casos ha queconhecemue a atmosferaé significativamentediferente

do espacdivre e que aspropriedadesdasmassasle ar observadasaosuficientementeheterogéneasle

modo a originarem pequenas mas importantes variacdesna velocidade de propagacao nestas
condi¢cbes podemdar origema refragdo do feixe emitido pelo radar e produziraltera¢dessignificativas
napropriadirecdode propagacao Ocomportamentodo feixe pode aindaser substancialmentalterado

por reflexdesnasuperficiedo globoe pelaatenuagagorovocadapelosgasesonstituintesdaatmosfera

Oindicede refragéoé dadopor:

(14-1)

Cl ga

em quev é a velocidade de propagacado das ondas electromagnéticas na atmosfera. Numa atmosfera
proxima das condi¢Ges padrdo, em que a pressao atmosférica e a humidade decrescem rapidamente com
a altitude e a temperatura decresce de modo mais gradual, o indice de reftacBescecoma altitude

de acordocomum gradientedito tnormak ® / 2 y adl& &IGhelf R 2

P owE iR 0

S 14-2
£ i Q¢ 0 (142)

emque Qe i sdoosangulosde incidénciee refracaq respetivamentgver Figural4.2) verificase que o
decréscimo d& com a altitude se reflete no aumento da velocidade de propagacao das ondas radar com
a mesma; consequentemente, as ondas vao sendo gradualmente curvadas fgoerficie do globo e o
feixe tocara a Terra numa regido designada por horizoatiar, em geral situada para além do horizonte

visual.
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n-An

¥r

Figurald.2 ¢ Feixemovendasede umacamadacomindicede refracdon paraumacamadacomindicede
refracéon - kn.

Quandoocorrem distribuicdesandémalasdo indice de refragcda a que correspondemdistribuicbesde
temperaturae humidadefora dascondi¢cdegpadraq dizzsequehaocorrénciade propagacd@nomala Se
severificarumainclinacdodescendenteexcecionglascondicbessdodesignadapor "superrefraccad.

Lad2 202NNB ljdzt yR2 &S F2NXI dzY & RdzOsezuaxo @iodicedl y I f =
de refracdo baixa mais rapidamente com a altitude do que € normal, o que se pode dever a um aumento

da temperatura com a altitude e/ou a um decréscimo da humidade com a mesma. No caso de ocorrer
umainclinagdoascendenteanormal aplicase o termo "subrefraccdd. Verificase quandoo indice de

refragdo baixa mais lentamente com a altitude do que é normal.

Ascondi¢besde "superrefraccdd constituema alteragdoa normaque é maisimportante e vulgarna
atmosfera.A Figural4.3 compara de modo qualitativo, asduascondigbesle propagag¢danaiscomuns

Lap
7)
L4 SUI? F4c
&

Propagaciao normal

Propagacio anomala super-refraccio

Figural4.3 ¢ Efeitode variascondicfesle propagacamaatitude do feixe.
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Os gradientes de humidade sdo mais eficientes do que os de temperatura, pelo que-eefigoeio é
mais comum sobre o0s oceanos. A supraccdo ocorre quando o ar em niveis superiores €
excecionalmenteguente e seco em comparac¢ao com o ar a superid@atrodo ducto, aintensidadedo
campoeletromagnéticoé maiordo que seriasobcondi¢cdegpadraoe o referido canalatuacomoum guia

de ondas podendoconduzira energiaaté grandesdistanciasdo radar.

As condicbes meteoroldgicas propicias ao aparecimento de ecos de solo ou mar (ecos espurios,
RSaA3ayl R2& LRNJ aOfdzidSNEOV Saidn2 SY 3ISNIXft Faaz2o0AlR
as condi¢cdes em que a observacao radar @oseessencial. Seithnte a noite o soloperderenergiapor
radiacdg maisacentuadamenteem noitesde céulimpo, especialmenteduranteo Verdoe quandoo solo

se encontrar relativamente humido, pode formar-se uma inversdo de temperatura a superficiee
estabelecerse um decréscimopronunciadoda humidade com a altitude. Quanto maioresforem os
gradientesverticaisde temperaturae humidade maisintensaseraa propagaca@nomala Estaformade
propagaca@nomalaocorreespecialmentaluranteanoite e madrugada Outro exemplo podera ser o de
transportede ar secoe quente, provenientede superficiescontinentais sobresuperficiesde &guamais

frias, nestecasopoderaverificarse oarrefecimentodascamadasnaisbaixasda atmosferae originarse

uma inversaode temperaturg para além do arrefecimento das camadasinferiores verificase um
aumentodo teor em humidadeprovenienteda evaporacamessasamadaso que originaum gradiente

vertical de humidade Estaforma de superrefraccdo pode ocorrer quer de dia, quer de noite e
permanecerpor largosperiodos emborasejamaisprovavelao fim datarde e durante a noite. Estetipo

de condi¢cbest frequente no Mar Mediterraneo(ou no golfo de Cadi) quandoo vento soprado Norte

de Africa

Sejaem que casofor, a propagacdanomalapode alterar seriamenteo desempenhade um radar, com

consequénciadiretasna naturezadasobservacoespelo que deveserbementendidapelosutilizadores
primariosda informag&oradar (em especialservicosmeteoroldgicose hidrologico no sentidode, em

casode ocorréncia serreconhecidae corretamenteinterpretada

Equacaaadar. Relacde<-R Unidadesde refletividade

A equacaoradar corresponde a uma formulacdo analitica que relaciona a poténcia média recebida na
antena do radar, com aefletividade correspondente aos alvos detetados, em funcdo de diversas
carateristicas do equipamento utilizado e da disténcia a que os referidassawencontrarem.

Parao casode particulasesféricagdde precipitacaq a equacéao radgvode escreversesobaforma

oY 114 = (I)

i 0&B 8;— (14-3)
em que 0i representaa poténcia média recebidana anteng 6 é a constante radar, & o termo

associada seccaaeta radar, o fator de refletividadeda precipitagdoou fator de refletividaderadare
i adistanciado alvoa antena
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vdzZl yR2 2 FSAES FGNI @Saal o62dz &Af dzY A yexistam diversosR S G S NI
alvos retrodifusores, todos eles se combinam de modo a devolver a antena uma determinada energia por
unidade de tempo (poténcia) proveniente do volume; como a distribuicdo das particulas dentro do
volume ¢é aleatéria, variando a sua posigétativamente ao radar de instante para instante, existem
muitas flutuacbes no valor da poténcia recebida, de um impulso para outro. Para que o valor de poténcia
recebida seja representativo do volume iluminado, ha necessidade de considerar um numeeo tal
impulsos que permita chegar a um valor médio, dai o aparecimento da grabde@s diversos fatores
constantes inerentes a cada sistema de radar (dependentes da geometria do feixe, do comprimento de
onda da radiacdo emitida, do valor da poténcia éaitpela antena, etc) sdo agrupados numa so
constante,0. Se ndo houver qualquer desvio dos parametros do radar, esta constante tem sempre o
mesmo valor para cada sistema, embora ndo se trate de uma constante universal, ao contrario de outras
constantes d Fisica. Na equacdt4-3) admite-se, por questées de simplicidade, que todosreso
difusoresse encontram na mesma fase (liquida ou solig&); é um factor adimasional, relacionado

com a capacidade reflectora do retrodifusor e que apresenta o valor de 0,93 para o caso da agua e de
0,197 para o gelo. Finalmenté) constitui o factor de reflectividade radar, que se define como

B g O, parao caso diseto, em queO é o diametro da particul@presente no volume da atmosfera
considerado. Para o caso de uma distribuicdo conticuaeve exprimirse em ermos de um integral, na

forma:

& £¢'0 0 QO (14-4)
h

onde¢ O QO representanimero de particulas por unidade de volume com diametros compreendidos
entre0 e0 Q0.

