TEA040 Modelos de Evaporagao 2026-1 —
Notas de aula

Nelson Luis Dias

Prof. Titular, Departamento de Engenharia Ambiental, UFPR

20 de fevereiro de 2026



Sumario

1 Um pouco de historia

2 Agua na atmosfera

2.1
2.2
2.3

24
2.5
2.6
2.7
2.8
2.9
2.10

2.11

2.12
2.13

O balanco radiativo da Terra e o efeito estufa . . . . . . ..
Circulag¢do atmosférica . . . ... ... ... ........
Aleis dos gases ideais e calores especificos para uma subs-
tanciapura . . . .. ..o
A atmosfera como uma mistura de gases ideais . . . . . . .
Saturacdo e grandezas associadas . . . . . ... ... ...
Temperatura potencial . . . ... ... ... ........
Precipitacdo . . . . .. ... ... .o L.
Evaporacdo: escalas e conceitos gerais . . . . . ... .. ..
O movimento da Terranoespaco . . . . . ... ......
Os fundamentos fisicos dos métodos de medicao de eva-
POTACAO . . . . . v v i e
Os métodos e modelos classicos de evaporagao evapotrans-
PITaCA0 . . . . . .. e
Linhas de acdo para aplicacdes . . . . . . ... ... ....
Deducéo das equacdes de Penman e Penman-Monteith



Capitulo 1

Um pouco de historia

2026-02-20T08:39:14 How much was an English grain?
Seehttps://en.wikipedia.org/wiki/Grain_(unit)#:~:text=The},
20grain’20was’20the’%20legal, troy%20pound’%20orj20apothecaries’
%20pound .
Equal to 64.79891 mg.



https://en.wikipedia.org/wiki/Grain_(unit)#:~:text=The%20grain%20was%20the%20legal,troy%20pound%20or%20apothecaries'%20pound.
https://en.wikipedia.org/wiki/Grain_(unit)#:~:text=The%20grain%20was%20the%20legal,troy%20pound%20or%20apothecaries'%20pound.
https://en.wikipedia.org/wiki/Grain_(unit)#:~:text=The%20grain%20was%20the%20legal,troy%20pound%20or%20apothecaries'%20pound.

Capitulo 2

Agua na atmosfera

2.1 O balanco radiativo da Terra e o efeito estufa

A lei de Stefan-Boltzmann é
R = eoT?,

onde R ¢é a radiacao emitida pelo corpo, e T é a sua temperatura. Para um
“corpo negro”!, a emissividade ¢ = 1. Cada superficie real possui uma
emissividade € < 1 diferente.

Nesta se¢do, vamos considerar o equilibrio termodinamico global pla-
netario para dois cenarios de atmosfera e cobertura de superficie do pla-
neta. O conceito mais simples com o qual podemos trabalhar é o de tem-
peratura de equilibrio T,: esta é a temperatura em que um planeta esta em
equilibrio termodindmico com a radiacdo solar incidente. Agora, se a é
o albedo planetario (a ~ 0,30), em média a radiacdo solar absorvida pela
terra é Ry (1 — a)zr7, onde Ry = 1361.5W m™ é a constante solar (Wi-
kipedia, 2020d), e rr é o raio da terra. Por outro lado, o fluxo de energia
radiante em ondas longas emitida pela Terra é em média (admitindo-se
uma emissividade planetéria igual a 1) oT,'47r%. Igualando-se os dois:

Rso(1 - a)m’% = 0T644ﬂr%
T = [Rso(l - a)]1/4
) S 4
40

1361.5 X 0.7
4 X 5.670374419 x 1078

1/4
] = 254,60 K = —18,55° C.

Essa temperatura T, é a temperatura que o planeta teria se ndo houvesse
atmosfera.

No6s agora vamos construir 2 modelos simples para o efeito estufa.
No primeiro, vamos colocar uma “campéanula” de vidro em volta da Terra,
como mostra a figura a seguir, onde ela é indicada pelo circulo pontilhado.

Tsso é um nome técnico, e néo significa que o corpo precise ter coloracio preta; na
verdade, para as temperaturas observadas na atmosfera terrestre, a radiacdo é emitida
em uma faixa de comprimentos de onda invisiveis para os seres humanos.



Nesta figura, a radiacao solar atravessa a campanula e incide direta-
mente sobre a superficie da terra, a qual por sua vez emite radiacdo de
onda longa R,7. Por outro lado, a campanula ( = atmosfera) absorve esta
ultima, reemitindo um fluxo R.4 de radiacdo de onda longa tanto de volta
a terra quanto em direcdo ao espago. Desta forma, o balango radiativo de
ambos os corpos é

Rs + Rea = Rer,
Rer = 2Re4.

Usando-se as equagdes de radiacdo, tem-se:

Rs(1 — a)nr% + 0Tj4ﬂr% = 0Ts447rr%,
O'TS44JTF% = 20T34ﬂr72~,
Ry(1 - a) + 40T4 = 40T},
oT! = 20T,
Ry(1—a)+ 40'T: = 80T},
Ro(1—a) = 40Ty = Ts=T,;
T, = 2Y/4T, = 21/% x 254.60 = 302.77 K.

Nota-se portanto que a temperatura da campanula, que representa a
atmosfera?, é a mesma temperatura de equilibrio anterior, enquanto que
a superficie ficou bem mais quente.

Este modelo pode ser sofisticado com a abertura de uma “janela” at-
mosférica, ou seja: com a utilizacdo de uma emissividade atmosférica ¢,
menor que 1. A figura a seguir ilustra este segundo modelo.

Nestes caso simplificado, ela representa o topo da atmosfera, na “fronteira” com o
espagco sideral; numa atmosfera real, obviamente, a atmosfera se torna progressivamente
mais rarefeita na direcdo do espaco.



Agora, a atmosfera deixa escapar uma parcela (1—¢,) da radiacao emi-
tida pela superficie da Terra. Na construcdo do balanco termodinamico, é
conveniente usar T, no lugar de R;:

4mrs [Te4 +€,0T4 0Ts4]

2 4 4
4sry [eaaTs = ZeaaTA] .
Usando-se agora €, = 0,9, a solucao do sistema acima é

2T}
2—¢€,
4

s_ L _
T, = = Ty = 248,60K
2—¢

T =

N

= T, = 295,64K

Isso mostra claramente que a existéncia de “janelas” na atmosfera terrestre
produz uma temperatura de superficie menor. A implicagao disto é que se
uma “janela” for fechada pela presenca de um novo gas de efeito estufa
que absorve radiacao de onda longa nesta janela, a superficie ficara mais
quente.

Chow et al. (1988) citam um valor médio de 210 W m™2 para a radiacdo
solar atingindo a superficie da Terra. De onde vem esse niimero? Prova-
velmente ele é igual a incidéncia média de radiacdo solar dividade pela
area da superficie da terra:

Ryo(1 - a)nr% _ Ry (1 —a)

. = 238.26W m™2.
47[7"T

(A diferenca deve ser porque Chow et al. (1988) provavelmente usaram
valores um pouco diferentes para Ry e a.)

2.2 Circulacao atmosférica

A circulagio na atmosfera é forcada

1. pelo balanco radiativo do planeta;



2. pela rotacdo da Terra;
3. pela trajetoria da Terra no espaco.

As camadas da atmosfera:
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A troposfera é a camada mais densa, mais proxima da superficie, e

onde ocorrem episddios significativos de conveccao.

Apesar da diminuicdo de temperatura com a altitude, a troposfera é
em sua maior parte estavel. Uma pequena regido, a camada-limite atmos-

férica, é instavel ou neutra.
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A combinacéo da existéncia de células de conveccio e da rotagdo da
terra produz os padrdes globais de circulacao vertical e horizontal.

Polar fronts
Polar jet @ ({’/p %\\\®Polar jet

Polar easterlies Subpolar lows

[ Equatorial doldrums__0° Subtropical jets

Subtropical jets
\ \
= Trade winds >——"_
\

Q Horse latltudes__3()°
= W li
> Westerlies
Polar easterhes 60°
Subpolar lows
\\% ® Polar jet

Polar Jet® \
Polar fronts

Fonte: Seinfeld e Pandis (1998), Figura 1.2 (sem permissdo, com objetivos
estritamente didaticos)

As células verticais que vemos na figura acima sdo: a célula tropical,
a célula de latitudes médias, e a célula polar. Massas de ar frio que se
originam nas regides polares movem-se em direcdo as zonas temperadas
e tropicais, e seu encontro com massas de ar mais quente ddo origem as
frentes frias.

Em tempo bom, padrdes persistentes de circulacdo se forma em torno
de anti-ciclons extratropicais, como o anti-ciclone do Atlantico Sul:
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2.3 A leis dos gases ideais e calores especificos para
uma substancia pura

A lei dos gases ideais se aplica bem para condigdes tipicas da troposfera.
Para uma substancia pura, ela é dada por

pV =nR'T,

onde p é a pressdo, V é o volume ocupado pelo gas, n é o nimero de moles,
R* = 8,314462618 15] mol ! K™! (no SI) é a constante universal dos gases
e T é temperatura termodinamica. Ainda para uma pura substéncia, ela
também pode ser escrita como

R* mR' . mR*

p:n—T:——T:

=——T =
Vv MYV VM

Acima, M é a massa molar; m é a massa do gas, o qual esta relacionado
com o numero de moles por

m = nM;
a constante de gas é
R#
R=—,
M
a qual depende do gas especifico via M; e
m
Py



¢é a densidade; seu inverso,

v = (2.1)

1
p
€ o volume especifico v. Note que p = pRT é mais util do que pV =
nRT na pratica: V ndo aparece na primeira, e ela s6 envolve quantidades
intensivas (pressdo, densidade e temperatura), de modo que se aplica a
todos os pontos na atmosfera.

A lei dos gases é um caso especifico de equagao de estado em Termo-
dindmica; a equacgdo de estado para uma substancia pura toma uma das
formas

p=p(,T) or v =v(p,T) or T=T(p,v).

No caso dos gases atmosféricos, as letras mindsculas indicam quantidades
especificas (por unidade de massa ou unidade de volume), e sdo mais con-
venientes ja que nds nao costumamos tratar individalmente “sistemas” ou
“parcelas” de ar.

Duas fungdes termodinamicas importantes sdo a energia interna es-
pecifica « e a entalpia especifica /# definida por

%=wu+pr.

Para uma substancia pura, z e 7 sdo fun¢des de duas variaveis, escolhidas
entre p, v e T. Nos geralmente escrevemos

w=u(e,T),

% =7%(p,T),

uma vez que estes pares levam a defini¢oes tteis de quantidades mensura-
veis, tais como calores especificos. As equagdes acima levam a diferenciais

perfeitos
0 0
du:(—u) dv+(—“) dr,
o | ¢ ar |,

wn= () (%) ar
p |t ar ),

Os calores especificos a volume constante e pressio constante sao de-

finidos por
ou
==,
“ o \er),

Os subscritos ¢ e p no lado direito das equacdes acima sdo usados em
termodinamica como lembretes de que « esta sendo tomada em funcao
da ¢, T, e que / esta sendo tomada como uma func¢éo de p, T.

Para um gas perfeito, a equacdo de estado toma a forma

pv =RT,

10



onde R é uma constante de gas especifica para a substancia pura e é pos-
sivel mostrar que, neste caso v e % sdo fun¢des de T somente (Adkins,
1983). Entdo, as derivadas parciais que definem c, e ¢, se tornam deriva-
das ordinérias. Além disso,

or\ (o
(a—T),, - (a—r L “””)

Fisicamente, ¢, > c, devido a energia extra necessaria para a expansao
da o ar contra a pressao constante p.

2.4 A atmosfera como uma mistura de gases ideais

A atmosfera no entanto ndo é uma substancia pura, mas uma mistura
de gases. A questdio entdo é como pV = nR*T pode ser razoavelmente
generalizado para uma mistura de gases. Na verdade, a partir de agora,
muitas vezes quando nds usarmos p = pRT, etc, estaremos nos referindo
a pressdo atmosférica total p (de uma mistura de gases), a densidade total
p da atmosfera, etc ..

Portanto, vamos comecar, exigindo que pV = nRT valha para a mis-
tura; em seguida, o nimero total de moles, n, é a soma de o numero de
moles de cada componente individual. Seja i o indice para cada um dos
gases em uma mistura; temos

n= Z n;,
i

onde n; é o numero de moles do gas i.

Queremos que a lei dos gases perfeitos seja aplicavel também para
cada constituinte. Existem duas possibilidades para fazermos isso: o mo-
delo de pressoes parciais, e o modelo de volumes parciais. No primeiro
caso, especificamos para cada gas

piV = nR'T.

Neste modelo todos os gases ocupam um volume comum V, cada um exer-
cendo a sua propria pressao parcial p;, de tal modo que a pressao total é

p=).p

No segundo caso,
pVi = n,R'T,

e agora todos os gases sdo sujeitos & mesma pressdo p, cada um ocupando,
nominalmente, um volume parcial V;, com

v=>"W
i

11



Em ambos os casos, somando as equacdes de estado individuais recupera-
se a lei dos gases perfeitos para a mistura. Por exemplo,

Z (p:iV) = Z (m:R*T),
3

V =

Z Tli) R#T,

pV = nR'T.

Os modelos de volumes parciais e pressdes parciais levam a

p V. n
que define uma concentracéo (expressa em tradicionalmente %, partes por
milhdo (ppm), partes por bilido (ppb), etc.) quer em fracdo de pressao

parcial, fracdo de volume parcial, ou fragdao molar. A lei de gas para cada
constituinte também pode ser escrita

R# m; R# m; R#
pi=n—T=——T=—"T =
V MV V M;

pi = piRiT,

onde (como antes para uma substancia pura)

m; = niMi
e
pi =m;/V,
1
Vi =,
Pi

sdo a densidade ou a massa especifica (com massa m; ocupando o volume
V) e o volume especifico, respectivamente, do gas i, e M; é a massa molar
do gas i.
R#
Ri=—
M;
¢ a constante do gas i.
Note que p; é ela mesma uma concentracdo, dada por massa da subs-
tAncia i por volume (kg; m™3).
Mais uma vez, p = pRT é valida para o mistura. Para ver como, note
que a massa total da mistura é

m= E mi;
i

e da mesma forma para a densidade total:
_m_ Zimi _ m; _ '
p_V_ v —ZV—ZPP

12



Também sera necessario definir a concentragdo massica ou fragdo massica

de cada constituinte,

M pi

=T =

m.p

Agora n6s somamos as equagdes dos constituintes para obter

Z pi = Z piRiT,

Isso define a constante de gas R da mistura; agora, temos

Zi piRl
p
Zl m‘R

Z —IR = Zuz

Portanto, dadas as concentracdes massicas, nés podemos calcular a cons-
tante de gas equivalente.
A massa molar média da mistura é

M:inMl:%:%,

R=

Isso finalmente permite fechar o circuito e recuperar a constante de gas
para a mistura:

R= % Z m,-Ri)
Z nl-Ml-Ri)

i

|-

I
I~
INg
=
<%
I
3 |
M
=
o

3=
E.

Concentracoes

Uma relacao entre x; e ¢; pode agora ser facilmente obtida:

m;
X n; M; m; M
= = = = — —
n Lo omM
ou
xiM; = c;M.



Outras medidas de concentra¢io também estdo em uso em meteoro-
logia, e precisam ser definidas. A razdo de mistura pode ser expressa quer
como uma razdo de mistura molar,

n;

ni = 5
n—n;
ou como uma razao de mistura massica
m;

rp= ——.
m — m;
E simples converter fracdes massicas ¢; em razdes (massicas) de mistura
r; e vice-versa:

pi
o= pi  _  p
1 - ]
p = pi 1—%
Ci
ry = =
1—Ci
Fi
Ci = .
1+71;

A razdo de mistura, por conseguinte, é a razao entre a quantidade (quer
em moles ou em massa) da substancia i e a quantidade de todos as outras
substancias. Segue-se que para qualquer substancia diferente do vapor de
agua, o denominador inclui a quantidade de vapor d’agua presente no ar
no momento da medicao. Por esta razdo, quando i ndo é vapor d’agua, n;
e r; sdo chamadas de razoes de mistura umidas.

