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DIMITR1E NEGUEI 

1 - INTRODUÇÃO  

O cCii pode ser considerado como um sorvedouro 

de calor para todos os corpos e superfícies da terra. Se a 

radiação emitida por estes corpos e superfícies, excede a aque 

la absorvida, eles se resfriam. A temperatura efetiva do 

c5u 5, entan, invariavelmente menor que a temperatura destes 

corpos e superfícies. Em escala planetaria as trocas de ra-

diação de onda longa entre a terra e o ce- it e entre a atmosfera 

e o espaço, permite a manutenção de HIlla temperatura de equilí-

brio, pela emissão de grandes quantidades de calor que 5 ganha, 

a cada dia, pela absorção da radiação solar. 

O conhecimento quantitativo da radiação do ceu 

necessdriu para u c5lculo dos sistemas de resfriamento por 

radiação. Por exemplo, a possibilidade de se conhecer, com 

precisão, os fluxos de radiação de onda longa na atmosfera, 

assim como o seu balanço, permite projetar edifícios que perma 



- 
ouçam frio sem u uso de condicionadores de ar. 	1:in ad 	a iça° s 

tplicações de resfriamento por irradiação é desetavel prever-

se as pe ri s de calor das coberturas dos uiietores solares e 

das superfícies expostas dos edifícios. 

A irradiancia do ceu durante o verão. em lati tu 

dos médias. é de aproximadamente IVO Wm -Y . 	Um erro de 5% na 

medida ou estimativa destes fluxos representa :0 Wm 2 . 	O ba- 

lanço 	na superfície, com céu sem nuvens, 6 de aproximada- 

mente :0 Wm - ). 	i\ssim, 5% representaria um erro de 30% no po 

der de resfriamento da superfície. Este fato mostra a neces-

sidade de se reallitar medidas precisas ou utiliainr bons mode-

los de estimativa dos fluxos de radiação de onda longa. 

A capacidade de se poder determinar, com preci-

são, as troi is de calor entre a atmosfera e as superfícies 

muito importante Eis aplicações przíticas e científicas, tais co 

mo: 	a) circulação da atmosfera e dos oceanos, El previsão do 

tempo, 1) - ) investigação das modificaçoes térmicas na interface 

atmosfera 	iceanos e d) investigaçao da dinamica dos climas. 

Sabe-se que os fluxos de energia que indu:::em a 

circulação geral da atmosfera contra a dissipação de energia 

pelo atrito, são produ:tidos por uma distribuição espacial não 

homotzenea das fontes e sorvedoul s de cal ,  r atmosférico, isto 

e, aquecimento nas baixas e resfrianent nas altas latitudes. 

rt anta, o conheci mente da dist ri bui c if 	a 	ba 1 arkuis de radia 



ção neste sistema j um dos fatores mais importantes para o es-

tudo da circulação geral. 

As varifiveis nos balanços de radiação de onda 

longa são devidas primariamente :as mudanças na irradiancia da 

atmosfera (1.1), com valores mSdies de até 100 Nm -2  devidos ã 

cobertura de nuvens e aos perfis de temperatura e umidade do 

ar. Cada camada de nuvens influe nos balanços de radiação 

. 	. 
(K 	e L ) de acordo com a porcentagem de cobertura, tempera- 

tura da base e do topo da nuvem e conforme a sua emitancia 

efetiva. E fora de dúvida que os maiores erros nas estimati-

vas desses fluxos são devidos ãqueles cometidos nas observa-

ções da nebulosidade. 

Como não existem redes de observação dos fluxos 

de 14 e Lf, tem sido realizado um est irço bastante grande, 

nos últimos anos, para o desenvolvimento de métodos e modelos 

que permitam estimativas com alta precisao. 

Neste artigo procura-se apresentar uma revisão 

do assunto onde se inclue: 	a emissividade. a irradiância e o 

efeito das nuvens. 	No final faz-se uma tentativa para esti- 

mar a radiação de onda longa na região de lucuruí, PA , 	onde 

serg formado o grande lago da U.H.E., ali em construção. 



2 - REVISÃO BIBLIOGRÃFICA 

2.1 - Características da radiação de onda longa na 

atmosfera 

A porção do espectro na faixa de 5 - 50 um cor 

responde a quase totalidade de radiação emitida pelos corpos 

que se encontram na temperatura ambiente. A figura 1 mostra 

a fração de energia emitida por um corpo negro, conforme o 

comprimento de onda (A) , para o caso 	de duas temperaturas 

T, 00 ° K e 293°K . 	A região acima de 20 um pode ser despresada 

porque a atmosfera lhe j virtualmente opaca devido 'ã absorção 

pele vapor d'água. 

O vapor d'água e o CO, são os componentes do - 

ar atmosférico responsãveis pela absorção do calor, na au- 

sencia de nuvens. 	O o:E-mio e outros constituintes apresentam 

importancia secundária. 	Desde que a lei de Kirchhoff esta- 

belece que a absortividade de um material deve ser igual a 

sua emissividade no mesmo comprimento de onda, a absorção de-

vida ao vapor d'água e ao CO, da atmosfera, indica que esses 

componentes apresentam também uma boa emissão para a radiação 

de onda longa. O espectro de absorção do vapor d'água, 

CO 2  e 0 3  são mostrados na figura 2 com base nos dados 	de 

CLATCHEY et ai (1972). 
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Fig. 1 - Fraç5o da energia do corpo negro com compri-

mentos de onda menores que X'. O eixo horizontal e 

linear em Zn (ÀY). ()eixo vertical é inear em [f/(1-f)j, 

em que f é a Traça° em quest5o. Com  essas coordena-

das as curvas sáo simplesmente deslocadas para a di 

rei tu ou esquerda pelas variaçoe:i de temperatura. O 

ponto correspondente a 50 0  do espectro para temperatu 

ra T( °10 ocorre em um comprimento de onda À Inm) dado 

por x *T = 1.110 uni D IK 	(.11erdahl 	Frimbi r g - 1982) . 