Por ndo seonsiderara equagéo radar em todo o seu detalhe n&do serdo, aqui, deduzidas as unidades em
que se exprime a constante radar. Das restantes grandezas da eqdc®p0i exprime-se em W
emdadda Ta ei emkm.

Como a analise da equacanostra, a poténcia média recebida na antena depende apenas das
caracteristicas da precipitacdo observada, ou sejas®@ee &, e da distancia a que se encontra a
precipitacdo. Como ¢actor de reflectividade radar, segundt4-4), depende da sexta poténcia dos
didmetros das particulas, verific®® que uma duplicacao do diametro destas provoca umemto de 64
vezes no valor da poténcia média recebida. No entanto, umaaagdlo do nimero das particulaé
conduz a uma duplicagcéo no valor da poténcia.

A possibilidade de medir a intensidade e distribuicdo da precipitagdo sobre areas extensaslarpfoira
investigada no passado, dadas as vantagens Obvias deste método relativamente a uma rede udométrica
registando apenas valores pontuais, por vezes muito espagados. O problema central € o de relacionar a
refletividade radar¢o(obtida pela equacédoadar a partir do valor da poténcia média recebida), com a
grandeza intensidade da precipitacd, Recordando a equacg@4-4) a questédo reside em procurar
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exprimire ‘O , um termo da integranda, em fungdo da grand&za# existéncia de uma relacao entre a
intensidade do eco e a intensidade da precipitacéo, implica que esta ultima se relacione com a distribuicédo

de didmetros das gotas, qualquer que seja o tipo @eipitacdo e o processo fisico pelo qual as gotas se
formaram. Ora, quando se tenta descrever o espectro da chuva surge uma dificuldade resultante do facto

de as gotas de chuva, pela sua grande variabilidade, terem uma forma dependente do seu tamanho, o

qu- f yn2 LIRS aSNJ OFNFOGSNAT I R2 LERN dzYlk gyAoOl RAYSy
‘O , definido como o didmetro de uma esfera com o mesmo volume da gota deformrestdvese esta

guestao e recuperae a notagao utilizada na equagdd-4).

Recorrendo alisdrémetros equipamentosdestinados a medir a distiuicdo dos didmetros das gotas

tém sido obtidas diversas distribuicdes. Das campanhas olisenas realizadas em diversas areas
geograficas e sob diversos regimes de precipitacdo, resultaram diversas formulas. Sdo tantas quantas as
distribuicdes dos didmetros de gotas encontradas. Em Portugal e, em geral, no continente europeu, a
distribuicdo de didmetros das gotas adotada é a de MarsRalmer (MP)

W ¢ TmNs (14-5)

em quedse exprime eni & & e'Yem & & 'Q . Por conveniéncia, tanto o factor de reflectividade
radar,@, como a intensidade da precipitacdd,se podem exprimir em decibel, nas unidades dBZ e dBR,
respetivamente. Gator de refletividaderadar expresso em dBZ, é definidorp

0WQO W pmé D (14-6)

(convidase a obtencdo da expressdo equivalente para o caso da grainfeddota: as formulas
anteriores s6 sao validas utilizando as variaveis de base nas unidades referidas.

Considerando as equacd€k4-5) e (14-6) e asdimensfes fisicasm que as grandezas envolvidas se
exprimem, verificese que a logaritizacdo de(14-5) conduz adQé & pn | @ mmp ¢ T C,
expressdo de grande importancia. Com efeito, verdieaque a gama numérica de valores da
reflectividade raar € enorme se comparada com a gama de valores da intensidade de precipitagdo. Com
efeito, a uma refletividade de p M & o corresponde uma intensidade de precipitacdo de

™ W a'Q , a uma reflectividade de mdatad & uma intensidade de® W G'Q , a uma
refletividade de p mim & , uma intensidade de¢& @ @ Q , e a uma refletividade de
prmmada & ,uma intensidade dp @ & & 'Q . ATabelal4-1 permite concluir sobre a vantagem

em compactar a escala de reflectividade recorrendo a unidade dBZ.



Introducéo a Meteorologia Pedro M A Miranda

Tabelal4-1 ¢ Valores de Z versus valoree R (valores aproximados)

LooQg LWL 4 oo
1.6 2 0.05

5 7 0.1

200 23 1

7962 39 10
316979 55 100
4162766 66 500
11776059 71 1000

E interessante notar que a um aumento no valordeor uma ordem de grandeza corresponde um
aumento de, apenagp (R 6 @o respectivo valor da reflectividade. Ao interprets a escalalesta
grandeza expressa ef@ 6 deverd pois ter-se presente que a respetiva escala foi logaritmizada e

d Sa 02y ReSsa ¥ia, 4Jadbdo da correspondente intensidade da precipitagdo; uma diferenca de
p 20 éntre valores de reflectividade no troco inferior da escala (por exemplo, a diferenca entre 5 e 10
‘Q 6 Ysera bastante menos significativa, em termos da correspondente diferenca das intensidades de
precipitacdo, do que a mesma diferenca no trogo superior da mesma escala (por exemplo, a diferenca
entre 50 e 53 6 Y

Exercicidl4-1. A baixa altitude, um radar meteorolégico mediu o valor de 30 dBZ num ponto; a
mesma altitude mas num outro ponto, o mesnradar mediu o valor de 60 dBZ4a) A relacéo

entre os valores deefletividade, em dBZ, € de 1 para @ mesmo acontecera com a relagéo entre

os correspondentes valores da intensidade de precipitacdo que devemos esperar a baixa altitude?
(considere a relacédo-R de MP) (b) Para o valor daefletividade de 60 dBZ, seam semelhantes

os valores da correspalente intensidade de precipitacao considerando a relacaB® de MP e a

que é utilizada no arquipélago dos Acores, Z = 300 R 1.40?

(&) Uma vez que ofatoresde refletividadeapresentados figuram em dBZ e se pretende relaciona
los com osrespetivosvalores deintensidade de precipitacdo, devee-a tomar a versao
logaritmizada, na base 10, da equacédo que dedinglacdo R de MP, ou sej&l4-5). Resolvendo
esta equacaem ordem a R, vira

Y pm T

em quedse exprime enQ 6 @Yemd & 'Q . Efetuando as necessarias substituicdesstea para

o valor deY correspondente a ™0 6 (Y * ¢k @ & Q e para o valor dé correspondente a
@106 WY *x ¢ m8id & 'Q . Estes dois valore® e'Y , correspondem a diferentes ordens de
grandeza. Nominalmente, os valores @apresentavam uma relagdo de 1:2, o que nao se verifica
para os valores d¥.