Nos listamos na tabela a seguir as frac¢cdes molares de varios gases at-
mosféricos em gm™> em uma atmosfera seca (uma atmosfera ficticia sem
vapor de agua). Os valores de M; foram obtidos a partir de NIST (2020).
Os valores de x; sdo de Dias (2021), e eles sdo aproximacoes, com base em
varias referéncias existentes (Iribarne e Godson, 1981; COESA, 1976; Wal-
lace e Hobbs, 2006; Wikipedia, 2020a); os valores de x;, particularmente
para COg, sdo atualizados com os dados disponiveis mais recentes (a par-
tir de 2026). Além disso, os valores foram ajustados manualmente para

garantir que
Z Xi = 1.
i
Constituigdo de uma atmosfera “seca” (ndo incluindo vapor d’agua. Os valores sdo
aproximados, e ajustados para assegurar que as frac¢des molares somem 1.

Gas M; X;
(gmol™!) (mol mol™!)
N, 28.0134 0.78078700
0, 31.9988 0.20943200
Ar 39.948 0.00934000
CO,  44.0095 0.00041390
Ne 20.1797 0.00001818
He 4.002602 0.00000524
CH4 16.0425 0.00000170
Kr 83.798 0.00000110
H, 2.01588 0.00000055
N,O 44.0128 0.00000033
soma 1.00000000
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Estamos agora em condic¢des de calcular a constante do gas para ar
seco, Ry, por meio de M = Y, x;M; e R = R* /M, utilizando os valores da
tabela acima, e obtendo

Ry = 287.0429] kg 'K 1.

Este valor é ligeiramente menor do que o que foi adotado para a atmosfera
padrdo de 1976 (R; = 287.0569), que é compativel com a tabela I-4 de
Iribarne e Godson (1981). Note entretanto que tem havido um aumento
constante no CO; atmosférico desde a publicacido da Atmosfera Padrao de
1976, e portanto, além de ndo ser muito diferente do de COESA (1976), o
valor adotado aqui é provavelmente mais proximo do estado atual (2026)
da atmosfera.

Ar umido

Note que as equacdes de secdo 2.3 nao sdo estritamente validas para o ar
atmosférico, o que nédo é um substancia pura; ao contrario, é uma mistura
de muitos gases. Cada nova constituinte faz com que as equacdes termo-
dindmicas fiquem mais complexas; em particular, fun¢des de estado, tais
como « e /% tornam-se entdo também func¢des das concentragoes de cada
novo constituinte.

No6s nao vamos seguir o caminho rigoroso de tratar a atmosfera como
uma mistura de varios gases e de dar o tratamento termodinamico com-
pleto para a mistura; em vez disso, vamos considerar “ar seco”, discutido
acima e vamos introduzir diversos indices de umidade para a concentra-
cdo de vapor d’agua (que é o componente variavel mais importante da
atmosfera).

Considere entdo um certo volume V, composto inicialmente de ar seco
com massa my, numero total de moles ng4, pressdo pg, e densidade py, ao
qual se adiciona vapor d’agua com massa m, e n, moles. As equagdes
desenvolvidas na sec¢do 2.4 aplicam-se para o ar umido. De acordo com o
modelo de pressdes parciais, cada componente gasoso exerce sua propria
pressdo parcial em funcdo da temperatura T e do nimero de moles n;.
Se vapor d’agua for adicionado isotermicamente, a pressao total apds sua
adicdo aumentara em um valor igual a pressdo parcial de vapor d’agua a
qual é dada por

1 #
e=—n,R'T.
|4

Estritamente falando, deveriamos ter usado p, em lugar de e acima, mas é
padrdo em Meteorologia denominar a pressédo parcial de vapor e, e vamos
seguir essa pratica.

O conteudo de vapor d’agua no ar, entretanto, é altamente variavel
na atmosfera; além disso, em medicoes de fluxos turbulentos de escala-
res é frequentemente preferivel utilizar concentra¢ées medidas em uma
atmosfera seca equivalente (veja, por exemplo, Butenhoft e Khalil, 2002).
Portanto, nés revisitaremos diversas definicoes de concentracio em rela-
cdo aos componentes de uma atmosfera seca. Para a fracdo molar, nos
agora temos a pressdo do ar seco, a razao volumétrica e a razdo molar

pi Vi m

Xgj=—=—>=— (i #0)
Ypa Vi ong

15



e a fracdo massica (ou concentracdo massica) de ar seco,

Cgi = Ll (i #0).
pd

Acima, observe que ap6s a adi¢ao de vapor d’agua, o volume dos consti-
tuintes do ar seco sera V; < V. Também podemos considerar as razdes de
mistura secas

Ndi = ———, (i #0)
Vg = ——— (l * Z)).
mg — m;
Desde que as concentracdes relativas dos componentes do ar seco per-
manecam as mesmas, os calculos anteriores das propriedades do ar seco

M, e Ry (a massa molecular média e a constante de gas do ar seco, respec-
tivamente) também permanecem inalteradas. Verifiquemos:

p=pate,
onde p, é dado por
pa = ZP:‘ = Z piRiT = paRqT.
i#v i#v

Como antes, a equacio acima define R;. Portanto, o valor da constante de
gas de ar seco em uma atmosfera imida é

Ry = 2 PR S Pip SR,

Pd i#v Pd i#v

onde os pesos das constantes especificas de gas R; sdo agora as concen-
tracOes massicas “secas” cg;. Prosseguindo,

Ri=— ) miR;

= %R* (2.2)

Mas a massa molar média do ar seco em uma atmosfera imida é, por
definicao,

Yo iMi  m

izo THiAVE d

o= Tt = Bt
i#v d d

de forma que, como antes,



Note também que se as concentragdes relativas dos componentes do ar
seco ndo mudam, entdo os xy;’'s de agora sdo 0s mesmos que 0s X;'s na
tabela acima, o que prova a afirmacdo de que neste caso os valores de My
e R; ndo mudam.

Com estes resultados em mao, podemos simplificar os calculos subs-
tancialmente dividindo ar ocupando V' com massa total de m em um com-
ponente seco e vapor de agua:

m = mg + my,

m m

m_md,

vV Vv vV

p = pd+ po, (2.3)

onde p, é a densidade de vapor de agua. Em si mesmo, p, é um indice
de concentracédo de vapor de 4gua; em meteorologia, é chamado umidade
absoluta. Usando M, = 18.0153 g mol ™, descobrimos que

R, = 461.5230J kg ' K !

, . 't ~ .
¢ a constante de gas para o vapor d’agua. A pressao parcial de vapor
d’agua é
e = p,R,T.
A umidade especifica g ¢ o mesmo que a fragdo massica de vapor d’agua

¢y, sendo definida como
Po
q=—.

p
Em meteorologia, é normal usar g e nao c, (este ultimo também ¢é facil
confundir com o calor especifico a volue constante, c,, e sera evitado. De
novo: compare ¢, X ¢,). Somando as pressdes parciais de ar seco e de ar
umido,
p=pate
= paRyT + pyR, T

= (paRq + poR,) T
= p (@Rd + @RU) T
p p
0 RU
~ DR, (@ + p——) T
p PRy
Ry
=pRi|(1=q) +~q|T.
d
Substituindo
=1.608 ~ 1.61 =

ach
d
p=pRy;(1+0.619)T, ou
—_————
T
p=pRiy(1+0.61q)T
| S ——
R

17



A temperatura virtual T, definida acima é a temperatura de uma at-
mosfera seca com a mesma densidade p; T, é ligeiramente maior do que
T. Um outro indice de umidade atmosférica é a razdo de mistura (mais
especificamente, a razdo de mistura massica para o vapor d’agua). A ra-
zdo de mistura foi definida anteriormente. Para o vapor d’agua, a razao
de mistura massica é

Po Po
Ty = = —.
P—Po  Pd
Na sequéncia no6s vamos usar sistematicamente a lei dos gases
Ppi
=piRT = pi=——.
pz Pil\ Pi R,T

_Pv _ RT
T g (o)
Pd T
R
=4 C 62—, (2.4)
Ryp—e p—e
_Po _ RDLT
q = —_— =
P pd+tpo
3 RT
= e
RT T R,T
_ Rd €
el
e e
=0.622——— ~ 0.622—. (2.5)
p —0.378e p

2.5 Saturacio e grandezas associadas

O calor latente de evaporacdo da agua, L,,, é a quantidade de a energia
usada para mudar a fase de uma unidade de massa de liquido para vapor,
em uma mistura pura das duas fases. Uma boa aproximacgao para a ob-
tencdo de uma expressdo para L,, como uma fun¢ido da temperatura é o
pressuposto de que as capacidades térmicas das duas fases sdo iguais. Isso
leva a (Adkins, 1983, Cap. 10, eq. 10.16)

dL,, = [va - pr]dT

onde cp, € ¢y, 80 0s calores especificos a pressdo constante do vapor de
agua e da agua no estado liquido, respectivamente. Se os calores especifi-
COs, por sua vez, forem supostos constantes, obtém-se

L, =a;+ bLT
onde by, = [cpy — ¢pw]. No SI, com T in Kelvins, Dake (1972) fornece

L, = 3.142689 x 10° — 2.365601 x 10°T
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in Jkg~!. Henderson-Sellers (1984) argumenta que uma expressio mais
acurada é
L, =1.91846 x 10° [T/(T — 33.91)]%.

Uma alternativa razoavel é usar um valor constante, dado que L,, varia
pouco com T na faixa de temperaturas normalmente observadas no am-
biente. A T = 288.15K, L,, = 2.464 x 10° Jkg™!.

Para um sistema constituido por vapor d’agua e agua no estado liquido
em equilibrio, uma equacio pode ser obtida para a derivada em relacdo a
temperatura da pressdo de saturacdo do vapor d’agua e* (a pressdo do vapor
de agua em equilibrio com a 4gua em estado liquido) para a mudanga em
volume especifico ¢ entre as duas fases e o calor latente, a saber

de* L,

dT ~ Ths’
esta é a equacdo de Clausius-Clapeyron equation (Adkins, 1983, Cap. 10,
eq. (10.11)). Acima,

Av = vy, — .

Supondo a validade da lei dos gases ideais, e que o volume especifico da
fase liquida é insignificante em comparacdo com o volume especifico do
vapor d’agua, a equacéo de Clausius-Clapeyron leva a (Adkins, 1983, Cap.
10, eq. (10.12))

de* L€

dT ~ R,T%
Observe que a dependéncia do calor latente L,, com a temperatura termo-
dinamica pode ser usada para integrar a equacdo acima,

de* L, dT
* R T2’
e* 1 (aL + bLT)

2 >

R
1(aL+bL1')
( (To)) /017 72 i

ln(:((;))) %{ by In(Ty) + by, In(T) + ag (Tio - %)}

resultando em

e (T) = (%)R e"(Ty) exp [ZL (Tio — %)]

onde Ty é uma temperatura de referéncia. Com by = 0, a equacdo acima
se parece muito (mas nao é igual) a equacdo empirica de Teten (Murray,
1966; Dilley, 1968; Stull, 1995; Alduchov e Eskridge, 1996):

b(T_Tl)]

e*(T):eoexp[ T
-1

com ey = 610.78 Pa, b = 17.2693882 K1, T = 273.16 Ke T, = 35.86 K. Para
a pressdo de vapor em equilibrio com o gelo, as constantes mudam para

b =21.8745584 ¢ T, = 7.66.
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Para a maioria das aplicacdes meteorologicas, a formula de Teten é
mais do que suficiente. Note entretanto que as constantes mudam para a
pressao do vapor de saturagio sobre o gelo; Note também que a presenca
de sais na agua altera e* significativamente. Finalmente, a equacédo de
Richards (Brutsaert, 1982) é

e*(T) = 101325 exp [13.3185t, — 1.9760t> — 0.6445t, — 0.1299¢} ],

de* 373.15 , ) ;
=D [13.3185 — 3.9520¢, — 1.9335¢2 — 0.5996¢7 ],
373.15
t=1- :

T

Muitas dessas formulas foram obtidas para padrdes antigos de tem-
peratura (ITS-27, ITS-48, IPTS-68, IPTS-68(75), EPT-76), que foram revis-
tos significativamente em 1990 (ITS-90); ver Consultative Committee for
Thermometry (2015); em particular, o ponto de ebulicdo da agua pura
(VSMOW; Wikipedia (2020e)) a uma pressdo atmosférica (101325Pa) é
99.974°C, e nao mais 100 °C! (Wikipedia, 2020b).

O conceito de saturagdo agora permite a definicao de varios indices de
umidade nele baseados. A umidade relativa y é a razdo entre a razio de
mistura real e a razio de mistura em uma atmosfera saturada, 4 mesma
temperatura e a mesma pressao:

vy=—=
-

Note que, por ser especificada a mesma temperatura e pressdo, a densi-
dade do ar seco na atmosfera saturada (pg.) é na verdade menor do que
a densidade do ar seco na atmosfera nao-saturada (py). As equacdes de
estado sdo

p—e= dedT, e= pURUT,
p—e =pa:RyT, e* = piR,T.
Portanto,
Lo
y = L* — ch — Pdx % p_z:<
r < Pd Pu
Pdx
p—e e
_ RT R, T
= 3= =
R;T R, T
= p —¢€ X i
p—e e*
pl-e/p) e
p(l—e/p) e
~1+ ;
as —— e/p e/p
. e
~(1-e'/p)(1+e/p)—
e
~
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A ultima equacdo acima é a comumente utilizada em calculos.
A temperatura de ponto de orvalho T; é a temperatura a qual a pressao
reinante de vapor d’agua se torna a pressao de saturagio:

e (Ty) =e.

Geralmente, a temperatura varia com a altura na camada limite atmosfé-
rica . Subscritos como T, ou ey, muitas vezes serdo usados para especificar
temperatura, pressdo de vapor de agua, etc, em algum nivel especifico.
Além disso, muitas vezes, vamos usar a notagao simplificada

e, = e (Ty),
de*(Ty)
A, = ——=
X dT 3

Pox = Py (Tx).

Na figura a seguir, mostramos no quadro A, as condicdes prevalecentes
no atmosfera. No quadro B, a saturagio é atingida, a partir de A, através
do aumento teor de vapor de agua. No quadro C, condicdes de saturacdo
também sdo atingidas, mas desta vez através de uma queda continua na
temperatura até a temperatura de ponto de orvalho Tj.

A B
€a, Pos 1, e;, p;a, 1,
eq = poRyT, T constante _ ez = pz LRoTa
~ & aumento do Yag = 100%
Ya = e* conteddo de vapor
a d’dgua
A C
ea7 p’U, Ta ea, pZd’ Td
eq = poR,T, e constante _ e:; = pz d R, Ty
_ Ca retirada de calor; Yy, = 100%
Ya = e* reducdo da %
a temperatura €a = €,
Exercises

2.1 Show that the exact expression for e as a function of y also depends on p and

1S .
ye”

ez—e*.
1+(y-1%

Of course, e* itself is a function of temperature.
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2.6 Temperatura potencial

Analise para uma atmosfera sem condensacio

Considere a expansao adiabatica de uma parcela de ar, a partir de um nivel
(mais acima) em que a pressdo ambiente é p para um nivel mais baixo em
que a pressdo ambiente é py. A primeira lei da termodinamica é (¢ é o
calor por unidade de massa adicionado ao sistema; w+ é o trabalho por
unidade de massa realizado sobre o sistema)

du = dg + dw;
Para um processo adiabatico (d¢ = 0) e reversivel,

de = —pde
de = ¢, dT.

A diferenciacdo da lei dos gases (pr = RT) e o uso das defini¢des dos
calores especificos a volume constante e pressdo constante leva a

pde + vdp = RAT
c,dT = vdp — RAT

(cy +R)AT = vdp = R?po

T
cpdT = vdp = R?dp
ar _Rdp

T ¢ p
Nos agora integramos entre os pares (T, p) e (0, po):
R

9=T(ﬂﬁ$.
»

A temperatura potencial 6 definida acima é a temperatura de uma parcela
de ar trazida adiabatica e reversivelmente do estado p, T para um estado
de referéncia cuja presséo é py.