A regi ao do espectro onde o vapor dgigua mos-

tra uma acentuada absorçao encontra-se abaixo de 8 pm . Acima 

de 1A pai a absorção começa a crescer atingindo valores eleva- 
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Fig. 2 - Espectro de baixa resolução mostrando ab 

sorção devida ao H,0 , num caminho Otico de 10 km 

em condições médias de vapor d'5gua, absorção de 

vida ao CO, (5 km ao nível do mar); absorção de-

vidaao0-em condições reais e finalmente a ab-

sorção devida ao ar atmosférico, considerando-se 

a atmosfera sem nuvens. 

dos acima de 20 pm. 	O CO, apresenta uma alta absorção na han 

da de 14 a 16 um. 	C. este gás o segundo absorvedor mais im- 

portante apesar de sua baixa concentração. 	O ci:5flin absorve 

na banda de 9,4 a SIA pm, mas o efeito le 	:as radiativas 

verifica-se em altitudes elevadas. 	s 	 das três 

curvas, revela algumas regiões 	a 	 possue certa 

transmissividade. 

o 
5 



Pelo que ficou exposto podemos verificar que a 

presença de pequenas quantidades de H,0 e CO, é que impedem 

que a atmosfera seja completamente transparente na região do 

infra vermelho. Se o ar fosse seco e isento de CO, a tempera 

tura radiante do cgu durante a noite seria 290 o C inferior ã 

temperatura do ar ao nivel do solo. A situação atual determi 

na, no entanto, que essa diferença varie entre 10 e 25 ° C ape-

nas. 

A radiação que recebemos da atmosfera não deve 

ser considerada como aquela de uma coluna de gases ou uma semi 

esfera, mas sim a radiação que nos chega através de uma serie 

de camadas horizontais de tamanho infinito, cada uma variando 

sua composição, temperatura e pressão. 

2.2 - Emissividade da atmosfera 

Em principio a medida da emissividade de um wis 

ou de uma mistura de gases, consiste em colocar um radibmetro 

na trajetCria de um estreito feixe de radiação que atravessa uma 

coluna de um gás do qual se conhece a composição, a temperatu-

ra e a altura, observando-se as variações nas indicações do ra 

diõmetro, na medida em que as condições do gás são modificadas. 

Se o feixe de radiação e encaminhado diretamente para o radia-

metro, obtém-se as medidas de emissividade total.  Se o feixe 

:e radiação é separado em seus componentes espectrais por meio 
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de um prisma. e estes componentes analisados com espectreradio 

metrc 	obt5m-se a medida da emissividade espect ril. 

Esta breve descrição não fa Justiça Ti complexi 

Jade prdtica na execução destas medidas. 

Sabe-se, no entanto, que a emissividade total 

1 de uma coluna de ar atmosfe:rico 5 uma função das seguiu- 
w - 

les vivi ave 

11 do produto densidade - compriment o 	do vapor d 5gua 

) da pressão parcial lp 	do vapor d'iígua 
lç 

5) da pressão total (p t ) da mistura 	e 

ll da temperatura tT) da mistura. 

Em geral, c aumenta com o aumcnto de qualquer 

uma das variíiveis citadas. 

_ 
E interessante no! ar que a emissividadc 1a celu 

na de ar varia pouco, com lima enorme variação do teor de umida 

de e e re 5 ce muito pouco com a altura da celuna. 	Eia ',1en11 

emissividnde total 5 obtida com maior precisão per ii,edi 	em- 

píricas diretas do que por deduções a partir de 	e dida: espec- 

trais UllASS - 

O espectro de comprimentos de 	a de maior in- 

teresse, vai de 5 a 25 um . 	1 -) eapEE] 	E' 
	eradi a atrav5s de 

lodo este espectro, o que não acontece com o (fl 	À única 

ontribuição importante do ti°, pentinece na faixa de 13 a 17 um. 



hsta região é responsável por 18,5% da radiação total do cor- 

po negro a 17 ° C e esta porcentagem não varia muito 	dentro 

dos limites de temperatura de interesse meteorolégico. 	Sendo 

assim a emissiv idade máxima possível do CO, seria 0,185 . 	Me 

didas atuais indicam que essa emissividade fica entre 0,18 e 0,20. 

Na figura 5 e mostrada a variação da emissivida 

de de uma camada homogénea de ar Cmido com uma atmosfera de 

pressão, em função do teor de umidade (rigua precipitável). 

lo 

09 

08 

- 

-; 

11,0 	(:0 7  

H 7 0 

01 

03 

il 	I 	1 	I 	I 	I 	i 	•• l 	li 	I 	I 	III 	I 	I 	III 	t 	1 	li  

10-4 2 	4 0 8 10 -3  2 	4 6 8 10 -2  2 	4 0 8 10 -1  2 	4 6S 	2 	4 0 8 10 

	

Água Precipitável (mw ) 	g xcm-2  

P1 g 3 - flmissividade de uma camada hemogenea com umaatmosfera 

de pressão (segundo BLISS). 
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ROBINSON (1947) mostrou que a emissividade de 

uma camada isotjrmica de vapor d'água cresce com o logaritmo 

do seu caminho ot i co (mw ) , dentro de condições normais 	de 

água precipitável na atmosfera (0,3 a 3 cm) . 	MONTE1TH 

(1961) determinou que essa relação para os dados de Kew pode-

ria ser expressa da seguinte forma: 

E  - 0,704 + 0,220 log lo  m 

Mostrou também que a relação entre m e e era a 

seguinte: 

log m = 0,295'\/e - 0,803 

sendo possível expressar E CM função de e, como segue: 

= 0,527 + 0,065\i/e 

Segundo lDSO e JACKSON (1969) para estimar e 

em função de T, pode-se utili:ar a equação de Osborne -Meyers, 

desde que se considere que a pressão de vapor varia com a tem-

peratura de maneira semelhante aquela da pressão de saturação. 