(b) Segundo a relagcdoRR de MR14-5), o valor d€Y correspondente a T 6 G¢omo se viu en),
é dec m&1a & "Q ; ja de acordo com a relagdZR utilizada pelos meteorologistas notte
americanos nos Acores, a logaritmizagdo da correspondente relacdo conduziria a
Yx 0¢84 a'Q . Este exemplo mostra a inflnéia que a relacdo-R tem no valor da
intensidade de precipitacao que é estimadgom base num determinado valor de refletividade
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radar (o primeiro valor da intensidade de precipitacdo estimada corresponde a cerca de 60% do
segundo!).

Breve introducéo aos sistemd3oppler

Os sistemas de radar instalados ha algumas décadas apenas rmagaivdormacao correspondente a
amplitude (ou intensidag) dos sinais teodifundidos. O desenvolvimento tecnoldgico veio criar uma
nova classe de radares, em que foi introduzida a capacidade de ser também tratfatana¢éo de fase

dos sinais reodifundidos. A medida que as particulas se movem, a fase dos sinais retrodifundidos pelo
conjunto das particulas varia, produzindo flutuacdesrecetor do radar. A estas variacbes de fase
correspondem variacoes na frequéncia das onelasromagnéticas permitem medir a distribuicdo da
componente radial das velocidades das particulas de precipitacdo na atmosfera, como se vera.

Considerando um alvo a distancide um radar operando a frequénci@ a distancia total percorrida
pelas ondas electromagnéticas goénterceptam, entre a emissao e a recepcao, sergideuci 7_ se
expressa em termos do comprimento de ondaem radianos, sera dada pgt¢i 7_, ou sejax”“ _.
Assim, a fase do sinal recebido na antena sera dada por

T
% ~— (14-7)

A taxa de variagédo temporal da fase do sinal recebido (entre dpidsos consecutivos) é dada por:

Q% 1° Qi

it A 14-8
Q0 _ Qo (148)

ComoQ IfQ aepresenta a cmponente radial da velocidade do alv@), ou seja, a componente da
velocidade segundo o eixo do feix€efQ oa frequéncia angular ¢“'Q), a equacdo(14-8)
pode ser reescrita como

q @ (149)

em que™Q é a frequéncia Doppler® a velaidade Doppler; esta obedec&anvencao universal denal,
sendo considerada negativa quando o movimento do alvo éiesg&oao radar.

Note-se que as frequéncid® envolvidas sdo muito pequenas quando comparadas com a frequéncia de
trabalho com que opera o equipamento. Por exemplo, para L® ®de p Brtafi,Q

o @04 Este valor deos @ ©dndo sera registado se o sinal fossetnadifundido por um alvo
rigorosamente imoével em relagdo a antena. A frequéncia de trabalho é da ordemnu@a®TiO&

Em sistemas de radar Doppler existe atompromisso a que é necessario atender e que se aceitara sem
demonstracéo. Tratae do chamado Dilema Doppler: o valor maximo da componente radial da velocidade
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gue um radar pode detetar sem ambiguidade (isto €, de modo inequivocamente exato) estendimegta
relacionado com o valor do alcance maximo até ao qual o mesmo radar pode identificar e posicionar alvos
igualmente sem ambiguidade. Este compromisso expsmpela equacao seguinte

) (14-10)

Wi
na qualw ei sdo a velocidade Doppler e o alcance maximespetivamente Portanto, se o
interesse operacional for o de detetar valores de velocidade maxima elevados, correspondentes ao
escoamento atmosférico, devera tee em atencao que o alcance ndo podera ser muito elevado € vice
versa. A equaca@d4-10) mostra que o produto destas grandezas constitui uma constante para cada radar,
0 que significa que ao aumento dma delascorrespondera decréscimo da outra.

Na exploracdo da rede o@nal de radares recorree a técnicas de processamento digital que permitem
ultrapassar este dilema, compatibilizando elevados valores da velocidade méaxima ndo ambigua com
valores aceitaveis para o alcance. Estas técnicas nao sao objeto do presente curso

Produtos radar

A utilizacdo de sistemas de radar como ferramentas operacionais em previsdo meteorologica requer a
configuracdo e implantacdo de estratégias de rastreio e de processamento de dados adequadas.
Simplificadamente, pode descrevee uma estraggia de rastreio como uma sequéncia, articulada e
coerente, de um conjunto de varrimentos volumétricos; um varrimento pode, por seu turno, ser
considerado como um conjunto de elevacdes percorridas pela antena, obedecendo a uma variedade de
parametros de cofiguracdo e processamento de sinal impostos (e. g. velocidade de rotacdo da antena,
elevacbes a percorrer, tipo de varrimento, comprimento do impulso, grandezas a processar, integracao
de amostras de sinal no espacgo e no tempo, filtragem de ecos fixasical PRF, etc); os sinais assim
recolhidos e processados, sdo manipulados pelo sistema de processamento do radar para a geracao de
ficheiros correspondentes a observagfes em bruto (ficheiros RAW). Estes ficheiros seréo sujeitos a uma
mudanca de coordena esféricas para coordenadas cartesianas e, posteriormente, manipulados por um
motor que gera produtos bidimensionais (produtos interpretaveis pelo utilizador) e, a partir destes,
produtos de aviso. A mudanca de coordenadas deve se a necessidade deasedpasistema natural
segundo o qual o radar observa a atmosfera (esférico), para o sistema que permite uma mais eficaz
manipulacao/visualizagéo por parte dos utilizadores (cartesiano). A descri¢cdo das estratégias de rastreio
configuradas para explorag@peracional no IPMA n&o é objeto do presente curso, centrazgda nossa
atencao em diversos tipos de produto disponiveis. Esta descricdo sumaria sera complementada na
apresentagdo prevista em sessdes on line, a qual incluird imagens em animacéo deesit@pd
interesse operacional.

PPI (Plane Position Indicator, Indicador de Posicéo Plana)

Tratase do produto radar de maior simplicidade. Consiste numa proje¢&o horizontal da superficie conica
descrita pelo feixe radar, segundo o varrimento a uma cehltwvagdo; esta geometria de um PPI
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representase naFigural4d4® t 2 RSY &ASNJ O2y a G NUzZNR2a& t treflecvidadRS RA @S
radar (Z, em dBZ), o da intensidade de precipitacdo (R, em mm/h) ou até o da velocidade Doppler (V, em
m/s). A imagem figura em coordenadas polares, como se indica na referida figura.

————N
- —-‘/‘{
>
N

V%

Yoot e

Figurald.4 ¢ Repregntacdo da geometria do produto PPI

Este produto pode ser utilizado, por exemplo, para identificar de modo rapido e eficaz qualquer campo a
baixa altitude. Apresenta a vantagem de ser de interpretagcdo relativamente simples, embora esta se
possa complicano caso do campo da velocidade Doppler.