O célculo da temperatura potencial deve ser feito com o valor correto
de R/c, no caso de ar umido. Isso ocorre porque neste caso a constante
de gas e o calor especifico a pressao constante de ar imido dependem da
umidade especifica q. Para ver isso, suponha que a entalpia total (ndo a
entalpia especifica) para uma parcela de ar com massa total m possa ser
calculada adicionando as entalpias de seco e o ar imido:

m#A = mghg + myt,.
Isso produz

=%+ 2,
p T p

Vo= (1—q)lig+ qliy,

0%
=== =(1- q)cpd +qcpy = (1 + 0.84Q)de
oT g
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(usando valores tabelados para c,q € cy,: ver (Brutsaert, 1982, Tabela 3.1):
¢pa = 1005J kg™ K™, e ¢,y = 1846 Jkg ' K1).
Com base na definicao da temperatura virtual, a constante de gas para
ar umido é
R =Ry(1+0.61q)

(Note que se trata de uma interpretacdo alternativa de temperatura vir-
tual: n6s agora estamos mudando a constante de gas, enquanto mantemos
a temperatura absoluta T, de tal forma que pz = RT ainda se aplica.) Por-

tanto,
R _ R; 1+0.61¢q

¢y Cpal+0.84q
Usando a identidade

l+ax _ (b - a)bx?
1+bx=1_(b_a)x+ + bx

~1-(b-a)x,

noés encontramos (para x = ¢ < 1)
R R
=~ (1-0.239) 2

para ar umido. Portanto,

- Rq
por(m)
p

Também ¢é imediato obter o calor especifico a volume constante para o ar
umido:

ou
¢ =|— = (1—q)cpqg +qcyp = (1 +0.949)c 4,
aT |,
q
fazendo novamente uso da Tabela 3.1 de Brutsaert (1982), com c¢,q =
716 Jkg 'K, ¢,,, = 1386 J kg ' K~ 1.

Finalmente, essas defini¢des se estendem para a temperatura virtual,
mas nao de forma univoca, como discutido em Brutsaert (1982, se¢do 3.2b).
A temperatura potencial virtual é a temperatura virtual que uma parcela de
ar umido teria se trazida adiabaticamente de seu estado real até a pressao
de referéncia py:

Po
O,, =T, | —
P (p

R
1-0.23¢) —%
)( 0.23q) oo
Isso é ligeiramente diferente (numericamente) da temperatura virtual po-
tencial, que é a temperatura potencial de ar seco com a mesma pressao e
a mesma densidade iniciais, e que é dada por
R4

Po\d
0,, =T, | =" .
’ (p)

As duas quantidades sdo obviamente muito proximas numericamente.

Daqui para frente, sempre utilizaremos a temperatura potencial virtual.
Além disso, nds a denotaremos simplesmente por 6,,.
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A taxa de variacao da temperatura em uma atmosfera com conden-
sacio (taxa pseudo-adiabatica)

Considere a equagao de estado de um gas ideal, e um estado hidrostatico
da atmosfera:

dp_ g
dz v’
pvr =RT =

pde + vdp = RAT

Considere também a 12 lei da Termodinamica para um gas ideal, em
um processo adiabatico:

0
du = dw +dq |
c,dT = —pde.
Substituindo na ultima equacédo do bloco anterior,
—c,dT + vdp = RAT

Mas
vdp = —gdz; =

—c,dT — gdz = RdT,
—gdz = (R +¢,)dT,

—gdz = ¢,dT,
dT
&9 —0.00976 Km™,
dz cp

que é a taxa adiabatica seca. Em uma atmosfera imida, a coisa é mais com-
plicada: a medida que parcelas sdo levantadas e atingem niveis mais altos
e frios, uma parte do vapor d’agua condensa, e o calor latente liberado
diminui a queda de temperatura. Isso produz taxas pseudo-adiabaticas
umidas. Um valor representativo, frequentemente citado é

dT -

— =-0.00650Km™".

dz
No6s podemos retomar os calculos da temperatura potencial para uma at-
mosfera em que ocorre condensacgao, de forma aproximada. Seja portanto

dT
dz

-

a taxa pseudo-adiabatica prevalecente na atmosfera. As equacdes agora
sao

vdp = —gdz, (eq. hidrostatica)
dT = —adz. (“substituindo a 12 Lei”)
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Com a lei dos gases,

RT
v =—,
p
T
R—dp = —gdz,
d
P (L)
p RT
dp _ (_i) ar
P aR) T~
(Tz)g/(aR)
pZ - pl Tl B

juntamente com
L=T - a(z2 — z1).
Agua precipitavel

E a massa de agua em uma coluna da atmosfera entre dois niveis por uni-
dade de area (minha defini¢io).

)
mp(zl,zz):/ qpdz.
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Exemplo 3.2.2 de Chow et al. (1988): Calcule a agua precipitavel em
uma coluna de ar saturado de 10 km de altura a partir da superficie (p =
101325Pa, T = 30°C, @ = 6.5°C (100 m)™1).

Para resolver o problema, nés vamos precisar de um computador, e
de uma linguagem de programacao. Usarei Python. Precisaremos de uma
rotina para calcular a pressao de saturacgao de vapor d’agua, de uma rotina
de integracdo numérica, e das constantes de gas para fazermos todos os
céalculos.

O programa agprec.py é (espero!) auto-explicativo.

Um ponto importante é o calculo iterativo do estado da atmosfera no
nivel “2” a partir do estado (conhecido) no nivel “1”. Para isso, nds resol-
vemos:

+
Ap = —%g&z,
p2 = p1+Ap,
*(T.
g = 0.6225 1)
p2
= pz
P2 = R (1 +0.61g)"
partindo de
*(T.
g2 = 0.622° (T2)
pP1
P2 b

T R(1+0.61g,)

iterativamente, até a convergéncia de p,.
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Listing 2.1: agprec.py — Célculo de agua precipitavel.

1 #!/home/nldias/miniconda3/bin/python3

2 # -%- coding: iso-8859-1 -x-

3 # -t —————
4 # Exemplo 3.2.2 de Chow, Maidment & Mays. Por simplicidade, partimos

5 # de z = 0 com p0O = 101325 Pa, TO = 303.15 K

6 #

7 # Nelson Luis Dias

8 # criado em 2020-07-28T18:35:04

9 # modificado em 2020-07-28T19:20:16

10 # ——— - - - o e — -
11 def Ta(z):

12 e

13 Calcula a temperatura do ar em fungdo da altura z em m, em K

14 e

15 alfa = 0.0065

16 return 273.15 + 30.0 - alfax*z

17 # ——— - - m e m e
18 from math import exp

19 def es(T):

20 LN

21 Calcula a press8o de saturagio de vapor d'agua es (Pa) em funcgio da
22 temperatura T (K) (Eq de Tetens)

23 LN

24 b = 17.2693882

25 T1 = 273.16

26 T2 = 35.86

27 e0 = 610.78

28 return eO*xexp( b*(T - T1)/(T - T2) )

29 H# m oo oo -
30 def newstate(pl,rhol,T1,z2,delz):

31 LR

32 Calcula o estado da atmosfera no nivel z2 a partir do

33 estado no nivel zl, usando a equagdo de estado e a equagéo

34 da hidrostatica. newstate é um integrador "sob medida"

35 e

36 g = 9.81 # aceleragdo da gravidade

37 epsp = 0.001 # erro no calculo de p2, em Pa

38 p20 = pl + 2xepsp # forga o while a comegar

39 p2 = pl # primeira estimativa de p2

40 T2 = Ta(z2) # temperatura do ar em z2: ndo muda mais

41 e2 = es(T2) # press vapor em z2; n8o muda mais

42 # e e ———
43 # 0s 2 valores abaixo s8o estimativas *iniciais*

44 H# -t oo — -
45 q2 = 0.622%xe2/p2 # umidade esp em z2

46 rho2 = p2/(RA*T2*(1+0.61%q2)) # densidade em z2

47 while (abs(p2 - p20) > epsp)

48 p20 = p2 # guarda o valor anterior

49 rhobar = (rhol + rho2)/2 # dens média da camada

50 delp = -rhobar*g*delz # eq da hidrostatica

51 p2 = pl + delp # novo p2

52 q2 = 0.622*%e2/p2 # nova umid esp em z2

53 rho2 = p2/(Rd*T2*(1+0.61%q2))# nova densidade em z2

54 print ('.")

55 pass

56 print (p2,rho2,T2,q2)

Y e e il
58 # retorna o estado da atmosfera no nivel z2

59 # S oo oo -
60 return (p2, rho2, T2, q2)

() B e

62 # aqui comega o programa principal: as condigdes na superficie estédo
63 # completamente determinadas.

64 # —mmm - T oo m oo m oo — e ————— -
65 Rd = 287.03805 # cte de gas do ar seco

66 pO = 101325.0 # pressdo na superficie

67 TO = 303.15 # temperatura na superficie

68 e0 = es(TO) # press vapor na superficie

69 q0 = 0.622xe0/p0 # umid esp na superficie

70 rhoO = p0/(RA*TO*(1 + 0.61xq0)) # densidade do ar na superficie

71 print (q0,rho0)

72 # - -t - m o m oo —



73

75

94

100
101
102
103
104
105
106
107
108

# discretizo a atmosfera em n = 1000 pontos

# ____________________________________________________________________
n = 1000 # 1000 intervalos

zmax = 10000.0 # altura maxima (m)

delz = 10.0 # intervalo de integragio (m)

# —— e e -
# crio vetores de estado com n+l pontos

# ____________________________________________________________________
from numpy import arange, zeros

p = zeros(n+1,float) # press8o em todos os pontos

T = zeros(n+1,float) # temperatura em todos os pontos

q = zeros(n+1,float) # umid esp em todos os pontos

rho = zeros(n+1,float) # densidade em todos os pontos

z = arange (0.0, zmax+delz,delz,float) # niveis de calculo

# ____________________________________________________________________
# loop em z, de baixo para cima

# ____________________________________________________________________

(pl0],rho[0],T[0],q[0]) = (pO, rhoO, TO, qO)
for i in range(n)
(pli+1] ,rho[i+1],T[i+1],q[i+1]) = \
newstate(p[i],rho[i],T[i],z[i+1],delz)

# A integragdo numérica com a regra do trapézio deve ser relativamente
# simples

# ____________________________________________________________________
ff = rhoxq # fungdo a ser integrada, ja calculada pto a pto
Se = ff[0] + ff[n] # soma, ptos externos

Si = 0.0 # soma, ptos intermnos

for k in range(l,n):
Si += f£f[k]

pass
I = Se + 2%8i # agora basta aplicar a férmula
I *= delz
I /= 2.0
rint ('Agua,precipitavel =,%8.2f kg/m2"' % I)
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2.7 Precipitacao

A formagéao de nuvens requer o levantamento de ar imido até a conden-
sacdo. Esse levantamento pode ser produzido:

1. Por frentes (chuvas frontais).
2. Pela orografia (chuvas orograficas).
3. Pela atividade convectiva (chuvas convectivas, chuvas “de verdo”).

A formagdo de gotas de chuva requer niicleos de condensagao (aeros-
s6is). Varios tipos de aerossol podem funcionar como nucleos de conden-
sacao.

Dependendo das condi¢des de temperatura, presenga/auséncia de na-
cleos de condensagio, etc., neve e granizo podem se formar.

Gotas de chuva possuem uma velocidade terminal,

Um modelo de tempestade

O modelo a seguir é muito simples, mas mesmo assim é muito util em
aplicacdes. Em particular, no método da precipitacio maxima provavel,
que veremos mais a frente.

p1,v1, P, q1, Th

Para uma “célula de tempestade” cilindrica, de didmetro D, considere
as equacoes de balanco de massa de ar seco, e de massa de vapor d’agua.
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Para o ar seco,

M +§I§ pa(n-v)dV;
ItJ¢

0= [p(1-q)vAz],nD - [p(1 - q)vAz], D
[p(1—-q)vAz], = [p(1- Q)UAZ]1

1_
[poAz], = [poAz], ~—

e para o vapor d’agua,

W +j§ qgp(n-v)dv;

0= P— + [gpvAz], nD — [gpvAz], D
.tD?
PT[T = [gpvAz], D - [qpvAz], D
.D
PZ = [gpvAz], — [gpvAz],
.D
P =q [poAz], — g2 [pvAz],
.D 1-
P = qi [pvhz]; - g2 [podz], o
.D 1- q1
p==|q - A
n (fh Q21_q2) [poAz],
.D -
P— = (fh q:z) [pvAz],,
4 1- q2
4 (q1—q2
pP=— A
D (1_q2 ) [pvAz],

Note que {P} = kgn,o m™2s7!. A intensidade de precipitacdo em ms™ ¢

4 (Cll—fh

Az
pwD 1_q2)[p ]1

e a intensidade de precipitacio em mmh™! é

—;  1000mm 1  3600s
ms =——X-X
m S h
4 —_
j= — (ql qz) [poAz], X 1000 X 3600.
wa 1- q2

Facamos portanto o Exemplo 3.3.2 de Chow et al. (1988):

A thunderstorm cell 5 km in diameter has a cloud base of 1.5 km, and
surface conditions recorded nearby indicate saturated air conditions with
air temperature 30° C, pressure 101325 Pa and wind speed 1 ms™!. Assu-
ming a lapse rate of 7.5°Ckm™! and an average outflow elevation of 10
km, calculate the precipitation intensity from this storm. Also determine
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what proportion of the incoming moisture is precipitated as air passes th-
rough the storm cell and calculate the rate of release of latent heat through
moisture condensation in the column.

A solucdo sera calculada pelo programa stcell.py.

Listing 2.2: stcell.py — Modelo de tempestade.

#!/home/nldias/miniconda3/bin/python3
# -*- coding: iso-8859-1 -*-

H#

Exemplo 3.3.2, Chow, Maidment e Mays

Nelson Luis Dias
2020-08-04T17:19:27

# ____________________________________________________________________
# vou precisar da férmula para a pressdo de saturagdo de vapor d'agua

#
#
#
#

H*

from math import exp
def es(T):
LR
Calcula a press8o de saturagdo de vapor d'adgua es (Pa) em fungdo da
temperatura T (K) (Eq de Tetens)
LN
b = 17.2693882
T1 = 273.16
T2 35.86
e0 610.78
return eO*xexp( b*(T - T1)/(T - T2) )
def Ta(z):

[

Calcula a temperatura do ar em fung8o da altura z em m, em K
LN

alfa = 0.0075 # esta mudanga é muito importante!!!!
return 273.15 + 30.0 - alfaxz

def latente(T)
LN
latent: Latent heat of evaporation (in J kg~{-1}) as a function
of
thermodynamic temperature (in K)

From Dake 1972 "Evaporative Cooling of a body of water", Water
Resour Res, (8)1087--1091.

[

return (3142689.0 - 2356.01 * T)

# ____________________________________________________________________
# todas as variaveis no SI!!!!

# ____________________________________________________________________
Diam = 5000.0 # didmetro da célula (m)

delzl = 1500.0 # $\Delta z_1$ (m)

p0 = 101325.0 # pressdo atmosférica em Pa

TO = 30+273.15 # temperatura do ar na "entrada'", em K

vi = 1.0 # velocidade do vento na "entrada", em m/s
rhow = 1000.0 # densidade da &agua liquida kg/m~3

esO0 = es(TO) # press vap na entrada (Pa)

q0 = 0.622%*es0/p0 # umidade especifica na superficie (kg/kg)

Rd = 287.03805 # cte de gas do ar seco

rho0 = p0/(RA*TO*(1 + 0.61%q0)) # densidade do ar na superficie

# ____________________________________________________________________
# nés vamos precisar da pressdo atmosférica a 10 km de altura!!!!