Tem-se então: 

(

In c = A + 
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Conseguindo-se 

( T
o 
-T 

e = eexp • n j 	

)_ 

o TT
o 

Como a constante B é negativa com valor 4618, 

sendo e em mb , pode-se escrever: 

2737 
e - 6,11 exp • 116,9 1 

Substituindo esse valor de e na equação obtem- _ 

se: 

e = 0,527 + 0,065 Ve '  

Tem-se então: 

 

(

e = 0,527 + 0,161 exp - 8,45 1 
213)  

 

A emitãncia efetiva da atmosfera, para tempera-

turas superiores a 273 °K , pode ser expressa de acordo com a 

expressão anterior. 

IDSO (1981) afirma que as características de ra 

diação térmica do vapor d'ãgua são axpressas, geralmente em ter 

mos de uma emitãncia efetiva, com relação a uma atmosfera sem 
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nuvens, que é definida como: 

 

L4 

e o 

 

oT
o

" 

onde La+ é a iadilção térmica de todos os comprimentos de on-

da recebida da atmosfera Sem nuvens, c é a constante de Ste-

fan-Boltzmann e T
o 

é a temperatura do ar no abrigo termomé - 

trico. 

Esta razão entre a radiação térmica atual para 

a radiação térmica potencial é de grande importância e tem si-

do estudada há algum tempo. 

Os primeiros trabalhos realizados foram conduzi 
o 

dos por BRUNT (1932) e ANGSTROM (1918 , 1936) , cada um de- 

les tendo proposto equações para e a  que dependiam apenas das 

observações de pressão do vapor , e
o 
, no abrigo termométrico. 

As equações eram as seguintes: 

1 

Brunt 	- co 
- a + b (e

o
) 

o 	11 
Angstrom - E

o 
= a+G 10-Ye0  

onde,a,b,a, 8 ey são coeficientes empíricos. 

Trinta anos após, SWINBANK (1963) , propôs uma 

equação em função de To  com a seguinte forma: 
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E 	= 
o 
	aTo 2 

onde a é um coeficiente empírico (9,366 x 10 -6 ). 

IDSO e JACKSON (1969) propuseram a seguinte ex- 

pressão: 

c = 1 - 0,261 -exp H7,77 x 10 -4  (273 - T) 2  o 
1_ 

BRUTSAERT (1975) desenvolveu uma equação que 

utilizava o vapor d'água; assim: 

to = g eo
1/7 

sendo g um coeficiente empírico (0,553) . 

IDSO (1981) , após tantos anos 	preocupando-se 

com o problema, conclui que a expressão 

C
o 

= 0,70 + 5,95 x 10 -5  e
o 

exp 

apresentou o melhor comportamento estatístico e serve para uso 

universal. 

CENTENO (1982) analisando 10 diferentes fórmu-

las para a estimativa da emissividade propõe uma nova expres-

são que considera o valor de E
o 

constituído do produto das 

seguintes funções: 

T
o 

( 1500 ) 
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a) função altitude, considerada em quilômetros acima do 

nível do mar; 

b) função temperatura no momento da observação ( °K) ; 

c) função umidade relativa (%) do ar atmosf&rico. 

Assim teríamos: 

E F 	(7.) 	x F
2 

(T) 	x F
3 

(H) 
o 1 	 a  

Cada uma destas funções seria obtida a partir 

das seguintes expressões: 

  

F 	(Z) 
1 

5,7723 + 0,9555 (0,6017)
z 

F 2 
(Ta

) = T
a
1 ' 1893 

F 3 (H) 	= 11010665  

Sendo seus limites de aplicação os seguintes: 

E) 
263 c T

a 	
303 

40% < H 	100% 

O 	< Z 	< 3 Km 
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As considerações feitas ate aqui sempre se refe 

riram ã condição de céu sem nuvens. O efeito da nebulosidade 

é bastante grande e o valor da emissividade precisa ser corri-

gido conforme a cobertura do céu e o tipo de nuvens. 

A expressão de Bolz (SELLERS, 1965) fornece: 

E
n 

= E
o 

(1 + K C
2

) 

para os casos de céu com nuvens e UNSWORTH e MONTEITH (1975) 

apresentam uma análise para céu totaltrente coberto, de acordo 

com a seguinte expressão geral: 

Tn  E c = E +C  
o 

Nessas fórmulas K é um coeficiente que depende 

do tipo de nuvem ,Céacobertura de nuvens (nebulosidade) e 

T
n 

é a temperatura média da base das nuvens. 

Desde que a cobertura nubosa apresente simulta-

neamente mais de um tipo de nuvens, o coeficiente K deve ser 

utilizado com valores correspondentes a cada tipo denuvem (K i ) 

e multiplicado por um fator c i , que corresponderia ã cobertura. 

Neste caso, poder-se-ia estabelecer uma equação 

geral; assim: 

E 	r= E o 1
1 +((: 	K_ c.) C 

i=1 	
k 
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SãoosseguintesosvaloresdelCpara 	cada 

tipo de nuvem (MORGAN et ai, 1971 e ROBINSON et ai, 1972) : 

altocumulus 	0,16 

altostratus 	0,20 

cumulus 	0,20 

stratocumulus 0,22 

A tabela 1 fornece valores medidos por Berdáhl 

e Fromberg (1982) em condições de temperatura e umidade eleva-

das. 

Tabela 1. Valores computados de c o  (nebulosidade zero) pa 

ra condiçOes de calor e umidade elevados (equa-

torial) 

	

Umidade 	 Filtros 
Condição 

	

Relativa 	 8 -14pm 	8,8pm 	9,6pm 	11,0pm 

100% 	céu limpo 	0,92 	0,84 	0,87 	0,91 

100% 	nublado 	0,97 	0,94 	0,95 	0,97 
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2.3 - A irradiancia atmosférica (nebulosidade zero) 

A irradiáncia atmosférica (L4) e uma grandeza 

que precisa ser determinada em qualquer estudo no qual se dese 

ja avaliar o balanço de radiação da superfície. Desde que não 

existe uma rede de observações para o conhecimento de L4 , a 

sua estimativa só pode ser feita a partir de dados meteorológi 

cos coletados rotineiramente. Estes procedimentos são de duas 

categorias: 

a) medidas meteorológicas em vários níveis, com base em 

dados de radiosondagens ; 

b) correlação das variáveis obtidas nas observações de su 

perfil:cie (ARNFIELD, 1979). 