CAPPI e PCAPPI (Constant Altitude Plane Position Indicator, Indicador de Posi¢cédo Plana a
altitude constante e PseudoCAPPI)

/I 2yaraidsS ylI NBLNBaSyidlcern2 RS dzYl &dzJSNFdhwesaS LI |yl
elevagbes, de modo a manter uma altitude de observacédo aproximadamente constante, em geral proxima

da superficie (da ordem de 1000m, ou inferior); esta geometria representaFigural4.5. Podem ser
O2yaidNHzZNR2a /!ttLQa I LI NIrkfktiviiad radai (F, SNEIBZ), o Od Y L2 &
intensidade de precipitagdo (R, em mm/h) ou o da velocidade Doppler (V, em m/s). Este produto ja se
apresenta em @ordenadas cartesianas.
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Figurald.5 ¢ Representacdo da geometria do produto CAPPI

Os verdadeiros CAPPI praticamente ndo se usam, sendo preferivel recorrer ao produto PseudoCAPPI,
PCAPPI. O algoritmo desiltimo produtoselecionaas observagfes da elevacdo mais baixa, a partir da
distancia horizontal para a qual deixe dedssporde informacéo a altitude constante; também podem
aSNJ O2yadNHzZNR2&a t/!ttLQa RS RAOGSNE2a OF YLRAOD

Este produto pode ser utilizadpara monitorizar o campo da intensidade da precipitacdo em niveis
proximos da superficie, permitindo uma utilizagdo sgomntitativa até cerca de 120 km da estagéo de
radar, distancia apés a qual o feixe, mesmo na elevacdo mais baixa, se afasta dedmsaldo Este
aspetoconfirmase atendendo &igural4.6, que mostra o diagrama de altitude/distancia, em condi¢des
de propagacdo normal e introduzida a correcacetiito de curvatura do globo.

DIAGRAMA DE ALTITUDE/DISTANCIA |Propegscso normat|

&

3 THT77 ////
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0 10 20 30 40 S0 60 70 80 90 100 10 120 130 140 150 160 170 180 190 20D 210 220 230 240 250 260 270 280 290 300 WA IO 30 340 N
osTANCIA (km)

Figural4.6 ¢ Diagrama de Altitude (Km) /Distancia horizontal (Km), para propagacdo normal, numa terra
planificada
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SRI (Surface Rainfall Intensity, Intensidade da precipitacd o)

O algoritmo deste produteelecionaas observagdes radar que se encontrem no nivel mais baixo possivel,
RS&aRS jdzS SadsSery tftA@ONBa RS aOfdziiSNE 0S02a RS
para exprimir o campo da intensidade da gptacdo (mm/h). Apresenta vantagens, mas também
inconvenientes face ao PCAPPI: as primeiras, pelo facto de o SRI procurar observagbes o mais baixo
possivel e, portanto, mais representativas da precipitacdo a superficie; no entanto, o produto PCAPPI
consitui uma verdadeira observacao, enquanto o algoritmo do presente produto faz intervir perfis
verticais de refletividade para obter o campo deemgidade da precipitacdo numagudo superficie a

altitude configuravel pelo utilizador. Neste sentido, sendd u LINR Rdzi2 &Yl A& LINR OSa
apresentar alguns problemas e a usa interpretacdo exige muita experiéncia operacional. Este produto
também apresenta uma disponibilidade com periodicidade de 5 minutos.

QX
N

RAIN1 (Precipitagéo horaria acumulada)

Este produto resulta da integracao horaria, pixel a pixel, do campo gerado pelo SRI ou por um produto de
tipo PCAPPI. Fornece o campo da precipitacdo acumulada durante o periodo de 1 hora esxprme

mm. Também pode ser integrado para um periodo supexil hora; no IPMA é utilizado igualmente um
produto com integragdo de 3 horas.

A sua utilizacdo centrse na detecao de areas com maximos locais de precipitagdo horaria acumulada.
Este aspeto é de particular relevancia quando na area em questao rédtées de superficie.

MAXZ (Maximos de refletividade )

Tratase, porventura, do produto mais abrangente no ambito da exploracdo operacional com radar
meteoroldgico. O algoritmo identifica o valor maximo rééletividadeque observa na vertical de cada

pixel eprojeta-o sobre o plano horizontal (pixeis visiveis na zona central de uma imagem tipica); repete
este procedimento para identificar o valor maximo adletividade que observa na horizontal, com
projecdo sobre os planos Egieste (pixeis visiveia direita da zona central da imagem) e Ne®el

(pixéis visiveis acima da zona central da imagem). A apresentacdo da respetiva geoarfegyiaah4.7,
esclarecen situacaoExprime se em dBZ. E particularmente (til para identificar os modos de organizacéo
da conveccgédo, no dominio do acompanhamento do desenvolvimento de perturbacdes na escala sinoptica
e namesoscalaEste produto pode oferecer unmaaisvalia adicional em ambiente de previsao, se
confrontado com diversos tipos de imagem de satélite. Frequentemente, eostedainterpretacdo em
ambiente operacional chama a ateng&o do previsor para a necessidade de aceder a outro tipo de produto
radar, satélie ou outra ferramenta. A sua correta interpretagdo € muito Util, mas exige muita experiéncia
operacional.
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Figurald.7 ¢ Representacdo da geometria de um produto MAXZ.

Topo dos ecos

Representa o campo ddtitude do topo dos ecos. O seu algoritmo pesquisa, na vertical, a localizacao
mais elevada de um valor limiar defletividade bem correlacionado com a altitude do topo dos ecos
observados; néo fornece, em rigor, uma indicagéo da altitude do topo dassiuwas sim da altitude do
topo dos ecos (em geral o topo das nuvens enceséraim pouco acima do topo dos ecos). Exprame

em Km.

Trata-se de um produto muito Gtipara a detecdo de topos de nuvens particularmente elevados, o que
pode ser importante nocaso de coexistirem nuvens de desenvolvimento vertical em ambientes
relativamente estratificados. E também importante como complemento a utilizacdo de imagens de
satélite, que contenham o mesmo tipo de informacgédo, em ambiente de previsdo: embora a ghserva

com satélite seja mais vasta, abrangendo zonas que o radar ndo pode observar, este processa observacdes

com maior resolugéo espacial e disponibilidade temporal, 0 que pode ser critico em alguns casos.

VIL (Vertically Integrated Liquid, Conteudo em &g ua liquida integrado na vertical)

Consiste na integracgéo, vertical, dos valoreseadietividadeposteriormente convertidos na grandeza VIL
(expressa em mm), com base em rela¢cGes sampiricas. A designacao oficial €, no entanto, enganadora,

uma vez que sa grandeza fornece o campo do conteddo em &gua liquida e solida, integrado
verticalmente. E particularmente Util para a detec&o de granizo aos varios niveis, devido aos valores muito
elevados que apresenta, sempre que aquele hidrometeodetétado. Comefeito, embora se tenha ja

referido que a capacidadefletorada dgua apresenta o valor de 0,93 e a do gelo apenas 0,197, a definicéo

R 3 NI fgidt RfletividagleNI RIF Nk Y2& 0N} | adzz RSLISYRsyOAl ylI
particulas. Por estetto, o feixe radar observa uma pedra de granizo envolto em agua como uma gota

de enormes dimensdes, o que justifica os valores extremamente elevados de poténcia devolvida a antena
nesses casos.