# para isso, temos que calcular a mesma integral de antes :-(

# copio e colo o programa que fiz antes para ir até p2

def newstate(pl,rhol,T1,z2,delz):
LN
Calcula o estado da atmosfera no nivel z2 a partir do
estado no nivel zl, usando a equagdo de estado e a equagéo

da hidrostatica. newstate & um integrador "sob medida"
L
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g = 9.81 # aceleracgdo da gravidade

epsp = 0.001 # erro no calculo de p2, em Pa

p20 = pl + 2%epsp # forga o while a comegar

p2 = pl # primeira estimativa de p2

T2 = Ta(z2) # temperatura do ar em z2: n8o muda mais
e2 = es(T2) # press vapor em z2; ndo muda mais

# ____________________________________________________________________
# 0Os 2 valores abaixo s8o estimativas *iniciaisx*
# ____________________________________________________________________
q2 = 0.622*xe2/p2 # umidade esp em z2
rho2 = p2/(Rd*T2*(1+0.61%xq2)) # densidade em z2
while (abs(p2 - p20) > epsp)
p20 = p2 # guarda o valor anterior
rhobar = (rhol + rho2)/2 # dens média da camada
delp = -rhobar*gx*delz # eq da hidrostatica
p2 = pl + delp # novo p2
q2 = 0.622xe2/p2 # nova umid esp em z2
rho2 = p2/(Rd*T2%(1+0.61%q2))# nova densidade em z2
# print('.")
pass
# print (p2,rho2,T2,q2)
# ____________________________________________________________________
# retorna o estado da atmosfera no nivel 2z2
# ____________________________________________________________________
return (p2, rho2, T2, q2)
# ____________________________________________________________________
# discretizo a atmosfera em n = 1000 pontos
# ____________________________________________________________________
n = 1000 # 1000 intervalos
zmax = 10000.0 # altura maxima (m)
delz = 10.0 # intervalo de integrag&o (m)
# ____________________________________________________________________
# crio vetores de estado com n+l pontos
# ____________________________________________________________________
# _____________________________________________________________________
# loop em z, de baixo para cima
# _____________________________________________________________________

print ("Condigdes aquigem baixo:")

Erint " uuuuuuuupuuurhouuuuuuTuuuuuuquuuuuuuZ ")

print ("%9.2f,%5.2f,%5.2f,%6.4f,%7.1f" % (p0,rho0,T0,q0,0.0))
from numpy import arange, zeros

p = zeros(n+1,float) # pressdo em todos os pontos

T = zeros(n+1,float) # temperatura em todos os pontos

q = zeros(n+1l,float) # umid esp em todos os pontos

rho = zeros(n+1,float) # densidade em todos os pontos

z = arange (0.0, zmax+delz,delz,float) # niveis de calculo

# _____________________________________________________________________
# loop em z, de baixo para cima

# _____________________________________________________________________

(pl0],rho[0],T[0],q[0]) = (pO, rhoO, TO, qO)
for i in range(n)
(pli+1] ,rho[i+1],T[i+1],q[i+1]) = \
newstate(p[il,rho[i],T[i],z[i+1],delz)

EaSS

(p2,rho02,T2,92,2z2) = (pln],rho[n],T[nl,qlnl],z[nl)

print ("Condigdesla em cima:")

print ("%9.2f,%5.2f,%5.2£,%6.4£,%7.1f" % (p2,rho2,T2,q2,22))

# As variaveis ql e rhol agora referem-se & média sobre delzl: note

# que z[150] = 1500 m. Portanto, vamos fazer a média de q e a média de
# rho de 0 a 150 inclusive
# ____________________________________________________________________

from numpy import average

rhol = average(rho[0:151])

print (rhol)

ql = average(q[0:151])

print (q1l)

# ——mmm e e
# agora temos condigSes de continuar a fazer as contas. 0 resultado

# mais importante é a taxa de precip, em kg/m2/s

Pdot = (4.0/(Diam))*((ql - q2)/(1-q2))*rhol*vixdelzl # kg/m2/s
print ("Pdot,=,",Pdot)
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Pdms = Pdot/rhow # m/s
print ("Pdms,=_",Pdms)
Pmmh = Pdms*1000%*3600 # mm/h
print ("Pmmh,=,",Pmmh)

Agora, faga as contas restantes e termine o exemplo! Verifique sempre
contra os resultados numéricos do livro.

Hietografas

A precipitacdo pode ser altamente variavel, no espago e no tempo. Um
exemplo gritante para a precipitacdo anual (média de muitos anos; tipica-
mente, 30 anos define uma “normal” climatolégica): Arica, Chile: 0.5 mm;
Mt Waialeale, Havai: 11680 mm.

Um grafico de precipitacdo em funcdo do tempo é chamado de uma
hietografa.

Vamos reproduzir a Tabela 3.4.1 de Chow et al. (1988), que se refere a
chuva observada em um pluviémetro, 1-Bee, 24-25 Maio de 1981, Austin,
Texas; a hietografa equivalente é produzida por

Listing 2.3: albee.plt — Hietografa de 1Bee.

set encoding iso_8859_1

set terminal epslatex standalone color solid font 'Imr' 12 size 21cm,

set output 'albee.tex'

set xrange [0:150]

set yrange [0:25]

set ytics 0,5

set xtics 0,15

set xlabel 'Tempo,(min)'

set ylabel '$\Delta, P\, (\mathrm{mm})$'

set boxwidth 1.0 relative

set grid

#set style fill solid 1lc rgb 'gray75' border 1t 1

#set style line 1 1t 1 1lw 4 1lc rgb 'black'

set linetype 1 1lw 2 1lc rgb 'black'

set style fill solid 1.0 border 1t 1

plot 'albee.dat' using (column(1)-2.5):(column(2)*25.4) notitle \
with boxes fs solid fc rgb 'gray75'

e é mostrada a seguir:

20

AP (mm)
l

10

0 15 30 45 60 75 90 105 120 135 150

Tempo (min)

A hietdégrafa acumulada é produzida por
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Listing 2.4: stcell.py — Hietografa de 1Bee.

set
set
set
set
set
set
set
set
set
set
#set
#set
set

encoding iso_8859_1

terminal epslatex standalone color solid font

output 'albee-cum.tex'

xrange [0:150]

yrange [0:250]

ytics 0,25

xtics 0,15

xlabel 'Tempo,(min)'

ylabel '$\sum P\, (\mathrm{mm})$'

grid
style fill solid 1lc rgb 'gray75' border 1t 1
style line 1 1t 1 1w 4 1lc rgb 'black'

linetype 1 1lw 2 1lc rgb 'black'

'"Imr' 12 size

set style fill solid 1.0 border 1t 1
plot 'albee.dat' using (column(1)-5):(column(2)*25.4) notitle \
smooth cumulative with lines 1t 1 1lw 4 1lc rgb 'black'
e é mostrada a seguir:

250
225
200
175
150
125

> P (mm)

0 15 30 45 60 75 90 105 120 13

Tempo (min)

Precipitacao espacial

Isoietas sdo simplesmente curvas de nivel tracadas entre dados observa-
dos de chuva (geralmente na superficie, com medi¢do em pluviometros.
Antigamente, nds desenhdvamos “a mao”. Hoje em dia, existem procedi-
mentos automaticos para o calculo de isoietas a partir de dados observa-
cionais.

Para cada intervalo de tempo de observagio da chuva (digamos: a cada
10 minutos em uma bacia “pequena” (10 a 100 km?), a cada dia em uma
bacia “grande” (10000 a 100 000 km?), n6s “tracamos” as isoietas como na
figura abaixo,
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e em seguida calculamos a chuva média sobre a regido de interesse (tipi-
camente, a propria bacia hidrografica) a cada intervalo de tempo. Muitas
vezes (principalmente em modelos “concentrados”, é essa série temporal
de precipitacdo média sobre a bacia que é utilizada em modelos e estudos.

O calculo da chuva média na bacia sempre envolve alguma aproxima-
cdo. O método mais simples, que sempre deve ser usado como uma verifi-
cagdo, é o da média aritmética. Se Py é a precipita¢do acumulada ao longo
de At na k-ésima estacdo pluviométrica, a precipitacdo média é estimada

por
p

P= Z P,
k=1

onde n, é o numero de estacdes pluviométricas.

O método de Thiessen ¢é originalmente um método grafico. A bacia
hidrografica é dividida em sub-areas de influéncia: cada estagao pluvio-
métrica tem uma area de influéncia Ay (eventualmente, pode acontecer
que uma dada estacdo esteja tdo longe da bacia em relacdo as suas vizi-
nhas que Ay = 0. A precipitacdo média na bacia é entédo calculada por

np

_ 1

P= ZAkPk.
k=1

O método das isoeitas mostrado acima também era originalmente um
método grafico. Tragava-se “a sentimento” as curvas de nivel “olhando”
para os valors de Px no papel. Em seguida, as curvas de nivel eram inte-
gradas graficamente com um instrumento denominado “planimetro” Wi-
kipedia (2020c), cuja fotografia mostramos abaixo:

2 |
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Atualmente, esses métodos foram substituidos por métodos digitais.
Considere um reticulado de mxn células (m linhas, n colunas), e considere
a funcéo indicador

[ - 0, acélula (i, j) ndo pertence a bacia hidrografica,
Y 1, acélula (i, j) pertence a bacia hidrografica.

Todos os métodos digitais (implementados como um algoritmo de com-
putador) correspondem a calcular pesos w;; para cada célula dentro da
bacia (veja exemplos de células dentro da bacia na figura a seguir)

sta célula ¢sta acis
| 1
.*P \\ P = /.Q
P N = N
A NP
7 NEN =B/
A _
/ /| \// RERENED P
7 \ ( ~ \
N M e |p \
~— ) /T 1\
P
\ VA \ N\
N \ / ‘\
\ = AN
D / ) /
R \ A,
\ o[p] T
/ \ q ~—
A \ A
° ] - N \
— \\ \
N
2
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No método de Thiessen, por exemplo, os pesos de Thiessen corres-
pondem a
Wk =~
Porém agora nés vamos calcular os pesos percorrendo cada célula indivi-
dualmente. Para o método de Thiessen, o algoritmo ¢é o seguinte:
n=0;
Parak =1,...,n,:

ni = 0;
Parai=1,...,m;
Paraj=1,...,m;
Se Ii,j # 0:
n=n+1;
dmin:+°0§
Parak =1,...,ny:
Se dw’(_)k < dmin:
kmin = k;
Memin = M + 1
Parak =1,...,n,:
Wk = nk/n ]
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No método do inverso do quadrado das distancias, os pesos sao calcu-
lados de forma diferente:

n=0;
Parak =1,...,n,:
Parai=1,...,m:
Paraj=1,...,m:
@i jk = 0;
Parai=1,...,m:
Paraj=1,...,m:
Sel;; # 0:
Parak =1,...,ny:
wi,j,kzl/dl-z,ij5
Parai=1,...,m;
Paraj=1,...,m;
Se]i,]‘ # 0:
30:0;
51:0;

Parak =1,...,ny:

So = So + Wi jk;

S1 =81+ wjjk X Py,
Di,j :Sl/SO

E agora para calcular a precipitacdo média basta integrar numerica-
metne a funcéo (definida ponto a ponto dentro da bacia) p; ;. Note que
estou usando Py para a precipitacdo em cada pluviémetro, e p;; para a
funcéo interpolada ponto a ponto.

2.8 Evaporacio: escalas e conceitos gerais

Vou utilizar o termo “evapora¢do” no mesmo sentido usado por Brutsa-
ert (1982): como o fluxo de massa médio por unidade de area E de vapor
d’agua sobre uma certa area horizontal (a 4rea de um tanque evaporimé-
trico; a area de um lago; a area de uma bacia hidrografica; etc.). Ficam ai
incluidas portanto tanto a evaporagao de dgua liquida em contato com o
ar, a partir de folhas, do solo umido, de corpos d’agua, etc., como a trans-
piragdo através dos estdmatos das plantas.

Confrontado com a necessidade de “fechar” o ciclo hidrolégico, o hi-
drdlogo freqiientemente tem que calcular estimativas de evapotranspi-
racdo e de evaporagdo em lago. Os métodos disponiveis estdo espalha-
dos na literatura, indo de equagdes totalmente empiricas e algumas ve-
zes obsoletas, até resultados de pesquisa micrometeorologica que nédo sdo
aplicaveis as escalas hidrologicas. Nesta secdo vamos procurar resumir o
conhecimento basico necessario a boa pratica de estimativas de evapora-
cao/evapotranspiracdo. Como tal, minimiza-se os aspectos tedricos e as
demonstracdes, em favor de uma compilacdo organizada de férmulas e
métodos. As linhas gerais de acdo para diversos casos comuns em hidro-
logia (aplicacdes em modelos chuva-vazao, calculo de evapotranspiragao
e evaporacdo em lagos) sdo discutidas brevemente.
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Introducao

Nosso objetivo é apresentar um resumo dos modelos e métodos atual-
mente disponiveis para estimar evaporacgio e evapotranspiracdo, na me-
dida do conhecimento do autor, que seja a0 mesmo tempo compreensivel
e nao entre em detalhes matematicos. Né6s denominamos um procedi-
mento de “método” quando o valor de evaporagido/evapotranspiracio ob-
tido pode ser considerado uma “medi¢io”; incluem-se nesta categoria os
métodos do Balango de Massa (em lisimetros, possivelmente em reserva-
torios, em bacias hidrograficas), Balanco de Energia, Medigao de Covari-
ancias Turbulentas, e Medicdo de Perfis Médios na atmosfera. O procedi-
mento é denominado “modelo” quando envolve simplifica¢des ou coefici-
entes cuja incerteza é grande; aqui se incluem varias equacdes de trans-
feréncia de massa, a equacido de Penman (1948), a equacdo de Penman-
Monteith (Monteith, 1965, 1973), a equacéo de Priestley-Taylor (Priestley
e Taylor, 1972) e os modelos CRAE/CRLE de Morton (Morton, 1983a,b;
Morton et al., 1985; Morton, 1986). As principais idéias e formulas sao
apresentadas, porém nao suas dedugdes: o espirito deste trabalho é mais o
de um guia pratico do que um texto tedrico sobre evaporacio. Além disso,
nao sdo apresentados métodos ou modelos que sejam muito sofisticados
seja do ponto de vista computacional, seja em termos de requerimento
de dados. A énfase é em procedimentos cuja aplicacio é relativamente
simples, e que se baseiam principalmente em dados médios diarios con-
vencionalmente medidos em estacdes meteorologicas. Este é o sentido do
adjetivo “climatologicos” no titulo. Os leitores interessados poderéo en-
contrar as bases teodricas e alguns modelos mais sofisticados na lista de
referéncias bibliograficas.

Escalas e modelos em meteorologia e hidrologia

No método cientifico, sempre que procuramos analisar um problema, este
é divido em diversos elementos, de acordo com a nossa capacidade de
“enxerga-los” com a lente de nossas escalas. Os elementos diretamente
relevantes sdo aqueles que podem ser “resolvidos” ou “enxergados” ex-
plicitamente. Os elementos indiretamente relevantes sao aqueles que nao
podem ser “resolvidos” ou “enxergados” diretamente pela menor escala
que estivermos utilizando: estes elementos precisam ser parametrizados.
Finalmente, h4 elementos irrelevantes, que podem ser totalmente despre-
zados, pelo menos em uma analise inicial (Brutsaert, 1986).

Por exemplo, considere a questdo de modelar uma bacia hidrografica
da ordem de 20000km?. Os dados disponiveis muitas vezes sio informa-
¢oes pluviométricas e fluviométricas, e mapas do IBGE e do Ministério do
Exército nas escalas 1:50000 e/ou 1:100000. Suponha a existéncia de 10
postos pluviométricos e 10 postos fluviométricos dentro de nossa bacia,
mais ou menos uniformemente distribuidos. O modelador devera ser ca-
paz de identificar cerca de 10 sub-bacias hidrograficas, cada uma das quais
com cerca de 2000km?, e possivelmente ajustar um modelo chuva-vazio
a cada uma destas unidades. Porém, na falta de informagdes de topogra-
fia, precipitacdo e vazdo mais detalhadas, provavelmente sera infrutifero
descer a escala de bacias de 100 ou 10km?. Neste caso, dizemos que a es-
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Tabela 2.1: Escalas em meteorologia Orlanski (1975)

Nome Fenomenos Dimensao Horizontal
Macro @ Ondas planetarias muito lon- > 10000 km

gas

Ondas de gravidade
Macro f Ondas baroclinicas 2000 — 10000 km
Meso a  Frentes e Furacoes 200 — 2000 km
Meso f  Jato noturno 20 — 200 km

Linhas de instabilidade
Aglomerados de Nuvens
Efeitos topograficos
Efeitos de Lago
Meso y  Chuvas convectivas 2-20km
Turbuléncia de Céu Claro

Efeitos Urbanos
Micro ¢ Tornados 200 m - 2 km

Convec¢io Profunda
Ondas de gravidade curtas

Micro f Térmicas 20 m - 200 m
Esteiras

Turbilhoes
Microy Plumas <20m

Turbuléncia
Rugosidade
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cala espacial “resolvida” do problema é da ordem de V2000km? ~ 45km.
Tudo o que ocorre abaixo desta escala precisa ser “parametrizado”, e ja-
mais sera conhecido explicitamente. Os modelos chuva-vazao em cada
sub-bacia de 2000km? parametrizam os processos hidrolégicos, inclusive
o escoamento em calha, “levando-os” até as escalas (definidas individu-
almente pelas secoes de rio onde ha medigao de vazdo) em que ha dados
confiaveis disponiveis. Este tipo de raciocinio nio se aplica somente a
hidrologia. De fato, a ferramenta por exceléncia de identificagdo de feno-
menos relevantes em geociéncias ¢ a mesma analise de escalas que exem-
plificamos no paragrafo anterior. Por causa da importancia de classificar
fendomenos meteorologicos, Orlanski (1975) propds uma classificagio ra-
cional (macro, meso, micro) com subdivisoes («, f, y), mostrada na Tabela
2.1.