Muitas fórmulas tem sido propostas para o fluxo 

de radiação de onda longa na superfície da terra. A maior par 

te delas são expressões teóricas e derivadas do espectro de 

emissão de gases e que só podem ser usadas quando conhecida a 

distribuição vertical de temperatura e umidade até uma altura 

de 7 km (radio-sondas). As fórmulas empíricas derivam-se de 

um tratamento estatístico de correlação entre o valor de L4 me 

dido e as observações de superfície como temperatura e umida 

de do ar, cobertura de nuvens, etc.. 

Comparando mais de vinte procedimentos LONNQVIST 

(1954) verificou que a precisão de uma fórmula empírica para a 

estimativa de L-4, tem muito pouca relação com a teoria que 
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permitiu a sua derivação. 	Por exemplo, as fórmulas empíricas 
o 

de Brunt e Angstrom aproximam-se mais das medidas executadas por 

Robinson no Observatório de Kew , do que os métodos propostos 

por Raethjen , Mgller e Elsasser. 	Portanto, a afirmativa de 

que nenhuma estimativa pode ser comparada, em precisão, 	com 

aquelas obtidas com as cartas de radiação (SUTTON, 1953) , ca-

recem de qualificação. 

E fora de dúvida que uma fórmula empírica deve 

apresentar características de universalidade, para que possa 

ser utilizada fora da região para a qual foi estabelecida. Es 

tas fórmulas permitem a realização de estudos climatológicos 

dos balanços de radiação de onda longa, com muito menos esfor-

ço de cálculo que qualquer método teórico e com uma precisão à 

delas comparável. 

Uma análise detalhada da bibliografia, a partir 

rlo trabalho de LOnnqvist até 1983, permitiu verificar o enorme 

esforço que tem sido realizado por muitos grupos de pesquisado 

res no intuito de desenvolver fórmulas, modelos e metodologias 

de medida dos fluxos de IA . 	Conclue-se que o caminho palmi- 

lhado foi tornar possíveis as estimativas de L4- e L * 	através 

de fórmulas empíricas com razoável base teórica, utilizando-se 

de observações meteorológicas rotineiras. 

A finalidade principal destes estudos é conhe-

cer o fluxo de radiação que, emitido pela atmosfera, atinge a 

superfície das terras ou mares. Este fluxo de radiação 6 co- 
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mumente denominado de radiação atmosférica  ou radiação do céu. 

Das maneiras de representar a radiação do céu 

duas metodologias se sobressaem. Uma considera a atmosfera 

como uma camada isotérmica com a mesma temperatura do ar na 

superfície e calcula uma emitãncia efetiva: 

Li 
=--- 

o aT
s 

A outra maneira e considerar a atmosfera como 

um corpo negro tendo uma temperatura uniforme T 
ce  

-
u 
 e assim: 

aT - 4  = Li 
ceu 

Estas medidas e estimativas vem sendo realiza-
o 

das através dos anos desde Bruntt e AngstrOm. 

Procedimentos numéricos tem sido desenvolvidos 

para solucionar as equaça-es que definem a transferencia da ra-

diação de onda longa na atmosfera. Uma solução analítica exa 

ta é impossível ser proposta, devido à complexidade da absor-

ção molecular e da irregularidade na composição e estrutura da 

atmosfera. Desde que a absorção molecular varia com o compri 

mento de onda da radiação é impossível solucionar a equação de 

transferência monocromaticamente. 	Sendo assim esquemas apro- 

ximativos tem sido desenvolvidos. 	Um deles considera a absor 

ção espectral de cada constituinte da atmosfera. 	Como um tra 
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tamento essencialmente monocromático seria impraticável, esta-

belece-se um valor médio para um intervalo de comprimento de 

onda (banda). O valor médio pode ser estabelecido através de 

duas técnicas: (a) aquela que estabelece a media dos parãme-

tros individuais de cada linha do espectro, no intervalo dese 

jado. Possue um forte embasamento físico e deve fornecer as 

melhores estimativas, mas e complexa e requer muitas horas de 

computação; (b) a de "bandas", que assume uma relação matemáti 

sen 

A relação matemática para a técnica de bandas pode ser deriva-

da de considerações teóricas ou a partir de relações empíricas 

obtidas de dados experimentais. 

Para as variações de temperatura de interesse 

meteorológico e climatológico (-30 a 40 °C) os comprimentos de 

onda variam de 3 a 100 um. 

Os cálculos da radiação atmosférica para compri 

mentos de onda menores que 5 um são difíceis devido ã extinção 

molecular e dos aerosoes, considerada nos cálculos. Para sim 

plificação do método apenas radiações de comprimento de ondasu 

periores a 5 um são relevadas, assumindo-se que a atmosfera é 

negra para aqueles comprimentos de onda menores. A fração da 

radiação de um corpo negro, entre O - 5 um , é apenas 1,7% a 

40 oC e 0,6% a 0 oC (RAMSEY et a/, 1982). 

(

ca entre a transferencia media e o caminho ótico m - 



21 

Considerando-se que a lei de Stefan - Boltzman 

deve ser aplicada, o importante será conhecer a temperatura 

de emissão em cada camada de ar assim como o valor das 

emissividades do ar e das nuvens. 

As expressões para o cálculo de 1.-1 ,  variam con 

forme as condições do modelo e das situações que se deseja 

estudar. 

A tabela 2 fornece uma série de equações pro-

postas para a estimativa de IA , em condições de céu limpo 

(sem nuvens). 