VVP (Volume Velocity Processing, perfil vertical do vento)

Trata-se do perfil vertical do vento horizontal, obtido sobre a vertical da estagdo de radar. O rumo e a
intensidade do vento em cada nivel séo normalmente apresentados em notacéo de barbela. A discussao
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do respetivo algoritmo sai fora do ambito deste cuiGonstituise como ferramenta de grande utilidade

na identificacdo da natureza da adveccao em camadas (advecc¢do de ar quente e de ar frio) e identificacao
RS aAldzr epSa RS GaaKSIFNE OSNIAOIE R2 @Syidz2do ! LINBas$s
de passagens frontais e de estar disponivel com uma periodicidade de 10 maMatentanto, ha que ter

em atencdo que a informacao contida neste tipo de produto depende da extensdo do preenchimento
volumétrico de retrodifusores: em situacao de bom preendrito volumétrico, numa troposfera com
precipitacdo, havera muitas gotas e, portanto, razoavel ou boa distribuicdo na vertical da estacéo, o que
significa normalmente um perfil do vento bastante completo na vertical. Em situacdo de tempo seco,
eventualmentesem nebulosidade, o perfil € menos extenso na vertical; mas mesmo nestes casos pode
existir informagdo na camada limite, dada a abundante presencdnsetos que atuam como
retrodifusores da radiacdo radar e permitem, assim, a obtencdo de alguma infwnsapre o
escoamento atmosférico.
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15. Previsao numeérica do tempo

Historia

A relacdo entre pressao e o estado do tempo permitiu a utilizagdo do barémetro como o instrumento
base de uma previsdo do tempo rudimentar, desde o final do século XIX. A acumulagéomacdo

numa rede ainda muito limitada de sistemas de observacao, instalados a partir de 1850 em diversos
pontos da Europa e América do Norte, incluindo a partir de 1853 o Instituto Dom Luiz (entdo Observatério
Meteorologico do Infante Dom Luiz), tornpossivel a constru¢@o das primeiras cartas meteorologicas e

o desenvolvimento de modelos conceptuais dos sistemas meteorolégicos e seu ciclo de vida. Estes
modelos conceptuais, de que se realca o0 modelo da perturbacao frontal proposto pela escola de Berge
(Figural2.2), foram a base da previsao operacional em todos os servicos meteoroldgicos até a década de
1970.

A necessidade de desenvolver métodos matematicos de previsdo do tempo foi, no entanto, laraito c

desde os finais do século XIX, em particular pdteelvh Bjerknesque em 1904 defendeu o recurso as

equacdes da mecanica de fluidos e da termodindmica para a previsao da evolucéo futura da atmosfera, e

a necessidade do estabelecimento de um sistersaotiservacdo em 3 dimensodes, i.e. incluindo a
realizacdo de sondagen8jerknes defendeu em particular que a previsdo do tempo deveria ser
O2yaARSNIRIFI O2Y2 dadzy LINRoOofSYIF RS @Ff2NBa AYyAOALl A3
sistema de equac&ediferenciais, dado o estado inicial do sistema (a partir de observacgoes).

A primeira tentativa real de aplicacdo de um tal sistema de previsdo viria lea&ada por Lewis
Richardson numa monografia famosa (Richardsi®22). Richardson abordou pefaimeira vez o
problema da discretizacdo das equacdes da atmosfera, segaifaionulacdode Bjerknes (1904)nas

com inameras simplificacdes inerentes as dificuldades do calculo a efetuar manualfReardson
ensaiou a metodologia proposta numa regid@ Europa centralFigural5.1l) recorrendo a uma malha
computacional bidimensional, com uma resolugdo horizontal de cerca de 200 km com um formato
semelhante a um talileiro de xadrez no qual os célculos das variaveis dindmicas (momento linear nas
direcdes x e y) eram efetuadas nas casas brancas e as variaveis termodinamicas (presséo e temperatura)
eram efetuados nas casas pret&s$glrals.2). Os resultados numéricos obtidos por Richardson foram
muito pouco animadores: o modelo previu uma subida da pressdo a superficie a uma taxa irrealista de
145 hPa/6h, quando as observacdes ¢agiam uma variacao real de hPa/6h.

O falhanco da primeira tentativa de previsdo numérica do tempod#&viouRichardsorda defesa da
necessidade de apostar numa metodologia de desenvolvimento de modelos numéricos para a previséo.
No preambulo da monagfia pode lerse:
G¢KS A0KSYS Aa O2YLIX AOFIGSR 0SOFdzaS (GKS I &¥2aLKSNE
of computing forms. Thes&re ready to assist anyone who wishes to make partial experiment forecasts
from such incomplete observational data as are now available. In such a way it is thought that our

knowledge of meteorology mighte testedand widened, and concurrently the set of forms miglet
revised and simplified. Perhaps some day in the dim futtreii be possible to advance the
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computations faster than the weather advances and at a cost less than the saving to mankind due to
GKS AYyTFT2NXIGA2Yy 3 AnRRkadson loz(i1922, KMediherPéedidtion RyNNBrhelcad ¢
Processes, Cambridgimiversity Press, 250pp.
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Figural5.1 ¢ Malha computacional ensaiada por Richardson (1922), com uma resoluc&o horizontal de cerca de
200km. No centro das caixas cinzentas eram calculadas a temperaturasé@resndo o momento linear
calculado no centro das caixas brangasnodelo era puramente horizontal.
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Figural5.2 ¢ Subconjunto da malha daigural5.1 utilizado nos célculos de Richardson (1922)caixas P
correspondem a regifes de célowa pressado eemperaturg nas caixas Mao calculadas as duas componentes
horizontais do momento liear.

As razdes do insucesso dos calculos de Richardson s6 viriam a ser progressivamente compreendidas
décadas mais tarde. A discretizagdo das equacdes, i.e. a substituicdo das derivadas parciais por diferencas
finitas numa malha discreta, como foi utilizagm capitulos anteriores no calculo da divergéncia e do
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rotacional de campos vetoriais (cf. Capit8)pmplica uma restricdo dasscalagjue podem ser descritas

pelo modelo numérico. Assim, uma malha com 400 km de resolucéo, que é a resolucao efetiva do sistema
utilizado por Richardson para cada campo de variaveis, s6 pode seguir perturbacdes cujo comprimento
de onda seja superior a 800 kAs equacfes da metedaomia, no entanto, representam processos
associados a perturbacfes de muito menor escala horizontal, como por exemplo ondas sonoras e ondas
graviticas internas, perturbacdes essas que sdo reais e vao afetar igualmente as observacdes locais
utilizadas paralefinir o estado inicial da atmosfera. Na falta de procedimentos adequados para lidar com
SaidS & NYzNR 8as equataed eldddstgdB icial, é inevitavel que o modelo apresente resultados
irrealistas.