A partir da Tabela 2.1, ja podemos classificar as escalas relevantes para
evaporacao e evapotranspiragao. Esses fenomenos dependem de:

« radiacdo solar,
 temperatura e umidade do ar,

« pressao atmosférica,

velocidade do vento,

« tipo de superficie,

tipo do solo,

umidade do solo.

Todas estas grandezas exibem variabilidade na escala meso-f ou menor,
conforme exemplificado na Figura 2.1, que mostra a variacdo da tempe-
ratura do ar no Estado do Parana. Isso significa que evaporacéo e evapo-
transpiracao sdo fendmenos de escala espacial igual ou inferior a meso-p.

Nos modelos de evaporacio e evapotranspiracio, a influéncia dos cam-
pos de radiacdo, temperatura, umidade, vento, bem como tipo de solo e
uso do solo, sdo incluidos explicitamente (diretamente resolvidos). Os
efeitos das escalas micro-f e micro-y sdo em geral parametrizados nos
modelos; eles sdo diretamente medidos no método de medi¢édo de covari-
ancias turbulentas (Stull, 1988; Brutsaert, 1982).

E importante observar que o modelo de evaporacio/evapotranspira-
¢do a ser utilizado vai depender da escala do problema. Assim sendo, é de
se esperar que o modelo para um campo de milho de 500 x 500m? seja di-
ferente do modelo para uma bacia hidrografica de 2000km?. Infelizmente
para a hidrologia, é muito mais dificil coletar informacéo sobre evapo-
transpiracao regional (de uma bacia hidrografica) nas escalas de tempo
desejaveis (de dias até meses) do que sobre evapotranspiracao de culturas.
Por este motivo, muitos modelos desenvolvidos para escalas espaciais re-
lativamente pequenas (< 1km) acabam sendo utilizados para estimativas
de evaporacdo/evapotranspiracdo em escalas muito maiores. Esta é uma
limitacdo que deve estar em mente na hora de aplicarmos os modelos.
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Figura 2.1: Variacdo da temperatura média horaria no Estado do Parana

Finalmente, note que registros continuos de medicao de evapotrans-
piracdo ou evaporacdo em lagos ainda sdo muito raros, e nao ha séries
longas confiaveis que possam ser usadas em aplicacoes hidrologicas. Por
este motivo, é preciso usar modelos de evaporacdo e evapotranspiracéo.
Existem bons modelos para lagos baseados no método do balango de ener-
gia que podem ser aplicados com sucesso quando ha dados de perfis de
temperatura da agua (Reis, 1996; Reis e Dias, 1998; Dias e Kan, 2008); além
disso, medicdes relativamente longas de evaporacao em lagos, e de evapo-
transpiracdo, com o método de covariancias turbulentas tém se tornado
cada vez mais frequentes Blanken et al. (2000); Rouse et al. (2003); Dias
e Malheiros (2003); Armani et al. (2020). A questdo de estimativas de
evapotranspiracdo é bem mais complexa, porque envolve a variagdo da
umidade do solo durante o periodo de secamento apds as chuvas. Con-
sequentemente, a qualidade das estimativas de evapotranspiracdo néo é
tdo boa. Uma forma de levar em conta o armazenamento gravitacional de
agua subterranea, da regido saturada, foi proposta por Dias e Kan (1999);
a estimativa do armazenamento na regido vadosa, entretanto, permanece
(tanto quanto eu saiba) uma questio em aberto.

Fundamentos fisicos

Unidades O fluxo vertical de uma grandeza qualquer a através de uma
superficie plana S é por definicdo a quantidade de a que atravessa S por
unidade de tempo. A evapo(transpi)ragido entre a superficie da Terra e a
atmosfera é um fluxo de massa; suas unidades SI sio dadas por kgm™2s71.
Expressa nestas unidades, o valor numérico de E é extraordinariamente
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Figura 2.2: Fluxo de massa de vapor d’agua através de uma superficie
unitaria.

42



E

Figura 2.3: Conversio de evaporacio de kgm™2s~! para mm.

pequeno. Em hidrologia, é usual expressar a evaporagdo em milimetros
de altura de agua acumulada equivalente hg. A conversdo é simples. Na
Figura 2.3, M é a massa total de agua evaporada ao longo de um intervalo
de tempo At através de uma area unitaria. Utilizando a densidade p,, da
agua liquida:

EAt
M = EAt = pwlhE = hg = — X 1000.
Pw

O fator 1000 em (2.8) corresponde a conversao de metros para milimetros.
Como p,, = 1000 kg m™3, para obter hx em mm basta multiplicar E pelo
numero de segundos do intervalo de tempo considerado.

Umidade atmosférica

Para calcular a pressdo atmosférica média (em Pa) em uma estacdo em
funcédo da sua altitude Z (em m), use

288,0 — 0,0065Z \>*¢
288,0 ’

p= 101325(

Além dos indices de umidade que nos ja vimos, as vezes é conveniente
também definir a temperatura de bulbo umido T,,, via:

€a = e*(Tw) - Y(Ta -T.,)

(Estou tentando ser consistente e usar simbolos “em Inglés”), onde y =
(cpp)/(0.622L,,) é a constante psicrométrica.
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Figura 2.4: Umidade relativa, e umidade especifica em Cambara
(02350017), PR.

A umidade relativa ndo permite avaliar o contetido absoluto de umi-
dade da atmosfera; ela serve mais como um indicador da sensacido que
temos da umidade do ar. Veja o exemplo da umidade relativa e da umi-
dade especifica em Cambara (PR) durante 1990, mostrados na Figura 2.4.
A umidade relativa média diaria praticamente ndo revela nenhuma sazo-
nalidade, que no entanto fica clara no caso da umidade especifica.

2.9 O movimento da Terra no espaco

A Terra gira em torno do Sol em uma trajetéria aproximadamente eliptica.
O plano da trajetoria é chamado o plano da ecliptica. Na figura abaixo, a
distancia OA = r, é o semi-eixo maior do elipse. Ela é uma unidade de
comprimento em astronomia: a Unidade Astrondmica (AU).
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A trajetoria da Terra em torno do Sol.

Ospontos A, B,C,D, A’, B’, C’ e D’ sdo pontos notaveis do movimento
anual do planeta Terra em torno do Sol. O ponto A marca o periélio, o
ponto onde o planeta esta mais proximo do Sol. De maneira similar, C
marca o afélio, o ponto onde o planeta estad mais distante do Sol. As datas
para esses pontos variam ligeiramente de ano para ano. A Tabela a seguir,
valida para 2020, foi obtida de United States Naval Observatory (2022).

Dias notaveis da orbita da Terra para 2020.

Ponto data/hora (UTC) Nome

A Janeiro 5, 2020, 07:48 Periélio

B Abril 5, 2020, 19:48 r/rg=1

C Julho 4, 2020, 11:35 Afélio

D Outubro 5, 2020,19:48 r/ra=1

A’ Dezembro 21, 2020, Solsticio de Inverno
10:02

B’ Marco 20, 2020, 03:50 Equinécio de Primavera

c’ Junho 20, 2020, 21:44 Solsticio de Verao

D’ Setembro 22, 2020 Equinoécio de Outono

O material descrito aqui foi obtido a partir de varias fontes. Talvez
a fonte mais importante seja van Flandern e Pulkkinen (1979) e um guia
muito detalhado para o céalculo da declinagdo do Sol e da distancia Sol-
Terra pode ser encontrado em Schlyter (2019)

Na figura acima, o semi-eixo maior da elipse é r,, e 0 semi-eixo menor
é rp. A distancia entre o Sol e a Terra em qualquer ponto na trajetoria é
r. O valor de r, é definido em astronomia como a Unidade Astrondémica,
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UA. A declinagdo do Sol em relacdo a Terra é o angulo § entre o plano
do equador e do plano da Ecliptica, medido perpendicularmente a este
ultimo.

A principal causa para a mudanga das estagdes nao é a variagdo da
distancia Sol-Terra r, mas a inclinagdo do eixo de rotacdo do planeta em
relacdo ao plano da ecliptica, e a consequente mudanga na declinagio do
Sol.

Por exemplo, figura a seguir mostra a situacdo do planeta no que diz
respeito a incidéncia de raios solares na época do Solsticio de inverno (no
hemisfério norte). Neste ponto da trajetéria do planeta, a maior parte da
a incidéncia de raios solares é sobre o Hemisfério Sul, onde é inicio de
Verdo. A situacdo oposta acontecera no solsticio de verdo (do hemisfério
norte).

Plane of the Ecliptic

~o P/a
Qe
Of []76' Eq
g ‘o,
't

S

The position of the planet Earth with respect to the incidence of the
Sun’s rays around the Northern Hemisphere Winter Solstice.

A situagdo ao longo do ano é mostrada na proxima figura. Note que
a figura néo esta desenhada com precisdo; no entanto ela mostra os ele-
mentos essenciais em termos de como a incidéncia dos raios de sol muda
ao longo do ano. Os 4 pontos em destaque sdo os solsticios e os equino-
cios. Durante os solsticios, os raios do sol tém incidéncia maxima em um
dos hemisférios, e isso determina a inicio do verdo e do inverno. Por ou-
tro lado, nos equindcios, os raios solares incidem perpendicularmente ao
equador (dai seus nomes).

The incidence of the rays of the Sun on the Earth around the year. The
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sign of the Sun’s declination § is indicated between the points A’, B/, C’
and D’, as well as the sign of its rate of change, indicated as positive (T)
or negative (|).

Férmulas de precisio relativamente baixa para os valores de § e r/r,
em determinada data sdo dadas por van Flandern e Pulkkinen (1979). Es-
sas formulas estdo convertidos em uma funcido em Python (ddse) na lis-
tagem 2.5.

Listing 2.5: sunearth.py — Calculation of distance and declination of
Sun as a function of date.

from math import pi, modf, sin, cos, asin, sqrt, atan2
TwoPi = 2xpi

H*

#
#
# version: 2019-05-04T13:46:15
#

def ddse(yea,mon,day):

[

ddse: declination and distance sun-earth a funcion of
(year, month, day)

based on

Van Flandern, T. C. and Pulkkinen, K. F. (1979) "Low Precision
Formulae for Planetary Positions" - The Astronomical Journal
Supplement Series, 41,391:411.

[

# ____________________________________________________________________
assert(isinstance(yea,int))
assert(isinstance (mon,int))
assert (isinstance(day,int))

# ____________________________________________________________________

# At GMT noon: this is done with purely integer arithmetic

JD = 367 * yea - ( 7 x (yea + (mon + 9) // 12 ) // 4 ) \
+ ( 275 * mon // 9 + day ) + 1721014

# JD = + 367 * yea \

# - 7*(yea + (mon + 9)//12)/4 \

# - 3x((yea + (mon - 9)//7)//100 + 1)//4 \

# + 275%mon//9 + day + 1721029

# ____________________________________________________________________
# Obtains tee,

# TT == thousands of Julian years from 2000

# TC == hundreds of Julian years from 1900

# ____________________________________________________________________

tee = float(JD - 2451545.0 + 0.5) ;
# TT = tee/365250.0

TC = tee/36525.0 + 1.0 ;
# TC = 10.0*TM + 1.0

# ____________________________________________________________________
# other variables
# ____________________________________________________________________
LS = 0.779072 + 0.00273790931 * tee # mean longitude, Sun
GS = 0.993126 + 0.00273777850 * tee # mean anomaly, Sun
G5 = 0.056531 + 0.00023080893 * tee # mean anomaly, Jupiter
OM = 0.347343 - 0.00014709391 * tee # longitude of lunar ascending mode
# ____________________________________________________________________

# the eccentricity of the Earth comes from a different source:
# http://www.jgiesen.de/kepler/eccentricity.html

# e e
# ec = +0.0167086342 - 0.0004203654*TT - 0.0000126734*TT**2 \

# +0.0000001444*TT**3 -0.0000000002*TT**4 + 0.0000000003*TT**5

# ____________________________________________________________________
# extracts fractional part

# ————— e -
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(LS, ipart) = modf (LS)
(GS,ipart) = modf (GS)
(G5 ,ipart) = modf (G5)
(0OM, ipart) = modf (OM)

LS = LS *x TwoPi
GS = GS * TwoPi
G5 = G5 * TwoPi

VS = + 0.39785 * sin( LS ) \
- 0.01000 * sin( LS - GS ) \
+ 0.00333 * sin( LS + GS ) \
- 0.00021 * TC * sin( LS ) \
+ 0.00004 * sin( LS + 2.0 * GS ) \
- 0.00004 * cos( LS ) \
- 0.00004 * sin( OM - LS ) \
+ 0.00003 * TC * sin( LS - GS )

Us = + 1.0 \
- 0.03349 * cos( GS ) \
- 0.00014 * cos( 2.0 * GS ) \
+ 0.00008 * TC * cos( GS ) \
- 0.00003 * sin( GS - G5 )

distance Sun-Earth in the form (r/a) where a is the length
of the largest semi-axis of the Earth's orbit, i.e.: the equivalent
to one astronomical unit, and r is the Sun-Earth distance

rr = 1.00021 * sqrt( US )
return (delta,rr)

sunman

version of 2019-04-23T09:58:05

def sunman(yea,mon,day,sec=0.0):

[

sunman: only the sun mean anomaly a funcion of (year, month,day)
based on

Van Flandern, T. C. and Pulkkinen, K. F. (1979) "Low Precision
Formulae for Planetary Positions" - The Astronomical Jourmnal
Supplement Series, 41,391:411.

[

assert (isinstance(yea,int))
assert(isinstance(mon,int))
assert (isinstance(day,int))

# At GMT noon: this is done with purely integer arithmetic

JD = + 367 * yea \
- 7*(yea + (mon + 9)/12)/4 \
- 3*%((yea + (mon - 9)/7)/100 + 1)/4 \
+ 275%mon/9 + day + 1721029
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# Obtains tee,

# ____________________________________________________________________
tee = float (JD - 2451545.0) ;

# ____________________________________________________________________

# other variables

# ____________________________________________________________________
GS = 0.993126 + 0.00273777850 * tee # mean anomaly, Sun
(GS,ipart) = modf (GS)

# ____________________________________________________________________

# converts to radians

# ____________________________________________________________________

GS = GS *x TwoPi
return (GS)

Alternativamente, formulas ainda mais simples sdo dadas por Stull
(1995). A declinacio do sol é
d-d
§ = 0,409 cos an—r ,

a

onde d; = 365 ou 366 é o numero de dias do ano, d, = 173 ou 174 é o dia
corrido do ano correspondente a 22 junho (solsticio de inverno) e d é o
dia corrido do ano entre 1 e 365 ou 366 dependendo de o ano ser ou ndo
bissexto. Todos os angulos estdo em radianos. A distancia sol-terra em
unidades astrondmicas é

r 1—¢?

d—d
Ta 1+ecos(2n’ d”)
a

onde e = 0,0167 ¢é a excentricidade da orbita terrestre, e d, = 3 é o dia
corrido do ano correspondente ao perihélio.

A declinacao do Sol vista da Terra

A figura a seguir mostra a incidéncia dos raios do sol vistos da Terra. O
plano do equador é Oxy, e Oyz é perpendicular ao plano da ecliptica, o
que ndo é mostrado, mas contém a linha OS ligando o centro da Terra ao
centro do Sol: a declinacdo do Sol § é o angulo entre os planos da ecliptica
e do Equador, e est4 indicada na figura. O Sol esta muito longe, e podemos
supor que seus raios incidem paralelamente sobre a Terra. No ponto P na
superficie do Terra, um raio vem ao longo de PS’, e o Sol é efetivamente
visto como na posicdo S’. A posicdo de P é dada pelo angulo horario h, que
¢ a distancia angular até o meio-dia solar, e a latitude ¢.
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The declination of the Sun.

A vertical através P é dada pelo vetor unitario n, e a dire¢do para o Sol

em P é dada pelo vetor unitario m. Por definicao, o angulo zenital Z é o
angulo entre m e n. A partir da figura acima, obtém-se

m = (0, cos d, sen d),

n = (cos ¢ sen h, cos ¢ cos h, sen ¢),
donde

m-n = cosZ = coscos ¢ cosh+sendseng.

Varias relagdes uteis podem ser deduzidas a partir da equacdo acima

a) O angulo H varrido entre o nascer do sol, quando n || Oxz e cos Z = 0,
e o meio-dia solar é dado por

0=cosdcospcosH+sendsengp =
cosH = —tgptgd.

A partir da equagao acima, obtém-se o comprimento do dia em horas,
N:
H N
/2 12

24H
N=——.