Algumas fórmulas para o cálculo do balanço de 

radiação de onda longa entre a superfície da terra e a at-

mosfera, em condições de céu sem nuvens são mostradas na ta-

bela 3. 
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Tabela 2. Fórmulas utilizadas para estimativa da irradiância da 

atmosfera (L4) em condiçOes de céu Limpo (sem nuvens) 

FORMULA PARA ESTIMAR Lt AUTOR 

BRUTSAERT (nova) 1 - exp (-e
oT

A /2016) -f)  
lÁ- =(dr 4 ) 1 08 

A 

IDSO -JACKSCN 
(1969) 

BRUMAERT (1975) 

BRIET (1932) 

IESO (1981) 

r- 

L-1, =(aT
A
") 1-0,261 exp -7,77 x 10 	2  

14-4 =( 	) 1
' 
 24 (e /T ) 1 ' 7  ou L-4= (ai' ") (0 553e 1 ' 7 ) A 	o A 	 A 	o 

L4= (cTA 
	' 
") 0 51 + 0,066F 

0,70 + 5,95 x 10-5  e
o 

exp 
(1500 ) 

T
o 

L4 = (0T
A4 ) 

=(oTpi") 4 5,7723 +0,9555(0,6017) 	x10-  x T
a 

' 1 1893 
x H

O06( CENTENO (1982) 

SWIMBANK (1963) 

SWINBPNK (1950) 

L4 = (GT1:)(9 38 x 10 

= 5,31 x 10 



E 

{. 

O T 4  - T
a

4  (0,74 -1-  0,0049 e ) s 	s 

1/2) 

s 5 	s 	a 
• o T 4  0,39 - 0,05 e 	+o T 	- T) s s 	 a  

c a T 4  (0,39 0,05 e 1/2) 
s 	s 	 a  

✓ o T 4  (0,254 - 0,00495 e) 
s 	s 	 a  

E o T 4  (1 - 9,35 x 10 -6  T 2 ) 
s 	s 

(1) ANDERSON (1954) 

(2) BERLIANE (BUDY 

KO - 1956) 

(3) BRUNT (1932) 

(4) EFIMOVA (BUDY-

KO - 1974) 

(5) SNINBANK (1963) 

Tabela 3. FOrmulas utilizadas para estimar o balanço de radia-

ção de onda longs (L * ). 

Nestas fórmulas E
s 

é a emissividade da superfl 

considerada 0,97 segundo ANDERSON (1954) , o a constan- 

te de Stefan-Boltzman, T
s 

a temperatura da superfície , e
a 

a 

pressão do vapor em mb e T
a temperatura do ar no abrigo. As 

fR3rmu1as mostradas na tabela foram derivadas a partir de obser 

•ações sobre continentes (3 , 4 e 5) , adaptada de observa-

;oes sobre oceanos (2) e derivada exclusivamente deobservaçóes 

cie 
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em lagos (1). 	Testes realizados por SIMPSON e PAULSON (1971) 

comparando valores estimados e valores observados mostraram que 

as fórmulas de Anderson, Berliare e Brunt são igualmente acei 

tinteis para condições sobre oceanos. 

Na aplicação de muitas fórmulas empíricas e de 

alguns modelos, considera-se a atmosfera como um corpo negro 

com uma temperatura uniforme (T c511). 

Algumas proposições têm sido feitas para estima 

tiva de T
ceu 
	RAMSEY et (t (1982) indicam a seguinte: 

T - T 	= 23,5 - 0,3 T 
ceu 	 s  

0 0C < T 	30
o
C 

onde T
s 

seria a temperatura da superfície (no abrigo). 

ATWATER e BALL (1978) propuseram a seguinte ex 

pressão para estimativa da temperatura do ceu (T 	) : 
ceu 

T
céu 

(
o
K) = 0,552 T 

1,5 
 (°K) 

ar 

2.4 - O efeito de nuvens 

As nuvens atuam como um modulador eficiente do 

balanço de radiação da terra. 	Dependendo do seu tipo e da 



25 

sua temperatura podem ter um efeito positivo ou negativo no ba 

lanço de radiação. Apesar de que a absorção de qualquer com-

primento de onda na região do infra-vermelho não possa ser des 

prezada, a região de 8 -14 km é a que traz maior interesse, pois 

nesta faixa o vapor d'água e o CO
2 apresentam baixa absorção. 

Consequentemente, é a quantidade de nuvens e as suas proprieda 

des radiativas (principalmente emissividade) que determinam a 

quantidade de radiação terrestre que escapa para o espaço. 

Ao utilizar as equações empíricas para a estima 

tive de , em condições mais gerais, ou seja, na presença de 

nuvens baixas, médias e altas, é necessário que se proceda a 

duas correções. A primeira seria uma correção que tem por cau 

sa as variações do perfil de temperatura do ar próximo à super 

fície. PALTRIDGE (1970) e IDSO (1972) observaram que 1,4- , 

durante o dia, era da ordem de 20 Wm -2  menor que o valor esti- 

mado e durante a noite era da ordem de 10 Wm-2  maior. 	A se- 

gunda correção seria devida ao efeito térmico das nuvens. 	Os 

métodos empíricos, levando em conta os efeitos de nuvens, fo-

ram revistos por GEIGER (1966) citando que o valor de Ln 4 pode 

ser dado por: 

L
n 	

= L4- +
n

4  - L+) K C 

Nesta expressão K depende do tipo e altura da 

nuvem e C seria a nebulosidade (C - O a 1) . 

A dependência de K em função da altura da base 
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das nuvens baixas, satisfaz a equação: 

K - 1 - 0,0875 h 	(h = O - 3 km) 

Esta expressão se é válida para regiões de clima temperado e 

não seria aplicável para região de clima tropical, EXELL (1978). 