A primeira previsdo bem sucedida do estadoatimosfera viria a ser realizada sob a diregéo de Jule
Chaney em 195@Figural5.3). Charney, Fjortoff e von Neuman utilizaram um modelo altamente filtrado,

na chamada aproximacaquasegeostrofica caracterizada por equilibrio hidrostatico e por um
escoamento aproximadamente geostréfico. Neste modelo ndo existem ondas sonoras nem ondas
graviticas internas e o estado inicial foi igualmente filtrado. O modelo foi aplicado ao nivel dos 500 hPa,
utilizando métodos numéricos entretanto desenvolvidos e realizou uma previséo realista da evolug¢édo do
estado da troposfera médiaO modelo quasgeostofico bidimensional de Charney, Fjortoff e von
Neuman apesar de extremamente simples, quando coami@rcom os modelos atuais, sOdser
utilizado com o aparecimento dos primeiros computadores digitais, sendo ele um dos primeiros projetos
do famoso comptador ENIAC.

Figural5s.3 ¢ Primeira previsdo bem sucedida @volucéo d geopotencial aos 500 hP@harney, Fjortoff & von
Neuman, 1950

Nas décadas seguintes a evolucédo da previsdo numérica acompanpettaa evolucdo da capacidade
computacional. Inicialmente o desenvolvimento é@icom modelos quasgeostroficos com multiplas
camadas.Progressivamente veio a ser adotado o sistemaedeacdes primitivasonde se utilizam
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versfes pouco filtradas das eagbes, em que se mantém no entanto a aproximacao hidrostéfiste
sistema de equacbes é ainda utilizado pela generalidade dos modelos ditdigisecentemente, temos
assistido ao desenvolvimento de aproximac¢des ndo hidrostaticas, principalmente enfomadédearea
limitada, em que se representam explicitamente todos os processos dindmicos (incluindo ondas graviticas
internag com excecdo das ondas sonorastes modelos podem apresentar vantagem na representacao

de tempestades convectivas, com forcametdpografico ou ndo, em que as velocidades verticais e as
taxas de precipitacdo podem atingir valores muito elevados.

O primado da previsdo numeérica na operacao dos servicos meteorol6gicos tem origem, no caso europeu,
no estabelecimento do ECMWEUropearCentre for Medium Range Weather Forecgsm 1979, num
processo que haveria de ter impacto global e defisitamdardda previsdo numérica modern@. ECMWF

focou a sua atividade, desde a fundagéo, no desenvolvimento de um sistema de previsdio prazo,

i.e. para o horizontal temporal entre 3 e 10 dias, numa altura em que as previsdes a curto prazo (24 a 72h)
ainda eram relativamente pouco fiaveis.

Horizontes de previsao

Apesar de a previsdo operacional ser hoje frequentemente baseadaaielos deprevisao a médio
prazo (3-10 dias), os servicos meteoroldgicos disponibilizam produtos de previsdo para diferentes
horizontes temporaisutilizando diferentes metodologias. Esses horizontes incluem a previsao imediata
ou nowcasting utilizada para apoio aeronautica e a protecao civil e associada ao diagndsticeemmo

real de sistemas ativos ou a previsdes a muito curto prazo (tipicamente até 3h), a precisdio prazo

(até 3 dias), a previsaonaedio prazo(3-10 dias), até @revisdo sazona(l-6 mess).

O sistema deowcastingbaseiase na utilizagdo conjunta de sistemas de observagdo remota e pontual,
com énfase para os produtos radar e satélite discutidos nos capliBio$4, e destinase essencialmente

ao acompanhamento de situacdes de tempo severo nas quais a informacdo meteorologica é uma
condicionante fundametal de tomadas de deciséo rapida. A utilizagdo desses produtos requer um nivel
elevado de especializagéo dos previsores.

O sistema de previsdo a curto prazo (1 a 3 dias) pode utilizar um conjunto alargado de modelos, incluindo
as previsdes de maior resoi dos modelos de previsdo a médio prazo como o IFSCAOE-,
atualmente com cerca de 18n de resolugéo horizontat, previsdes realizadas localmente com modelos

de éarea limitada como o WRF, o ALADIN ou o AROME, os dois ultimos operacionais no IPMA ha var
anos. Nestes modelos de area limitada sdo possiveis resolugdes horizontais de poucos kms, o que
apresenta vantagens na representacao do forcamento topografico em regiées de terreno complexo, como
€ 0 caso de Portugal continental e ilhas. Os modelc&rée limitada necessitam de receber informacéo

de condicbes fronteira produzida em modelos globais.

A previsdo a médio prazo-{® dias) é realizada operacionalmente em poucadros de previséo global
(comoo ECMWEF, o NCEP americano e alguns service®rokigicos de paises de grande dimens&o) com
modelos globais com resolug¢des horizontais presentemente no intervalo de 15 a 50 km. Estes modelos
séo, atualmente, o centro do sistema global de analise e previsdo do tempo, visto que eles produzem n&o
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s6 as sas proprias previsdes como estabelecem as condi¢cdes de partida para todas as outras previses
numeéricas.

Para horizontes temporais acima dos 10 dias e até varios meses, alguns centros globais de previsdo, como
o ECMWF, o NCEP, o UKMetOffice, a M&t@me e outros, produzem produtos de previsdo a muito

longo prazacujo objetivo € o apoio a previsdo sazonal. Estes produtos baseiam na utilizagdo de técnicas
de previsdo deensemble nas quais um conjunto alargado de varias dezenas de simulacdes € analisado
estatisticamente para inferir probabilidades de ocorréncia de periodos com condi¢des meteoroldgicas
longe da média climatoldgica.

Analise meteorolbgica

A previsao do tempo é uproblema mistono qual a solu¢do de um sistema de equagdes diferenciais as
derivadas parciais depende desondicdes iniciaiee de condi¢cdes fronteira(espaciais) No caso das
previsdes obtidas por modelos globais, que incluem necessariamentenodelo atmosférico e um
modelo de solo, as condic¢des fronteira correspondem a valores da temperatura da superficie do oceano
(SSTg Sea Surface Temperatyyéemperatura e humidade na base do modelo de seléprgcamentos
externos (radiacdo solar no topda atmosfera, emissdes de gases e particulas). Como estas condicdes
fronteira variam muito lentamente e podem ser consideradas constantes em periodos de dias a meses, o
problema é, como notou V. Bjerknes, essencialmentg@roblema de valores iniciai© estabelecimento

do estado inicial do sistema assunpmortanto, um papel central no ciclo de previséo.

Os campos meteorolégicos que definem estado tridimensional da atmosfera observado num dado
instante constituem aandlise A andalise ndo € uma simples qatacdo de observagbes. Como as
observacdes séo produzidas de forma muito heterogénea por varios sistemas, incluindo medig6es locais
de variaveis e campos calculados a partir de imagens de detecdo remota, com diferentes amostragens no
tempo e no espaco, diferentes niveis de erro, a analise também ndo pode ser produzida por simples
interpolacéo espacial dos campos medidos ou inferibtliosn sistema moderno de previsdo do tempo, a
producdo da analise € o resultado de um processasganilacdo de dadosiuito complexo, que se inicia

com a compilacéo e aceitacdo ou rejei¢cdo das observagdes disponiveis dos varios sistemas globais e locais,
em confronto com uma estimativa a priori do estado da atmosfera fornecida por um modelo de previsdo
(designado potfirst guesg e que num processo detimizacdo multivariado em que sdo impostas
condi¢des de equilibrio dinAmico entre as diferentes variaveis leva a produgi@lize O sistema de
assimilagdo de dados mais sofisticado disponivel, desenvolvido pelo ECMW4potdiznetodologia
designada poADVAR na qual a otimizacéo do estado inicial é feita ndo sé nas trés dimensdes espaciais
como ao longo de um periodo temporal determinado, permitindo assim a integracdo de observacdes
disponiveis ndo s6 na hora da analiseno nos periodos vizinhos.