T

b) A latitude ¢, da noite polar é o ponto em que H = 0:

tg ¢, = —cotgd = (pp:g—é.
c¢) Nos polos,

s
cosZ =send = E_Z:(S’
de forma que a elevacao do Sol é praticamente constante durante o dia
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d) Ao meio-dia solar,

cosh=1,
cosZ = cosd cos ¢ + send sen @
=cos(p —6) =
Z=¢-90. (2.6)

Radiacao

O fluxo de energia por unidade de area associado com diferentes compri-
mentos de onda é chamado irradidncia, e dado em unidades de W m~2 no
SI. O comprimento de onda da radiacdo depende da temperatura do corpo
emissor; a temperatura T, um corpo negro emite um espectro de radiacao
cujo pico é dada pela lei de Wien,

Am = T (2.7)
onde o = 2897.0 um K (Fleagle e Businger, 1980, p. 217).
A radiacdo solar, emmitida pelo sol a uma temperatura de cerca de
6 000K, abrange uma gama de comprimentos de onda A ~ 0.3-3pm, e
atinge o topo da atmosfera da Terra. A constante solar Ryy ~ 1361.5 W m ™2
é a irradiancia na direcdo dos raios do sol a uma distancia de 1 UA = r, do
Sol. A irradidncia numa direc¢do perpendicular ao topo da atmosfera em
um determinado dia e latitude é a irradiancia solar extra-atmosférica, e é
dada por

rg\2
Rgeu = Ry (—) cos Z.
r

O valor médio de Rse, a0 longo de 24 horas é uma quantidade util, que
pode mais tarde ser usada para estimar a irradiacdo solar R; média diaria
que atinge a superficie da Terra.

2
Rsea(t) = Ry (E) [send sen ¢ + cos d cos ¢ cos h(t)];
r

1 T
<Rsea> = BA Rsea(t) dts

onde D = 86400 s é a duracdo do dia, e T é a duracao do brilho solar, com
o tempo ¢ medido do nascer até o por do sol. Mas

27

D=—,
w

wdt = dh,

onde w é a velocidade angular da Terra, donde

i a)? dh
(Rsea) :/ ﬁng (%) [sen d sen ¢ + cos § cos ¢ cos h(t)] —

H 271
Fa 2 RsO

= (—) — [Hsendsen¢@ +cosdcospsenH] .
r/ m
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A irradiancia solar ou irradidncia de ondas curtas Ry atingindo a su-
perficie do Terra é na maior parte do tempo menor que Ry,. Idealmente,
ela deveria ser medida diretamente com piranémetros, mas historicamente
tem sido estimada por medicoes de duracdo do brilho intenso do sol n (ge-
ralmente em horas), através da equagao de Prescott (Brutsaert, 1982):

(R) = (Rea) |a+ bz

coma ~ 0.25e b ~ 0.50, e onde N é a duragido do brilho do sol (o fo-
toperiodo): o tempo decorrido entre o nascer e o por do sol. Note que a
equacdo de Prescott ndo é capaz de prever valores de Ry em uma escala de
~ 1h, mas apenas a média de 24 horas, porque a duragio do brilho intenso
do sol é uma medi¢do integral (diaria).

Além de radiagio solar, a superficie da Terra também recebe radiacdo
emmitida pela atmosfera, em de comprimentos de onda A ~ 3-100 pm,
devido ao fato de que as fontes emissoras estdo a temperaturas da ordem
de 300K. Esta irradiancia de ondas longas ou atmosférica que atinge a
superficie é R,. Finalmente, a propria superficie re-emite radiacao de volta
para a atmosfera; esta é a irradiancia emitida R,.

A Figura a seguir mostra (de novo) esquematicamente o balancgo de
energia na superficie da terra.

aR; (1 — G)Ra

Lo

A razio entre a irradidncia solar refletida e a irradiancia radiacao solar
incidente é o albedo o da superficie; e a razdo entre a irradiancia atmos-
férica absorvida e a irradidncia atmosférica incidente é a absortividade /
emissividade € da superficie. A irradiancia liquida é o fluxo total de ener-
gia absorvida por unidade de area da superficie:

R, =R(1—a)+€eR; — R,..
Radiaciao atmosférica

A estimativa da irradidncia atmosférica (de onda longa) incidente é um
assunto complicado. Ele geralmente é dividido em duas partes: a estima-
tiva da irradiancia atmosférica céu claro, Ry, e a estimativa do aumento

52



de irradidncia atmosférica devido 1a presenca de nuvens. irradiancia at-
mosférica de céu claro é geralmente obtida a partir de equagdes com o
forma

Roe = Eaco'T; )

que é obviamente inspirada pela lei de Stefan-Boltzmann para um corpo
cinza. Ela parece ter tido uma origem estritamente empirica no trabalho
de Brunt (1932), na forma

€ac = 0.52 4+ 0.0065+/e,,.

(Em unidades SI), mas pode ser obtida a partir das equagdes para a trans-
féncia radiativa na atmosfera sob certas premissas simplificadoras. Talvez
a maneira mais clara, e um das mais simples, de deduzi-la seja a de Brutsa-
ert (1975a). Em principio, a radiacido de onda longa que atinge a superficie
pode ser encontrada integrando-se a equacgao de Schwarzchild

dI = —k;(I — By(T)),

onde I é a irradiancia no comprimento de onda A atravessando a atmos-
fera. Mas uma alternativa que produz um resultado analitico mais direto
€ uma integral sobre o caminho 6tico u,

co de
Ry = / 0T4—fdu.
0 du

Considere agora uma distribui¢do exponencial de temperatura na atmos-
fera,

T(z) = Ty exp (_)"_/F_j)

comy = 6.5Kkm™! e Ty = 288.15K. Em primeira aproximaco,

ar _ _
&z v
de forma que
p = pR4T,
dp = —pgdz,
dp g g dT

P TRICTIRT

P (T)%
Po_ Tp .

Para o vapor d’agua,

eo = pooR,T,
pUO - RUTO s

Po (Z) = Puo CXP(—ka),
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com k,, = 4.4X10~*m™~'. Em Brutsaert (1975a), A emissividade efetiva s
¢ dada em funcdo do caminho 6tico

2 1/2
_ P
u —/0 pu({) (P_o) dg

ef = Aa",

por

comA=0.75,m=1/7e¢

a=—
Pw

em centimetros equivalentes de 4gua (com p,, = 1 g cm™?). Parece preferi-
vel, entretanto, usar uma versio em que fatores adimensionais aparecem
mais claramente. Facamos portanto

u m
er(u)y=(—| .
£(w) (uo)
Entdo, obtemos a partir das equagdes acima

up = (0.75)"Y/7 = 7.491541 g em™? = 74.91541 kg m 2.

Diferenciando ef(u),

de m ( u )m—l

du  up \up

e substituindo na integral para R,
<) . dm(u m—1
R =/ G(Toe_”z/ 0) —|— du
u=0 Up \Uo

00 z 1/2
= / 0T04e—4yz/To m l / Do (ﬂ) d¢
z=0 Up \Uo Ji=0 Po

m—1

1/2
p
o | — dz.
P (Po)

Prosseguindo,
-1
00 1 7 T \9/(@rRa) m T \9/(2rRa)
Rac = / O'To4e_4)/z/T0ﬂ . one_kwg (_) dg pZJOe_kWZ (_) dz
2=0 Uo \Uo Jr=o To To
[oe] z m—1
- / oThe re/H 2 (i pvoe‘("”ﬁ)g dg) pvoe‘(k“ﬁ)z dz
z=0 Up \Uo Jr=0

m (o] 4 z m—1
) 0T04/ e Tg”ﬁﬁﬁ)z (/ e_(kWJrﬁ)g dév) dz.
z= =0

Para simplificar a notacdo um pouco, fagamos

Il
—_
5g
|
o

4y
ki = = + ks,
1 T() 2
ko = kw-+ g ;
2R, Ty
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entao,

m 0 z m—1
Rie=m (@) 0'T04/ e k= (/ e kel d{) dz
Ug z=0 =0

Lo m o0 k k m—1
= m( ) 0'T04/ e * (1 —e” ZZ) k, dz.
uoks z=0

Agora nos fazemos a mudanca de variaveis

t = e ke?

dt = —k,e 27 dz,

e obtemos
0 L} m-1
Ru=m( 28] ot [ ()7 (1ot (o) s
uOkZ z=00
1
= ( Poo ) tE_l (1-n)™" dt
Uk t=0

m
kq 4
Bl|— T
[ (uosz TO) (k:z’m)]ao

€ac

No SI, a equagio de Brutsaert é

1/7
€a
ac = 0.64 (Ta) .

Efeito da nebulosidade sobrea a irradiancia atmosférica.

A irradiancia atmosférica aumenta na presenca de nuvens. Uma forma de
considerar esse efeito é propor

Ra = ¢Rac,

onde ¢ é alguma funcdo de um indice de nebulosidade. A equacéo de Bolz,
em termos da cobertura de nuvens c, é

¢ =1+ 0.22c¢ (2.8)

A nebulosidade é reportada em estacdes meteorologicas operadas manu-
almente em oktas, ou oitavos de céu coberto por nuvens Wikipedia (2019).
Quando ¢ nao esta disponivel, um substituto é

c=1-n/N, (2.9)

onde n e N foram definidos acima. Da mesma forma que a equacgio de
Prescott, o par de equagdes acima sé pode ser usado para produzir esti-
mativas médias diarias.

Equacdes mais recentes tém sido desenvolvidas para estimar ¢ em
escala horaria, e podem ser encontradas, por exemplo, em Duarte et al.
(2006).
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Radiacao emitida

Finalmente, a irradiancia emitida pela superficie (quando esta esta a tem-

peratura Ty) é

R. = €Ty

A tabela a seguir da as propriedades radiativas de diversos tipos de

superficie:

Propriedades radiativas de diversas superficies Fonte: Brutsaert (1982),
Garratt (1994), Oke (1987) e Stull (1995)

Superficie Tipo Albedo  Emissividade

1. Solos Escuro e saturado 0,05 - 0,15 0,98
Areia, saturado 0,15 - 0,25 0,98
Argila, saturado 0,15 - 0,20 0,97
Areia, seco 0,20 — 0,40 0,95
Argila, seco 0,20 - 0,35 0,95
Deserto 0,20 — 0,45 0,84 - 0,91

2. Vegetacao

2.1 Florestas Tropicais 0,07 - 0,15 0,97 — 0,99
Coniferas 0,10 - 0,19 0,97 - 0,99
Deciduas, caducas 0,14 - 0,20 0,96 — 0,98
Cobertas de neve 0,20 - 0,30 0,97 - 0,99

2.2 Agricultura Pomares 0,15 - 0,20 0,96 — 0,97
Soja, batata, alfafa... 0,15-0,25 0,97 - 0,98

2.3 Rasteira Tundras, gramineas 0,18 - 0,25 0,90

2.4 Cerrado Campinas, padrarias 0,20 - 0,30 0,90 - 0,95

2.5 Grama e capim Alto e médio 0,15-0,30 0,90 - 0,95
Baixo 0,15 -0,25 0,90 - 0,95

3. Oceano e lagos  Pequeno angulo zenital 0,03 - 0,10 0,92 - 0,97
Grande angulo zenital 0,10 - 1,00 0,92 - 0,97

4. Neve Recente 0,65 — 0,95 0,95
Velha 0,45 - 0,65 0,90

5. Gelo Calotas polares 0,30 -0,45 0,92 - 0,97
Geleiras 0,20 - 0,40 0,96

6. Construgoes Area urbana 0,15 0,85 - 0,95
Asfalto 0,05 -0,15 0,95
Concreto 0,15 - 0,37 0,71 - 0,90

A tabela a seguir mostra alguns valores anuais de a, b que tém sido
utilizados em diversos estudos no Brasil.

Valores dos parametros a, b da equagao de Prescott para varias
localidades do Brasil. Fontes: Vianello e Alves (1991), Tubelis e
Nascimento (1984), Laperuta et al.(1997), Silva et al.(1997), Reis (1996).
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Localidade Lat. Long. a b

Bagé RS 31°20"S 54°06°O 0,250 0,380
Botucatu SP 22°52'S 48°26' 0 0,244 0,471
Brasilia DF 15°47"S 47°56’ O 0,279 0,459
Campinas SP 22°53'S 47°04’0 0,230 0,560
Cananéia SP 25°00"S 47°55" O 0,214 0,852

Caxiasdo SulRS 29°11"S 51°1270 0,250 0,530
Encruzilhada do 30°31"S 52°30°0 0,230 0,540

Sul RS

Estado de Sao 0,240 0,580
Paulo

Estado do Rio 0,230 0,460
Grande do Sul

Fortaleza CE 03°43’S 38°32°0 0,270 0,360
Irecé BA 11°19’S 41°5270 0,330 0,330
Joao Pessoa PB 07°07"S 34°52”0 0,280 0,360
Mococa SP 21°28’S 47°0000 0,400 0,410
Monte Alegre do 22°40’S 46°40'0 0,190 0,610
Sul SP

Paulo Afonso BA 09°21"S 3815 O 0,310 0,330
Passo Fundo RS 28°15’S 52°24°0 0,180 0,400

Pelotas RS 31°45"S 52°190 0,350 0,460
Petrolina PE 09°23’S 40°29 0 0,330 0,410
Pindamonhangaba 22°53’S 45°27°0 0,280 0,560
SP

Piracicaba SP 22°42’S 47°38 O 0,180 0,620
Presidente Pru- 22°077S 51°22°’0 0,190 0,390
dente SP

Propria SE 10°12’S 36°52"0 0,320 0,370
Rio Grande RS 32°31"S 52°05° O 0,160 0,690
Salvador BA 12°58S 38°3170 0,290 0,390
Sao Luiz MA 02°32"S 44°18 O 0,260 0,330
Sdo Luiz Gonzaga 28°24'S 54°5770 0,300 0,290
RS

Serra Azul MG 19° 58S 44°21"0 0,234 0,377
Teresina PI 05°05’S 42°48 O 0,310 0,370
Vigcosa MG 20°45’S 42°53' 0 0,230 0,376

Agora, o balanco de energia na superficie é dado por
Ro=H+LE+G+D.

O indice 0 de R, é uma novidade e indica que a superficie encontra-se
a temperatura real Tj. Esta equacgao define os processos fundamentais de
troca de energia na superficie. A radiacdo liquida é repartida entre o fluxo
de calor sensivel (H) que vai aquecer o ar; o fluxo de calor latente (LE)
responsavel pela mudanca de fase da dgua liquida em vapor na superficie;
o fluxo de calor pelo fundo do volume de controle subsuperficial (G); e o
termo D de aquecimento/resfriamento do volume de controle. Em terra,
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podemos considerar um volume de controle subsuperficial de espessura
infinitesimal, e desprezar D; em lagos, D representa o aquecimento/res-
friamento das aguas do lago, e G é o fluxo de calor através do fundo do
lago, sendo muitas vezes desprezado. Quando G nao é medido em terra, é
comum adotar-se as seguintes simplificagdes (Brutsaert, 1982; Stull, 1995):
a nivel horario,

G =~ 0.3Rn0;

a nivel diario ou sobre escalas temporais maiores, G tende a ser uma ou
mais ordens de grandeza menor que os demais termos da equagao de ba-
lanco de energia, e consequentemente pode ser desprezado (Brutsaert,
1982). Finalmente, para calcular D em lagos, é preciso levar em conta
os seguintes fatores (Dias e Reis, 1996):

1. é preciso usar o teorema do transporte de Reynolds para calcular o
balanco de entalpia armazenada na agua a partir de perfis de tem-
peratura da agua sucessivos no tempo;

2. a sua importancia é tanto maior quanto mais fundo for o lago —
para lagos muito rasos, D pode ser desprezado;

3. a profundidade também afeta o intervalo minimo de tempo neces-
sario entre medicOes sucessivas para que a estimativa de D seja acu-
rada.

Para o caso simples em que a adveccdo de entalpia ndo é importante, e os
niveis do lago no inicio e no fim de um periodo At entre duas medicoes
sucessivas de perfis de temperatura da agua ndo sdo muito diferentes, Dias
e Reis obtiveram

(D) ~ A:At / j pucw [Tzt +At) = T(z, 0] Az) dz,

onde (-) indica uma média de D sobre At, c,, € o calor especifico da agua
(Jkg ' K1), A(z) é a curva cota-area, z é 0 minimo entre os niveis inicial
e final do reservatorio, z¢ é a cota do fundo e T(z,t), T(z,t + At) sdo os
perfis de temperatura da agua.