Segundo BOLZ (SELLEBS, 1965) o efeito de nuvens é proporcional 

a C 2 . EXELL (1978) em estudo que fez para a Tailendia, con-

siderou o parâmetro K dividido em dois fatores , a emissividade 

de fluxo (E f ) da nuvem e um fator j que depende da altura da 

nuvem (h). Quando à influencia da cobertura de nuvens pro 

põe C1,4 Finalmente, como as nuvens baixas, médias e altas 

coexistem, EXELL (1978) admite um fator de correção global, na 

seguinte forma: 

F = FB + FM + FA - FMFB - F
B
F
A 

- FAFM 
+ FAFMFB 

onde, 

FA = 	jA CA
14 

1,4 F 	=j' C M M M 

FB = E j 13 CB
14 

B 
 

A expressão para Ln 4 seria a seguinte: 

Ln 4 = L4 + (CT 4  - L4) F 
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Os valores de emissividade de fluxo das nuvens 

seriam 

nuvens 

nuvens 

nuvens 

nuvens 

nuvens 

altas 

altas 

médias 

medias 

baixas 

espessas 

translucentes 

opacas 

E
A 

E A  

EM 

F 

= 

= 

= 

-= 

= 

0,9 

0,6 

0,7 

0,9 

1,0 

Quanto ao valor de j em cada nível, pode-se pro 

ceder a uma estimativa, para nuvens entre O e 3 km , através 

da seguinte expressão, valida para regiões tropicais: 

j = 1 - 0,2335 h + 0,067 11 7  - 0,0085 h 7  

LAEVASTU e AY•ES (1966) estudando o efeito do 

fator nuvem, sobre as estimativas da radiação de onda longa por 

fórmulas empíricas, propõem que a radiação efetiva pode ser 

obtida introduzindo-se as seguintes correçaes: 

Nuvens baixas 	

- 	

(1 - 0,085 C) 

Nuvens medias 	

- 	

(1 - 0,065 C) 

Nuvens altas 	(1 - 0,030 C) 
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Segundo KANO e MIYAUCHI (1974) considerando-se 

que as camadas de nuvens baixas, medias e altas formam-se, ca-

da uma, em determinada altura (nivel), e que a existência de 

uma nuvem é igualmente provável no seu nível respectivo, a coa 

tribuição da parte do céu (ocupada por uma nuvem) ao fluxo de 

radiação de onda longa é expressa pelo produto da nebulosidade 

e o fluxo de radiação, quando se tem uma única camada de nuvens. 

Em geral as nuvens baixas, médias e altas coexis 

tem na atmosfera havendo justaposição entre elas. A probabi-

lidade de justaposição de dois tipos de nuvens, é o produto 

das nebulosidades fracionais de cada nuvem, no seu respectivo 

nível de formação. 
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- APLICAÇÃO DE UM MODELO PARA A REGIÃO DE TUCURUí  

Para a realização deste trabalho utilizou-se a 

série de observações meteorológicas do período 1971 -80 da es-

tação meteorológica do INMET na cidade de Tucurui, distante 

10 km ã jusante do local onde se encontra em construção a 

usina hidrelétrica. Serão apresentados na forma de tabelas 

os valores médios mensais daqueles elementos de clima, necessã 

rios ã estimativa dos fluxos de radiação de onda longa. 

Os valores médios de variação da temperatura men 

sal são apresentados na tabela 4. As variações de umidade 

do ar atmosférico no abrigo, valores de e
s 

, e
a 

e umidade re-

lativa encontram-se discriminados na tabela 5 . Na tabela 6 

são mostrados os valores da cobertura de nuvens (C) , em déci-

mos de céu encoberto, nos horários de observação sinótica. A 

geração dos dados para o modelo, com base na série de 10 anos, 

foi feita através de algumas fórmulas empíricas, tratadas na 

revisão bibliográfica e testadas por vários pesquisadores. 

Por exemplo, na estimativa da emissividade da atmosfera (E 0 ) 

foi utilizada a fórmula proposta por BRUTSAERT (1975) que , 

corrigida para as condições de Tucurui, tomou a seguinte forma: 

e
o 

= 0,5482 e
o
1/7 

para o caso de céu completamente limpo (C = 0) . 	A expressão 

de BOLZ (SELLERS, 1965) , válida para casos de céu com nuvens, 

foi a escolhida: 



Tabela 4. Valores médios mensais de temperatura do ar 

no abrigo termométrico (media de 10 anos) - 

Tucuruí 

Meses 
JFMA MJJASOND 

Y.  diurnas 27,8 27,7 28,0 28,0 28,7 29,1 29,0 29,5 29,5 29,8 30,2 29,0 

.11' noturnas 24,8 24,8 24,8 25,0 24,9 24,8 24,5 24,6 25,3 25,8 25,7 25,4 

17 dia 25,5 25,5 25,6 25,8 26,Q 25,9 25,7 25,9 26,3 26,7 26,4 26,4 

rt- roax 32,3 32,1 32,2 32,2 32,8 33,1 33,2 33,9 34,0 34,1 33,8 33,4 

min 20,9 21,2 20,9 21,5 21,6 21,4 20,7 20,8 21,3 21,8 21,5 21,1 

30 
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:abela 5. Valores médios mensais dos parâmetros de umidade 

do ar no abrigo termométrico (média de 10 anos) 

Tucurui (em mb e %) 

t?
  

JFMAMJ J A S O N D 

,g 	
g

 .P 
p

e,:h
 	

L
itn i

n,u)  
, 

37,35 37,14 37,77 37,77 39,36 40,29 40,06 41,23 41,23 41,94 42,92 40,06 

31,30 31,30 31,30 30,67 31,48 31,30 30,74 30,92 32,24 33,21 33,02 32,43 

32,63 32,63 32,83 33,21 33,61 33,41 33,02 33,41 34,21 35,02 34,41 34,41 

48,36 47,82 48,09 48,36 49,74 50,59 50,87 52,90 53,20 53,50 52,61 51,45 

24,71 25,17 24,71 25,64 25,79 25,48 24,41 24,56 25,32 26,11 25,64 25,01 

-- a 	diurna 29,21 29,68 30,10 30,37 30,11 
29,38 28,36 28,69 28,36 28,36 29,14 29,96 

e
a 
noturna 28,82 29,17 29,54 30,12 29,53 28,76 27,82 27,55 28,40 28,89 29,42 29,25 

e
a 	

dia 27,78 28,24 28,57 29,14 28,62 27,51 26,63 26,51 26,84 27,07 27,01 28,54 

UR-dia 78,2 79,9 79,7 80,4 76,5 72,8 70,8 69,6 68,8 67,6 67,9 74,8 

UR-noite 92,1 93,2 94,4 95,1 93,8 91,9 90,5 89,1 88,1 87,0 89,1 91,1 



Tabela 6. Valores médios mensais de cobertura de nuvens 

(C) nos três horãrios de observação (média de 

10 anos), em décimos de céu coberto. 