A analise € uma peca essencial da previsdo mas também, crescentemente, uma base fundamental para a
analise climatica global e regional, visto que nos oferece a melhor integracdo possivel do sistema de

observacdes. Dada a depenaé#n da analise quer do modelo de previsédo (que fornefiesstaguesse é

utilizado no processo de otimizagdo) e de outros detalhes do processo de assimilacdo de dados, a

utilizacao de sequéncias continuas de analises para estudos climatologicos s6 &l possivm sistema
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homogéneo de assimilacdo, razdo pela qual se produzem bases de dadeséése calculadas, cada
uma delas, com um sistema idéntico. A mais recente analise do ECMWF é designadalptarizRé
cobre o periodo mais recente, desde 196 qual a contribuicdo das observacoes de satélite é relevante.

Equacgdes primitivas

No sentido de clarificar a opera¢do de um modelo numérico € util listar o sisbésico de equacgdes
primitivas, onde se omitem inimeros detalhes técnicos, em particadaque resultam da geometria
esférica. Vamos utilizar a pressdo como coordenada vertical, como € usual nestes modelos. Estas
equacdes incluem as duas equacdes do movimento horizontal:

— 0—, 0—, ] —, —."Q0 O (15-1)
w

— 60— U—, 1 — —. Q6 O (15-2)
w

— 1
THOYY (15-3)
A equacéo da termodinémica:
r— r—-—1mn—1—. ~
—, O—. U—, 1 — U o ©O 154
T o Tw T 6! T >4
As equacdes de balanco das diferentes fases de aguar(Viauido, solido):
RN I B R IR e (155)
o] W T w n
A equacéo de conservagado da massa (ou da continuidade):
rorori (156)

E a definicdo deemperaturapotencial:
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— Y — (15-7)

bem posto. Existepmo entantg dois tipos de equacdes, as equacqes-1), (15-2), (15-4) e (155) sdo
equacles deprognoéstico, visto que permitem calcular o valor das variaveis correspondentes
(6 0h§) no futuro, em funcdo de valores conhecidos num dado instante. As outras equacdes s&o
designadas por equacdes dgnéstica Muitos outras equacdes de diagndst&@o, em geral, incluidas

no poésprocessamento das simulacdes, com o objetivo de calcular (diagnosticar) variaveis que ndo séo
necessarias para a integragcdo do modelo mas sdo importantes para os previsaaplos destas
varidveis de diagndsticos sdo apeatadas em figuras nas sec¢bes seguintes (humidade relativa,
temperatura potencial do termémetro molhadBjgural5.6), mas existem inUmeros outros diagndsticos

gue sao produzidos e analisados.

Integragc&o do modelo

A solucdo numérica das equacdes diferencidis-1)-(15-7)) requer a sua discretizagdo no espago e no
tempo. Na aproximagdo mais simples, inicialmente proposta por Ristiare ainda utilizada na maioria

dos modelos, as derivadas sdo substituidas gifarencas finitas uma metodologia ja ensaiada no
capitulo 8, no calculo da vortidade e divergéncia. Como exemplo, vamos considerar a equa¢do da
termodindmica(15-4). Nessa equacgéo, cada uma das variaveis € uma fungéo continua do espago e do
tempo, i.e.— —afuim (notar que a coordenada vertical é a pressa).forma discreta, cada uma

das variaveis pode escrevee na forma— —;; —®MOM O , onde as coordenadasfmo) sé

s&o definidas nos pontos da malhaal&ta. Num dado ponto de malhahoh) b  as derivadas s&o
substituidas por diferencas finitas, por exemplo por diferencas centradas:

T — TR —HR (158)
T o Cwo
Ou, no caso daderivadas espaciais:
T—‘_k AR A (15-9)
T w CW W

Aplicando esta metodologia a todos os termos da equétad), e resolvendo para o Unico termo futuro
(emoO ), obterseia (se todas as variaveis fossem definidas na mesma malha, o que ndo é geralmente
0 caso):
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WO, wo
1 si —ORR — R — RR —VYRE —® F AT
~hh ~hh Q)(Ohh hh hh O)(Ohh ~h h ~h h
P (15-10)
of i TRR TR U i VU Ons

Se o estado da atmosfera for conhecido no espaco de témgoo passa@nterior € p) a equacao
(15-10) permite calcular a distribuicdo da temperatura potencial discretizada no passo de tempo futuro
(¢ p), desde que sejam fornecidasndi¢des fronteira adequadas. A metodologia exemplificada na
equacdo(15-10) é uma metodologia classica usavel, designadalgapfrog. Os modelos modernos
tendem a dilizar metodologias mais elaboradas, mas o0s conceitos basicos maetéplicaveis: a
integracdo numérica do modelo consiste num processo iterativo, no qual a partir de um estado inicial se
calculam progressivamente estados sucessivos do sistema (ateresdéo, atmosfera+solo+oceano, etc.,
consoante o modelo) até ao horizonte de previsdo. Os parametidsuisnieo, definem aresolucéiodo

modelo em cada uma das direc6es coordenadas. Emg@éaantido constante ao longo da integracgéo,

3w 3we 31 sao independentes do tempo mas podem variar de ponto para ponto.

Parametrizactes

As equagbes(15-1)-(15-7)) incluem um conjunto de termos extra (para além das varigu@igipaisja
identificadas), cujo conhecimento € essencial para a obtencéo da solugéo. Esses termos estao presentes
em todas as equacdes de progndéstiaepresentam processos ou forcamentos que ndo sao descritos por
estas equacdesnas sao essenciais. Assim nas equafie$) e (15-2) aparecem os termo® eO, que
representam um conjunto de processos gdequena escalancluindo adifusdo moleculay devida a
viscosidade os efeitos daturbuléncia e de ondas internas.Na equado (15-4), de progndstico da
temperatura potencialencontramse 3 termos forgadores devidos & emissdo/absorcéo de radiacip (

as trocas de calor latente assocsds transicdes de fase da agiia) (e a processos de pequena escala
(difusédo molecular e turbulent® ). Nas equacdes de balanco das diferentes fases de agua ensentra

de novo o impacto das transicfes de fad€ ) e, mais uma vez da difusé&wlecular e turbulenta@® ).

O célculo dos termos referidos no paragrafo antegiom problema muito complicado, em geral resolvido

por métodos semempiricos que variam de modelo para modelo. Os algoritmos utilizados no seu calculo
séo designados pmarametrizacdesO desenvolvimento de melhores parametriza¢des para cada um dos
processos fisicos relevantes constitui uma area fundamental de investigacdo e desenvolvimento em
previsdo numérica do tempo.