A temperatura da superficie Ty pode ser medida quando a superficie
for liquida. Sobre superficies terrestres, a temperatura da superficie ¢ um
parametro cuja definicdo é problematica, ja que a “superficie” é formada
por folhas, galhos, solo nu, etc., entremeados pelo ar. Algumas alterna-
tivas para eliminar a temperatura da superficie das equagdes serdo men-
cionadas na sequéncia, principalmente em relagio a equacio de Penman.
Com os termos do balanco de energia estimados (de alguma forma), duas
grandezas adimensionais importantes sdo a Razao de Bowen

H
Bo = —
LE
e a Fracdo Evaporativa
LE
Fe= ———.
Roy-G-D
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Reparticio de energia e importancia da evaporacio e evapotrans-
piracao

A razdo de Bowen e a fracdo evaporativa dependem fortemente do tipo de
superficie e do estado de umidade do solo. Quando h4a umidade disponivel
na superficie, a radiacéo liquida tende a ser utilizada para evapo(transpi)racao,
e LE torna-se bem maior que H. Quando a umidade fica restrita, a pro-
porcédo de H no balancgo de energia aumenta (Brubaker e Entekhabi, 1995,
1996). Desta forma a razao de Bowen é pequena para superficies liquidas,
florestas imidas, etc., e bem maior para campos ou solo nu com pouca
umidade. Um outro aspecto que merece nota é a importancia da evapora-
cdo/evapotranspiracdo no ciclo hidrolégico como um todo: note na tabela
a seguir que mais de 50% do que chove sobre os continentes retorna a
atmosfera por evapo(transpi)racdo. Note também dois outros fatos signi-
ficativos: a América do Sul é extraordinariamente mais bem provida de
chuva do que os outros continentes, o que certamente tem a ver com a
Amazonia; e em continentes com vastas areas de deserto (Africa e Ocea-
nia), a relacdo E/P tende a ser maior (o que é intuitivo).

Precipitacdo e evaporagio continentais Fonte: Brutsaert (1982)
Europa Asia Africa Am.N. Am.S. Oceania

P(mm) 734 726 686 670 1648 736

E(mm) 415 433 547 383 1065 510

E/P 0.57 0.60 0.80 0.57 0.65 0.69

A tabela acima deve ser encarada com circunspeccio, por se tratar de
uma média sobre cada continente. Os valores individuais de E e P podem
variar significativamente no espago, mesmo sobre uma regidao do tamanho
do estado do Parana. Segundo Dias e Kan (1998), E/P é da ordem de 0,5 na
bacia do rio Jangada, tributario do rio Iguacu, ao Sul do Estado do Parana,
onde a precipitacdo é bem distribuida ao longo do ano, e a umidade e
nebulosidade sio altas; na bacia do rio das Cinzas, no norte do estado,
E/P ~ 0,25 (embora ndo se possa eliminar totalmente a hipétese de que
haja perdas subterraneas, que distor¢cam a estimativa de E por balanco
hidrico).

2.10 Os fundamentos fisicos dos métodos de medicio
de evaporacao

Balanco de massa

Considere um volume de controle dentro do qual a massa de agua arma-
zenada é S. Se Q. é a vazdo liquida efluente, P é a precipitacio e E a evapo-
racdo/evapotranspiracio através da superficie superior de area horizontal

A,
ds
—=(P-E)-0.
—=(P-B)-0
O balango de massa é rotineiramente aplicado, embora ndo sem al-
guns problemas, em lisimetros e tanques evaporimétricos. Ele também ¢é
utilizado em agrometeorologia para determinar a necessidade de irriga-

c¢ao dos solos a partir de estimativas da evapotranspiragio, e é a base para
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estimativas climatologicas de longo curso da evapotranspiracdo de bacias
hidrograficas (chegando a escala continental) a partir de registros de pre-
cipitacao e vazdo. De fato, integrando-se a equagio de balanco de massa
(ou hidrico) ao longo de um tempo suficientemente longo, o termo de ar-
mazenamento torna-se desprezivel, e é possivel explicitar E em fung¢io de
PeQ.

Medicao de covariancias turbulentas (Eddy covariance)

O método s6 pode ser aplicado, como diz o nome, se levarmos em
conta a presenca da turbuléncia no ar. Para uma grandeza qualquer a
(a velocidade u horizontal, a velocidade w vertical, a densidade de vapor
d’agua p,, etc.) nos utilizaremos a decomposicdo de Reynolds,

a=a+d,

E precisaremos utilizar (em geral implicitamente neste curso, para nao
irmos a fundo demais nas questdes) os postulados de Reynolds. Esses pos-
tulados estao ligados ao calculo de médias. Tipicamente, utilizaremos

a =0,

ab #0 (em geral),

d_ da

o ar
etc. Note que no restante do texto quando nos referimos a uma gran-
deza meteoroldgica nés nao usamos as barras! Por exemplo, a equagdo
de Penman se aplica (estritamente) em nivel horario ou sub-horario. No
entanto, nela o simbolo u signfica a velocidade média do vento durante
(digamos) uma hora, enquanto que aqui estamos explicitando essa média,
e escrevendo u.

A figura a seguir mostra a esséncia do método de medicao de covarian-
cias turbulentas. Nos vamos ilustra-la para diversos pares de grandeza in-
tensiva <> grandeza extensiva (Fox e McDonald, 1981) (identificadas pela
grandeza extensiva na lista a seguir), a saber: a massa de ar seco, a massa
de vapor d’agua, a massa de CO,.

L

Mass balance to a virtual “box” (a control volume) of a height z, over a
homogeneous surface of length L throughout in the wind direction.

Para o volume de controle 4 mostrado, limitado pela superficie fe-
chada ., a equagio de balanco de massa de um gas atmosférico cuja con-
centracdo é c é

d
/stV—j{ (n-jc)dS:—/pch+}§ pe(n-u)ds. (2.10)
¢ b2 ot Jg b2
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Em (2.10), j, é vetor o fluxo difusivo de massa do gas c na superficie
de € e s, sdo as fontes de producdo do gas c no interior de ¢ (por exem-
plo, producéo de CO, pela respiracdo noturna das plantas). Estes termos
formam o fluxo total do gas c para dentro do volume %"

Fe = / stV—j{ (n-j.)ds. (2.11)
€ 7

Para prosseguir, é preciso levar em consideragdo a composi¢do gasosa
da atmosfera, e a importancia das contribuicdes para as fontes e os fluxos
difusivos na fronteira de ¥. Considere a atmosfera constituida essenci-
almente por 3 componentes. A parte “seca” é formada principalmente
por O; e Ny, sendo considerada como se fosse um gas com constante
R; = 287,05 Jkg ' K! (a constante de gas para ar seco). A componente
tmida é vapor d’agua H,O, cuja constante de gas é R, = 461,52 J kg ' K.
Considere agora uma terceira componente, formada por um gas de efeito
estufa. Para fixar idéias, suponha CO;, cuja constante de gas é R, =
188,92J kg ! K~1. A densidade do ar é a soma das densidades de cada com-
ponente:

P =pd+ po+t pe (2.12)
onde p; é a densidade do ar seco, p, é a densidade do vapor d’agua, e p,

é a densidade do CO,. Da mesma forma, os fluxos difusivos e as fontes se
somam:

S=S8g+ Sy + Sc, (2.13)
j :jd+jz)+jc' (214)

Para o ar seco, s; = 0, j; = 0 (Finnigan, 2009). Segundo Lee e Massman
(2011), esta hipotese é uma novidade fundamental da teoria proposta por
Webb et al. (1980). Expandindo a derivada em relagdo ao tempo em (2.10),

dpe
y}:/ p dV+y§pc(n-u) ds. (2.15)
\%4 S

O termo envolvendo a adveccdo de massa através da superficie de controle
deve ser contabilizado para cada uma das superficies ©, @ e ®:

b Za

/ pe(n-u)dsS = —/ / pu(x =0,y,2t)dzdy, (2.16)
@® y=0 Jz=0
b Za

/ pe(n-u)dsS = +/ / peu(x =L,y,zt)dzdy, (2.17)
@ y=0 Jz=0

L b
/ pe(n-u)dsS = +/ / pew(x, Y,z = 24, t) dy dx. (2.18)
® x=0 Jy=0

Considere agora a média de (2.15), indicada por uma barra. Utilizando as
propriedades de comutacdo da média com a derivada,

%:/a—pdmjfp(n.u) ds. (2.19)
v ot S
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Note que .%, é uma taxa de transferéncia de massa para dentro de %, em
kg.s™! no SI Se o escoamento for homogéneo em x e em y, entdo

[peul (x = 0,4,2) = [pet] (x = Ly, 2), V2 (2.20)

Observe que isso ¢ valido apenas na média; prosseguindo,
pe(n-u) dS+/ pe(n-u)dS=0. (2.21)
Js >

A hipoétese de homogeneidade horizontal também implica que [pew] (x, Y,z =
z,) é independente tanto de x quanto de y, de forma que

/ / wl(x,y,z =2z,)dydx = [pc w](z = z,)bL. (2.22)
x=0

Para a densidade média p, a hipotese de homogeneidade horizontal
leva a

pe = Pa(z, D), (2.23)
onde (2.15), com o uso de (2.21) e (2.22), reduz-se a

- Zaac
Fomb [ Bz bLTpl(z = )
0
?b Z“apc
ZC-F = ) =2,), 2.24
rehs [ LTl =2 (220

onde F, é o fluxo especifico (fluxo por unidade de area da superficie) de
massa do gas. O termo transiente é mantido em (2.24) para permitir uma
analise de sua importancia, que se segue agora.

Pelo Teorema do Valor Médio do Célculo Diferencial e Integral, se 0 <
7" < zg

Fo= 2 {zape(e)} + Toowl(z = 20). (2.25)

O termo transiente pode ser desprezado se

fas (o)} < Tpewl (2 = 20): (2.26)

neste caso, obtém-se a equacdo padriao do método de covariancias turbu-
lentas para o fluxo superficial do gas c:

Fe = [pew](z = z4). (2.27)

Observe como a escolha de z, é crucial: quanto maior o seu valor, mais
importante se torna o efeito de dp./dt; como é de se esperar que o valor de
pc evolua ao longo do tempo em fungéo inclusive do proprio fluxo super-
ficial F,, ndo é realista admitir que o termo transiente seja identicamente
nulo em uma atmosfera real; a rigor, é uma combinacdo de um valor pe-
queno para a derivada temporal com uma altura de medicéo “baixa” (além
é claro da hipotese de homogeneidade horizontal) que garante que (2.27)
nos da um valor acurado de F, na superficie.
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Como vimos acima, para o ar seco .-%; = 0, donde (2.27) com ¢ = s leva

— =0=[paw](z = z,). (2.28)

Esta é uma hipdtese fundamental na deducédo da corre¢ao WPL (Webb
et al., 1980), que no entanto é mencionada de passagem naquele artigo.
Neste texto, (2.28) é deduzida rigorosamente a partir das hipoteses de ho-
mogeneidade horizontal e de estacionariedade e do balanco de ar seco
para um volume de controle, da mesma forma que em Finnigan (2009), e
Lee e Massman (2011).

Debaixo das mesmas hipoteses de homogeneidade e estacionariedade,
os fluxos especificos (i.e., por unidade de area) de massa de vapor d’agua
e massa de CO, sao

E = ﬁ = [pow](z = 24),
Fe % = Toewl(z = 20)

Além dos fluxos de massa descritos acima, sdo também imprescindi-
veis em medi¢des micrometeoroldgicas os fluxos de quantidade de movi-

mento,
P
T= WL [puw](z = z,), (2.29)
e o fluxo de calor sensivel
T, -
H = b—; = [pc,w0](z = z4), (2.30)

onde 6 é a temperatura potencial.
Em nome da simplicidade, daqui por diante omitiremos o nivel de me-
digdo; assim, por exemplo, escreveremos p,w em lugar de [p,w](z = z,).

Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov

Hipoteses basicas:

« O escoamento médio é estacionario:

a(+)
— =0. 2.31
o (2.31)
o O escoamento é unidirecional:
u=(7,0,0), 3=w=0. (2.32)

+ O escoamento médio é homogéneo em x e y:

22 . (2.33)

a() _a()
ox 9y

63



Nestas condicdes, a advecgao local de qualquer grandeza na direcdo x
é nula (homogeneidade horizontal)

_a()
Uu——-=

0. 2.34
P (2.34)

Do ponto de vista de Teoria de Turbuléncia, os fluxos superficiais sdo
covariancias turbulentas, proximo a superficie, em que uma das variaveis
é a flutuacido da velocidade vertical w:

r=pul = —pwa

H = pcyu.b. = m
E = pu.q. = pyw

Hy = pepu.0,. = m

F = pu.c. = pcw

Surgem diversas escalas turbulentas: a velocidade de atrito u,, a escala
de temperatura 6., a escala de umidade especifica g., a escala do gas c c.
e a escala de temperatura virtual 6,., associada ao fluxo de calor sensivel
virtual H,,.

A TSMO postula que as variaveis na camada superficial devidamente
adimensionalizadas pelas escalas acima, e pela distancia ao plano de des-
locamento zero z —d, sdo funcoes da variavel de estabilidade de Obukhov,

[= z—d  kg(z—d)0,.

Lo 0,1,

¢ é uma medida da importancia da producédo térmica de turbuléncia em
relacdo a producido mecanica.

A camada superficial (CS) é a regido dentro da camada-limite atmosfé-
rica onde, grosso modo, os fluxos superficiais 7, H, H,, etc., sdo aproxima-
damente constantes em z. Em outras palavras, em principio, medi¢des de
covariancias turbulentas dentro da CS produzem os fluxos superficiais. A
CS possui varias sub-camadas: a sub-camada interfacial, a sub-camada de
rugosidade, a sub-camada dinamica e a sub-camada dindmico-convectiva
e a sub-camada de conveccao livre local. Esta ultima, dependendo do au-
tor, pode ser ou ndo considerada parte da CS. A nomenclatura também va-
ria de acordo com o autor. As 3 primeiras classificacdes sdo razoavelmente
universais (Brutsaert, 1982; Garratt, 1994); o termo sub-camada dindmico-
convectiva deve-se a Kader e Yaglom (1990); o termo sub-camada de con-
veccdo livre (ou camada, dependendo de ela ser ou néo considerada parte
da CS) deve-se a Wyngaard et al. (1971). Remetemos o leitor a estas refe-
réncias para os detalhes das diversas sub-camadas da CS.

A CS ¢ instavel quando { < 0, e o termo de empuxo contribui para
produzir turbuléncia. A CS é estavel quando { > 0, e este termo ajuda a
destruir turbuléncia. Ela é neutra quando ¢ = 0.

Isto serve de ilustracdo (mas ndo como demonstragdo) do seguinte
fato: a Teoria SMO prevé que todos os momentos de flutuagdes turbu-
lentas quaisquer, devidamente adimensionalizados pela combinacdo ade-
quada de z, u., 0., g+, 0,. € c,, sdo fungdes da variavel (aqui tomada como
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independente) {. Para os gradientes das grandezas médias, (momentos de
ordem 1) essas fun¢des siao

kz du xz d0 kz dq kz dc

= ¢:(0), 0.4z = ¢u({), 0 dz = ¢r({), o dz = ¢r({).

u, dz
O uso da derivada ordinaria d/dz nas equacdes acima, em lugar da de-
rivada parcial, simplesmente indica que consideramos que o escoamento
é estacionario e homogéneo na horizontal, de forma que a nica variavel
independente (do ponto de vista estatistico da turbuléncia) é z.

Integracao dos gradientes adimensionais As equagdes acima, que
definem os gradientes adimensionais ¢ de Monin-Obukhov, sdo equiva-
lente a postular difusividades turbulentas. Considere por exemplo um
escoamento turbulento numa camada-limite com estratificacao de densi-
dade. A difusividade turbulenta da quantidade de movimento, K, é defi-
nida por analogia com a difusividade molecular como

d_ﬁ
dz’

T = pK;

Segue-se que a difusividade turbulenta é

Kr = k(z = d)u./¢:(0).

Considere agora o caso para o perfil de velocidade média horizontal u

e =0(Lo=+o0): 3
A ) =1

U, dz

onde o valor ¢.(0) = 1 é o obtido classicamente em escoamentos turbu-
lentos ndo-estratificados (Brutsaert, 1982). Integrando,

dz du
= K—
z—d Uy
/ =d gy u
x=d+zo; X — d Us
u 1. z-d
—=-In
Ue K Zor

Note que a integral sobre z tem limite inferior d + z¢,, e ndo d, porque
a relacdo fluxo-gradiente vale apenas na regido “inercial” CS, deixando de
valer na sub-camada rugosa imediatamente acima da superficie. A cons-
tante de integracdo zy, é chamada de comprimento de rugosidade para
a quantidade de movimento. Ja vimos o analogo disso em hidraulica de
canais!!!