meses 

horas 

JFMAMJJASOND 

9 8 	8 8 	8 	7 	5 	5 6 7 7 8 7 

15 6 	7 7 	6 	6 	5 	5 5 5 6 6 6 

21 8 	8 9 	8 	7 	6 	5 5 6 7 8 7 

(C) 	
= 	E 	(1 	KC 2

) 
o 

com K = 0,22 	valor típico para nuvens St , Cu , Sc . 

Na situação de céu completamente coberto (C =1) 

foi utilizada a proposição de UNSWORTH e MONTEITH (1975) : 

= 0,16 c
o 

+ 0,84 
(C =1) 

A tabela 7 fornece todos os valores da emissi-

vidade estimados pelos métodos citados e pelos métodos 	de 

IDSO e BRUNT. 

32 
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Tabela 7. Valores representativos da emissividade da atmosfera 

nas condições de céu sem nuvens, céu totalmente nu-

blado e com nebulosidade variando de (2,5 a 9) . 

Método 

Estado 
do céu 

IDSO BRUTSAERT BRUNT UNSWORTH 

Sem nuvens 

Totalmente nublado 

0,94-0,97 

--- 

0,88-0,89 0,85-0,87 

--- 

--- 

0,98 

Cobertura 
2,5 	3 	3,5 	4 	4,5 	5 	6 	7 	8 	9 

E
a 	

(C) 
0,92 0,93 0,94 0,95 0,96 0,94 0,95 0,96 0,97 0,98 

m =0,936 m =0,965 

Além das expressões escolhidas para a estimati-

va de E procurou-se estimar a temperatura do céu, pela rela-

ção proposta por RAMSEY (t 17. (1982): 

T - T 	= 23,5 - 0,3 T s 	 s ceu 

A estimativa da temperatura da base das nuvens 

foi feita admitindo que seria igual ã temperatura do ar confor 

me o perfil da atmosfera padrão, para o nível de 540 me-

tros (950 mb) e para os níveis de 850 e 700 mb foram conside-

rados os valores médios de radiosondagens nos meses de novem-

bro de 1982 e abril de 1983 (tabela 8). 
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Tabela 8. Médias mensais de sondagens aerológicas (Nov /82 e 

Abr /83) , para a região de Belém (Para) 

(Responsável Dimitrie Neehet - Meteorol.) 

Nivel 

Isobárico 

(mb) 

Nível Geopotencial 

(m9P) 

Temperatura 

(o C) 

Ponto de Orvalho 

o 
( 	C) 

Nov 82 Abr 83 Nov 82 Abr 83 Nov 82 Abr 83 

100 16.610 16.685 -78,1 -78,1 -- -- 

150 14.230 13.948 -64,8 -64,1 -- -- 

200 12.423 12.496 -52,5 -51,3 -- -- 

250 10.945 10.683 -41,0 

-31,7 

-39,7 -60,1 -56,9 

300 9.686 9.730 -29,6 -51,2 -46,7 

400 7.586 7.614 -16,2 -14,6 -36,5 -27,2 

500 5.867 5.887 - 	5,0 - 	4,8 -26,8 -23,9 

700 3.145 3.155 10,0 10,5 - 	6,5 1,4 

850 1.503 1.510 18,8 19,1 11,3 13,2 

1.000 87 90 26,4 26,5 22,3 23,3 
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Além dessas generalizaç(Ses e com base nos resul 

tados de MINNIS et uL (1983) , considerou-se que a nebulosida-

de máxima na região é observada entre 9 e 15 horas para nu-

vens baixas e 20 e 6 horas para nuvens medias. Além disso 

seus resultados indicam que 70% da nebulosidade é de nuvens bai 

xas e 30% de nuvens médias. 

A tabela 9 fornece a nebulosidade corrigida, em 

função do tipo de nuvens e dos horários: 

Tabela 9. Nebulosidade média diária, representativa de cada mês, 

em períodos diurnos e noturnos, considerando-se nuvens 

baixas (h) e nuvens me- dias (m) 

JFMAMJJASONDANO 

9 4,9 5,3 5,3 4,9 4,6 3,5 3,5 3,8 4,2 4,6 4,9 4,6 4,51 

Dia I 
15 2,1 2,2 2,2 2,1 1,9 1,5 1,5 1,7 1,8 1,9 2,1 1,9 1,91 

20 

b
°  

 

2,4 2,4 2,7 2,4 2,1 1,8 1,5 1,5 1,8 2,1 2,4 2,7 2,15 

Noite 1 

6 5,6 5,6 6,3 5,6 4,9 4,2 3,5 3,5 4,2 4,9 5,6 6,3 5,02 
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Segundo M1NNIS (1983) a variação horEiria de nuvens na 

- região de 5,6 	 o°S e 61,9 	e aquela mostrada na figura 4 , abaixo: 

A 

100 

0 	6 	12 	18 	20 

Hora local 

Fig. 1 	A - Variação da nebulosidade em Tucuruf 

- Cobert uva 1 ípi c ;i de nuvens mEdias , 
altas e baixas a 5°S e 62°W (MIN/NUS , 1983) 

O modelo simplificado escolhido para este pri-

meiro ensaio foi proposto por LIND e KATSAROS (1982). 