Resolucéo

Como foi referido, antegracdonuméricadas equacdes diferenciais do modelo de previsdo (&51)-

(15-7)) exige a sua discretizacdo. Para cada uma das variaveis meteorologicas, a discretizacéo consiste na
sua representacédo numa rede discreta de pontos, com uma demtducdoespacial e o calculo da sua
evolucdo com um dadpasso ddempo. A discretizacao afeta, portanto tanto o dominio espacial como o
temporal. Em geral, os modelos operam com um passo de tempo fixdl(enginutos, no modelo do
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ECMWEF T1279), e com uma resolugéo horizajuaseuniforme (e.g. cerca de 18n no mesmanodelo
ECMWEF), mas uma resolucao vertical muito variavel (procurando, em geral, resolver com mais detalhe a
camada limite atmosférigacf Figural5.4). A resolugéo brizontal tem grande impacto no desempenho,

e também no custo computacional, dos modelos, nomeadamente porque os forcamentos de superficie
(topografico e associados a ocupagéo da superficie) tém muita estrutura espacial, aparecendo suavizados
em modelos déaixa resolucdo. Aigural5.5 mostra uma comparacdo entre a topografia associada ao
modelo global do ECMWF T1279L91 (um modelo de resolucédo bastante alta paréaagkedi) e o

modelo de area limitada AROME.
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Figural5.4 ¢ Resolucao vertical no modelo do ECMWF (T1279L91).

s

Figural5.5 ¢ Topografia de Portugal continental no modelo do ECMWF T1279L91 (~16 km de resolugéo) e no
modelo AROME (~2.5km de resolucéo).
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A construgdo das malhas dos modelos pode ser realizada de diversas formas. Na aproximagao mais
simples, os modelos utilizadiferencas finitas sendo as malhas horizontais regulares numa projecéo da
esfera (e.g. na projecdo de Mercator). Alguns modelos, especialmente os modelos globais (como o do
ECMWF) utilizam o chamadeétodo espectral no qual a representacdo discreta € definida utilizando
funcdes continuas sobre a esfera, designadas por harménicas esfBliésts.Ultimo caso existe apesar

de tudo uma resolucdo espacial equivalente. Assim por exemplo o0 modelo do ECMWEF utilizado para
produzir a reanalise ERAterim, designado por T255L60, € um modelo com uma truncatura triangular
T255, correspondente a uma resolucdo horizontal de cerca de 70 km, com 60 niveis verticadelo
operacional atual do ECMWF utiliza a malha T1279L91l{g&mhorizontal de cerca de 16 km, 91 niveis

na vertical Figurals.4).

O passo de tempo e a resolucéo espacial ndo sdo independentes. Em geral, modelos consohagéore
espacial (menor distancia entre pontos da malha espacial) sdo integrados com passos de tempo mais
curtos, para garantir a suestabilidade numérica

Modelos numéricos usados na previsdo operacional

Os centros de previsdo recorrem, em geral, aogdmodelos numéricos para apoiar a previsdo para
diferentes horizontes temporais. @odelo global de previsdo a médio pra& no entanto, a base do

atual sistema operacional, dado que é nesse modelo que funciona o sistema global de assimilacdo de
dados neessario para a producdo das condic¢des iniciais de todos os modelos numegaocdsise O

modelo IFS do ECMWF é o modelo global preferencialmente utilizado em Portugal e tem sido o0 modelo
global com melhor desempenho. No ciclo atual, o0 modelo do ECMWikz&do com uma resolucdo
espacial de cerca d&km. Os modelos globais séo iniciados pelo menos 2 vezes por dia, as Oh e 12h UTC.
No caso do modelo global GFS do NCEP, sao realizadas 4 corridas: 0, 6, 12A FBgUET5.6 mostra

uma analise do ECMWF na regido portuguesa e uma previséo a 24 h para duas variaveis (humidade relativa
e temperatura potencial do termémetro molhado), onde se pode observar a progrégséa, de oeste

para leste, de um sistema frontal no Atlantico NE.
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ECMWEF: Humidade relativa (%) a 700hPa ECMWF: TetaSW aos 850hPa (°C) e pressao ao n.m.m. (hPa)
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Figural5.6 ¢ Exemplo de umanalise (topo) e de uma previsao a Ahase)com o modelo operacional do IFS, na
regido portuguesa. Na coluna da esquerda é apresentada a humidade relativa aos /9@ b&lana da direita é
apresentada a temperatura potencial do termémetro molhado aos 850 hPa

Na previsdo a curto prazo, é util orcer também amodelos de &rea limitadacomo o WRF, o AROME ou

0 ALADIN. Estes modelos podem ser corridos com resolu¢des de poucos km, representando de forma mais
fiel a resposta do escoamento a topografia, e podem serhmdmstaticos, melhorando a repsentagéo

do movimento vertical. Os modelos de area limitada, também designadosmpdelos de mesoscala
necessitam de condic¢des iniciais e fronteira fornecidas por um modelo global (ou por outro modelo de
area limitada com dominio espacial mais extensejdo em geral iniciados a partir de uma analise global

(as 0, 6,12 ou 18 UTOs modelos de area limitada tém de ser configurados por cada utilizador e podem,
nalguns casos (e.g. WRF) correr em simultdneo varios dominios acoplados em diferentes malhas
embebidas umas nas outras, com resolugéo progressivamente mais fina, numa tecnologia designada por
nestingou aninhamento Esta tecnologia permite a concentracdo de resolugdo em zonas limitadas com
interesse especial, por exemplo em ilhas isoladdsigural5.7 mostra o exemplo de uma configuragédo
aninhada do modelo de area limitada MM5, na regido de Portugal continental, com 3 dominios de
resolucdes progressivamenteais finas (54, 18 e 6 km).
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Figuralb.7 ¢Vento médio simulado para o ano de 2005 com o modelo MM5 em trés dominios de simulacao
aninhados (54kimb4km, 18km 18km, 6km 6km).

Incerteza e predictabilidade

O facto de ser tecnicamente possivel, em termos numéricos e computacionais, integrar um modelo
numérico por periodos muito prolongados, que se podem estender por varios séculos no caso das
simulagdes climéticas, ndo significa que estes modelos sejam sipavaiprevisdo meteoroldgica a muito

longo prazo. Arigural5.8 mostra a evolugdo do desempenho do modelo operacional do ECMWF desde
1981 até 2010, medida pela guddide da previsdo do geopotencial aos 500 hPa, uma variavel pouco util
para o publico mas muito relevante para a dindmica de larga escala dos modelos. Em geral, esmsidera
gue uma previsdo € utilizavel para este fim (previsdo meteorolégica) se a coorelac@nomalia do
geopotencial aos 500 hPa for superior a 68%anomalia do geopotencial é a diferenca entre o seu valor
num dado instante e o valor climatologiobFigural5.8 mostra que a previsdo € atualmente relevante

aos 7 dias (>70%) mas nao aos 10 dias. O que fez subir este indicador nos ultimos 30 anos? Por um lado o
modelo do ECMWEF sofreu inumeras modifica¢cdes nas suas parametrizagdes e ganhou resolug&o de for
muito significativa. Por outro lado, os sistemas de observagcéo e de assimilagdo de dados sofrereram
também importantes melhorias. Esta figura é frequentemente apresentada como uma demonstracdo do