Na aplicação do modelo foram utilizados alguns 

valores que constam das tabelas 7 e 8 : 



Tabela 7. Valores de emitância efetiva para nuvens 

baixas (seg. LIND - KATSAROS, 1 9 82) 

Coberturas nuvens 

Sc , 	Cu , 	St 

Espessura 	da camada 

de 	nuvens 	(m) 

Emitancia 

Efetiva 

10 500 0,96 

9 - 8 450 0,92 

7 400 0,85 

6 350 0,74 

5 300 0,63 

4 250 0,52 

<- 3 200 0,42 

Tabela 8. 	Valores de emitância efetiva para nuvens 

médias 	(seg. 	LIND - KATSAROS, 	1982) 

Descrição 	das niivens Emitancia Efetiva 

As tenues 	(semi-transparente) 0,62 

As espessas 0,68 

Ac tênues 	(semi-transparente) 0,62 

Ac espessas 	(em crescimento) 0,62 

Ac espessas 	(em bandas) 0,62 

Ac de cumulus em expansão 0,68 

Ac (camadas duplas) 0,78 

Ac na forma de tufos de Cu 0,72 

Ac céu caótico 0,78 

37 
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A li cura 5 mostra tini 

aplicação do modelo. 

esquema ideali:ado para a 

3.000 -700 mb 

citu) 

10 oC 

	 1.500 -850 mb 
19°C - 

26°C 
23°C 7 500 -950 mb 

250 

25 a 30 °C çggrtgAM(' 
(Total)  Cif, 

Fig. 5 - Esquema idealizado para 

a aplicação do modelo 
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As equaçóes utilizadas no modelo foram as se- 

guintes: 

1A(ceu) 	(1 - C) "(ceu) 
	(cell) (1 - 

Efo ) 

L 1 (2 ) 
7:7,4 

C 	E 	OT (2) 	(2) 	(2) 1 - C
(2) 

- 
(ceu) 

    

L 	 C (1 ) 	(1) e (1) GT  (1) + 
L4,  

(2) 

   

-4 
= (1 -

fo
) L4 	+ L1 - 	+ E

fo 
aT 

(total) 	 (1) 	(ceu) 	 (250) 

C =C
l 

+ C 2 = nebulosidade total 

onde C i  (C (1)  e C (2) ) 	correspondem às nebulosidades de nuvens 

baixas e de nuvens medias, respectivamente, em décimos; e é a 

emissividade em cada situação indicada pelo índice entre paren 

teses e E
fo 

e a emitância da camada da atmosfera, próxima ao 

solo, com espessura de 300 m , e cuja estimativa forneceu para 

as condiçóes de Tucurui o valor de 0,95.  

A tabela 9 fornece os valores estimados 	das 

irradiâncias medias características de cada mês para Tucurui, 

em Wm-2 
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4 - DISCUSSÃO DOS RESULTADOS 

A análise dos dados de observação mostra que 

existe uma isotermia bastante acentuada quanto aos 	valores 

de temperatura do ar, observados no abrigo termometrico. 	As 

temperaturas diurnas variam entre 27,7 e 30,2 °C , portantotmu 

variação de 2,5 °C sendo o ano mais frio fevereiro e o 	mês 

mais quente novembro. 	Na realidade, dospresando-se os déci- 

mos de grau e fazendo-se as necessárias aproximações 	podemos 

considerar como temperaturas típicas para os períodos diurnos 

os valores 28 , 29 e 30 oC . Se o mesmo critério fosse adota 

do para as temperaturas noturnas e do dia os valores represen-

tativos seriam 25 e 26 oC , respectivamente. 

Quanto aos valores de umidade do ar pode-se con 

siderar uma variação razoável dos parâmetros indicativos e que 

refletem as condições de estação chuvosa e estacão seca. 

vista do exposto deve-se considerar que 	o 

parâmetro de maior efetividade e que infere nos balanços 	de 

radiação de onda longa e a nebulosidade. 

Uma análise da tabela 8 permite verificar que a 

temperatura do céu na altura de 700 mb pode ser considerada cons 

tante, o mesmo acontecendo com a temperatura a 850 mb. 

A tabela 9 que mostra as variações das irra-

diâncias médias diárias características de cada mês para Tucu- 
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rui permite observar que as maiores variações são encontradas 

nos valores de 1_,L 1  e 1,4- 2  , irradiSncias que sofrem as maio-

res variações por estarem na dependencia do regime de nuvens. 

O ciclo diurno de aquecimento devido ao balanço 

de radiação, na área de estudo, é diretamente responsável por 

muitas dos condições do tempo ali observadas. Sendo assim a 

cobertura de nuvens assim como a variação na sua distribuição 

e um fator importante para o estudo dos processos macro e mesa 

meteorológicos. 



5 - CONCLUSÕES 

1) Desde que o regime de nuvens afeta o balanço de radia-

ção de modo bastante efetivo, qualquer anglise ou mode-

lagem desses balanços nesta região, devem levar em con-

ta a variação diária da nebulosidade em dois níveis e a 

variação horária dos tipos de nuvens baixas e mé-

dias. 

2) O modelo proposto, com base nos valores médios de dez 

anos, deve ser testado pela utilização de valores horá-

rios, estimados , medidos e suportados pelas observa 

Oes de altitude. 

43 
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6 - RECOMENDAÇOES 

- 
E entendimento dos autores que as modificações 

a serem causadas no micro e mesoclima pela formação do 	lago 

de Tucuruí só poderão ser detectadas e estudadas, quantitativa 

mente, desde que sejam conhecidos em detalhes, todos os termos 

da equação do balanço energético na área de Tucuruí. 

Será necessário realizar um estudo da climatolo 

gia de nuvens na região, utilizando-se de series de fotogra-

fias de satélite e montando-se um esquema de observação de nu 

vens por fotografias do céu, em mais quatro postos de observa-

ção, além daquele já existente. 

A determinação dos valores de variação do albe-

do da superfície nas condiçaes prevalentes na região seria ne-

cessária para florestas, áreas desmatadas, áreas com pastagens 

e superfícies de água (lago a ser formado e lagos existentes). 
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