A equacao (??) é o bem conhecido perfil logaritmico de velocidade que
aparece em camadas-limite turbulentas sem estratificacdo de densidade.
Claramente, ¢,({) “corrige” este perfil para estratificacdo ndo-nula ({ #
0).

65



O procedimento geral de integracdo para o caso ¢ # 0 é o seguinte:

K22 = 40
U, dz
k(du
- $:(2),
d
60 =
/é’z ¢T(X) dx _ Kﬂg - ﬂl
4 X - U,

para {1 < (5. Se
b= [

Uy — Uy
®:(82) = (1)

Analogamente, integrando-se os gradientes adimensionais de tempe-
ratura, umidade especifica e de um gas qualquer,

U, = K

0 — 0, - 0,
Oy (Lp) — Pu(G)
g =K Z11 _212
Dp(Lp) — Pe(81)’
c, = C1—¢C2

") - 0r ()

Da mesma forma que no caso de uma atmosfera neutra ({ = 0), as
relagdes logo acima nao valem para z — d = 0. Assim, quando o nivel “1”
for a superficie, usa-se zy —d = z;, 21 —d = zoy, 21 —d = zog € z1 —d = zyF,
respectivamente.

E costumeiro supor ¢y = ¢r = ¢r na Camada Inercial. A igualdade
das difusividades turbulentas de calor e vapor de agua foi suposta expli-
citamente pela primeira vez no contexto micrometeorolégico por Bowen
em 1926 (Bowen, 1926; Brutsaert, 1982), e constantemente usada desde
entdo, mas esta hipdtese so veio a ser provada por Hill (1989) por meio de
analise dimensional, e Dias (1994) e Dias e Brutsaert (1996) a partir das
equacdes de balanco de covaridncias turbulentas para o caso de turbulén-
cia homogénea na vertical.

No que se segue, vamos supor que as funcdes de similaridade ¢ para
calor e vapor de agua sdo sempre idénticas, i.e: ¢g = ¢r = ¢r. Es-
tritamente falando, zoy, zop € zor ndo sdo iguais (Brutsaert, 1975b,c) no
entanto, vamos supor neste texto que eles sdo suficientemente proximos
(zom =~ zop = zoF) para efeitos praticos.

Formulas classicas da TSMO Os perfis classicos para a velocidade u e
escalares (0, g, ¢) mais utilizados talvez sejam os de Businger-Dyer (Brut-
saert, 1982). Para condi¢des instaveis ({ < 0):

¢ = ¢y = ¢ = gpr(1—160) "/
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e para condigdes estaveis ({ > 0):

¢ = ¢y = Pg = ¢r = 1+5(.

Embora haja alguma discussao sobre os valores das constantes e mesmo
a forma destas fungdes, elas ainda representam um consenso razoavel;
uma revisao recente dos perfis ¢ em moldes mais classicos similares aos
deste texto pode ser encontrada ainda em (Hogstrom, 1988). Estimulado
pelos achados de Kader e Yaglom (1990), Brutsaert (1992) sugeriu, por
exemplo, novas formulacdes para condicoes instaveis. Em condicoes es-
taveis, Cheng e Brutsaert (2005) também reavaliaram as fung¢des de simi-
laridade utilizando dados do experimento CASES-99.

Note que numa atmosfera neutra { = 0, donde ®,(0) = dy(0) =
®(0) = Pp(0) = —o0. Isso dificulta a utiliza¢do das equacdes envolvendo
os ®’s, por causa da singularidade no denominador. E preferivel entio
trabalhar com funcdes ¥ que definem o desvio de u, Oe q em relacédo aos
perfis logaritmicos devido a estabilidade { # 0:

ST S
\If@)-/ 7 d = g1 - 0(0).

Comecando com ¥,

é’ _ _ _
() = / 1-(-te)™

§0r u

A
B G LU u(1—16u)l/*

Para calcular a integral, faca

x* u?

x = (1—16u)1/4; x4:(1—16u); =u; du = ——dx;
16 4

(2.35)

a=(1-160,)"% b= (1-160)"" (2.36)

b 3
16 16 X
v, = - —— 1\ d
©) /a 1-—x* x(l—x4)]( 4) x
b
x 1 3
= - d
/a[x(x4—1) x(x4—1)]x x
b 2
4(x -1
:/ de
a x*—1
/” 2x 2 2
= - +
e |[X¥2+1 x2+1 x+1
b
=In(x*+1)+2In(x +1) — 2arctg x| .
a

Fazendo a ~ 1:

¥.(b(0)) =In(b* +1) + 2In(b + 1) — 2arctg b — [In(2) + 21In(2) — 2arctg(1)]

b? +1 b+1 n
+21nT—2arctgb+E.

=In
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Note que ¥, (b =1) = 0.

Para ¥y:
£1—(1-16u)"1/?
Yy (L) :/ ( ) du

éVof u

“l1 1
S
G LU u(l—16u)l/?

Utilizando a mesma mudanca de variaveis,

bT 16 16 x3
w0 = [ [1 Ry —x4>] (7) o

b 2
:4/
a

by 1
x(xt—1) x?(x*-1)
b og(+2
4(x°—1)x
:/ A = Dx g
a x* -1
b

]xgdx

=2In(x*+1)

a
Fazendo a ~ 1:
b +1
Wy (b(0) = 21n .

Note que, novamente, temos ¥y (b =1) = 0.
Finalmente, em condicdes estaveis,

{1-(1+5
Y HEF = ./g Mdév

4
= =5({ = lorom0E0F) ® —5(.

Desta forma, as equac¢des que prognosticam as escalas turbulentas pas-
sam a ser escritas como

U, =K et

In &~ [¥:(%) — ()]
0. =« 51 — 52

ln% — [Yu({2) - \PH(gl)],
g = K 51 — 62 ,

ln% — [Ye(L2) — ¥e({D)]
Cy = K i .

ln% — [¥Yr($2) — ¥r(1)]

Junto com a variavel de Obukhov, que define Ly em termos de u., 6., g.
e ¢, as equacdes acima fornecem um sistema nao-linear nas variaveis u,,
0+, g+, ¢« € Lo, que pode ser resolvido iterativamente a partir da medicao
dos perfis médios u(z), 0(z), q(z) ec(z). Em geral, isto é feito postulando-
se |Lp| = +o0 inicialmente, donde ¥; g r = 0; com os valores de u,, 0, e
g obtidos dos perfis logaritmicos iniciais, recalcula-se Lo e entdo (i, (s,
que podem ser utilizados numa nova estimativa das escalas turbulentas,
e assim sucessivamente até que o processo convirja.
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O método fluxo-gradiente Asequacdes de transferéncia obtidas acima
quantificam os fluxos em func¢do de diferencas de velocidade do vento,
temperatura, umidade especifica e concentracdo massica de um gas en-
tre a superficie e um ou mais niveis de medigdo. No6s vamos supor que
a temperatura 0, a umidade especifica q,> € a concentracdo massica c,
sao medidas no nivel z,, enquanto que a velocidade do vento u;, é medida
no nivel z;. O indice 0 (como sempre) indica a superficie. Nesse caso, as
equacdes de transferéncia ficam

r=pC, U,
H = pe,Cy Ty (50 - éa) ,

E=pCg Uy (qy — q,) »
F = pCr 1y (Co — Ca) ,

onde C;, Cy, Cg e Cr sdo coeficientes adimensionais de transferéncia (res-
pectivamente, de quantidade de movimento, calor, massa de H,O e massa
de um gas qualquer. O uso das equagdes de transferéncia acima para a es-
timativa de fluxos superficiais também é chamado muitas vezes de método
fluxo-gradiente.

As equagdes de transferéncia ndo sdo diretamente aplicaveis em z = 0,
pois In 0 = —oo; assim, é preciso supor que os valores uy = 0, 0o, q, € co na
superficie ocorrem nos niveis dos comprimentos de rugosidade z;, zog,
zoE € zor. Para cada grandeza, tomamos entéo o nivel 1 como sendo igual
ao seu comprimento de rugosidade, e o nivel 2 como sendo igual ao seu
nivel de medi¢do. No nivel 1, os comprimentos de rugosidade sdo muito
pequenos, de forma que é razoavel escrever

207 Z20H Z0E Z0F
Lo Lo Lo Lo

‘If&zo, ‘PZO—HzO, ‘PZLEzO, ‘I’@zo.
Lo Lo Lo Lo

Manipulando as equacdes, obtemos entao

donde

2

_ K —2
[ln Zb—d _ \P (Zb—d)]
207 T LO
K - -
H=7pc, @ (0 - Ba)
zp—d zp—d Za—d za—d
[in 2228 = (327 | |im st e (55
2
K
E:ﬁ ab(qo_Qa)’
—d —d Za—d za—d
[in 22t — v (327 | |m it e ()
2
K
F=p up (Co — Cq) -
zp—d zp—d Za—d zq—d
Jin 25 = (3557) | [in 25 - v (57
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A penultima equagéo acima é a “Lei de Dalton” Ela é mais comumente
escrita em hidrologia em termos da pressdo de vapor e em lugar da umi-
dade especifica g,

_0,622p K

P [ln 2d _ g (Zb‘d)] [m wd g, (—d

—
Lo E Lo

up (€9 — €a) -
i

Esta equagdo deve ser comparada com as muitas formulas empiricas de
evaporacao do século XIX e da primeira metade do século XX, do tipo

E = (a+bu) (e —€y).

Do ponto de vista micrometeorologico, a nao possui significado fi-
sico (i.e.: ndo devia estar presente na equagao) se a equacao for usada em
escalas de tempo compativeis com a turbuléncia atmosférica, entre 30 mi-
nutos e 1 hora. Historicamente, entretanto, nota-se o uso indiscriminado
de equacdes do tipo acima para escalas diarias e mensais. Finalmente note
que, estritamente falando, b nio é constante; para alturas de medicéo z,
e z; fixas, e comprimentos de rugosidade idem (note que a rugosidade da
superficie pode variar sobre uma cultura agricola, ou com a diregdo do
vento), b ainda assim depende do comprimento de estabilidade de Monin-
Obukhov, que varia numa escala (semi-) horaria ao longo do dia.

2.11 Os métodos e modelos classicos de evaporacao eva-
potranspiracao

Nesta secdo nds abandonamos as barras sobre os simbolos que indicam

médias de Reynolds para as variaveis meteorologicas, e retornamos a uma

visdo mais “hidroldgica”.

Modelos

Transferéncia de massa A primeira tentativa de quantificar a evapo-
ragdo a partir de superficies liquidas deve-se a Dalton, no que ficou conhe-
cido como “lei de Dalton”, e ¢ modernamente denominado de equacdes de
transferéncia de massa e calor:

E= f(u)(eo - ea)s
H = yLf (u)(Ty - T,).

Acima,
_ ‘P
Y 0,622L

é denominada “constante psicrométrica” (ao nivel do mar, y = 66,5PaK™?);
¢p = 1005J kg ' K™! é o calor especifico a pressdo constante do ar. Note
que ha duas equagdes “irmas”, para o calor sensivel e o calor latente.
A equacdo de transferéncia de massa para E esta apresentada na forma
“classica” em que ela aparece em hidrologia. Note que, em unidades SI,
[f(u)] = kgm™2s7'Pa~!. E conveniente escrever f(u) numa forma que
permita comparagdes entre diversas formulacdes possiveis:

0,622p

flu) =

(ug + Crpu) = a + bu,
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onde p é a massa especifica do ar. As constantes a, b sdo a forma tra-
dicional de escrever a equagdo de transferéncia de massa em hidrologia;
up € uma constante com dimensao de velocidade, enquanto que Cg é um
coeficiente de transferéncia de massa de vapor d’agua adimensional.

Em micrometeorologia, constata-se que Cgndo é uma “constante”, mas
sim fungdo das rugosidades da superficie para quantidade de movimento
e escalares (temperatura e umidade), e da estabilidade atmosférica: isto
da origem ao método de calculo de fluxos médios sobre cerca de 30 min.
a 1 hora (H e E) por meio de medicao de perfis de temperatura e umidade
especifica, e do uso da teoria e das funcdes de similaridade de Monin-
Obukhov.

Em nivel didrio, ndo se tem uma idéia clara dos efeitos da estabilidade
atmosférica sobre os coeficientes a e b. Nas deducdes das equagdes acima
baseadas em analise dimensional, a = 0 (Brutsaert, 1982). Como estas
deducoes sdo validas apenas para a escala horaria, é possivel que b apa-
reca nas regressoes de valores diarios ou mensais dos parametros devido
a correlacoes entre u e ey — e, na escala horaria (Sellers, 1965).

Neste texto, n6s nos limitaremos a formulas em que (o, C) (ou a, b) sdo
constantes, por simplicidade. As maiores dificuldades para usar o método
de transferéncia de massa em aplicagdes praticas sdo o desconhecimento
de ey em terra, e a incerteza dos parametros a, b. A Tabela a seguir mos-
tra alguns pares de valores representativos, que podem ser tomados como
base em aplicacdes. Os coeficientes foram concebidos para uso sobre su-
perficies liquidas; existem também questdes sobre os pontos de medigao
de u e e, (Dias, 1986), que tornam a comparacao entre os valores mais di-
ficil. Quando se leva em conta velocidades médias diarias do vento nao
muito superiores a 5ms~!, os valores encontrados pelos diversos autores
ndo sdo muito diferentes, ou pelo menos estido dentro da mesma ordem
de grandeza.

Parametros do coeficiente de transferéncia f(u) (Dias, 1986)

Autor(es) Ano a(107%) b (107%) Observacio

Penman 1948 3.01 1.62

Harbeck 1962 0.00  0.002909[AY2]™%1 a 4rea do lago em m?
Sellers 1966 0.506 1.44

Kohler e Parmele 1967 1.57 1.35

De Bruin 1978 1.18 0.853

Morton 1983 10.0 0.00

A nivel diario, é valido calcular o coeficiente de transferéncia de massa
da lei de Dalton por meio de (Dias, 1996, eq. 103)

K2

CF = Tz /200) In(zaf 708

onde k = 0,4 é a constante de von Karman; z; é o nivel de medi¢do da
velocidade u; zy; é o comprimento de rugosidade para quantidade de mo-
vimento; z, é o nivel de medicdo de e, e zor é 0 comprimento de rugosidade
para vapor d’agua; este ultimo é bastante dificil de ser estimado, embora a
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hipdtese (errdnea) zor = zo, ndo seja incomum, principalmente nos textos
mais antigos. Para uma descri¢do de métodos de estimativa de zy; e zog,
veja Brutsaert (1975b,c, 1982).

Do par de equacdes de transferéncia de massa e calor obtém-se

TO _Ta

e —€q

Bo=y

A equacdo para a razdo de Bowen apareceu na década de 20; medindo-se
temperatura e umidade médias em dois niveis acima da superficie, radi-
acdo liquida, variacdo da entalpia armazenada e fluxo de calor no solo,
pode-se estimar LE pelo método do balango de energia:

1

LE =
Bo+1

[RnO_G_D]~

Modelos

Penman (1948) combinou as equagdes de transferéncia de massa e de ba-
lanco de energia em um sistema em que as incognitas sdo a temperatura
da superficie Tj e a evaporacdo E, supondo que a superficie esteja satu-
rada: ey = e*(Tp), obtendo

a

Y
—2 [Ry-G-D]+
Aa+}/[n0 ] Aa+}/

LE, = Lf(u) (€ — eq) -

A equacdo de Penman foi concebida para eliminar a dependéncia da
temperatura da superficie, que é um parametro dificil de medir sobre su-
perficies cobertas com vegetacdo. Por isto, Penman usou

Rue = Ry(1— @) + €R, — €T}

em lugar de R, o que pode introduzir um erro consideravel devido a di-
ferenca entre a temperatura da superficie e a temperatura do ar. Quando
medicdes de Ry estiverem disponiveis (o que é raro em registros histo-
ricos), deve-se usa-las na equagdo de Penman. Embora seja incomum,
pode-se explicitar Tj analiticamente no modelo de Penman, obtendo-se

[Rio — G — D] — Lf(u)(e; — €a)
Lf(u)(Aa+y) '

Para tentar contornar o problema de calcular a radiacio liquida sem
conhecer a temperatura da superficie, Kohler e Parmele (1967) modifica-
ram a solucdo de Penman por meio de uma expansdo em série de Taylor
de R,y em torno de Tj:

R = Ry, — 4eaTaS,

obtendo

Ag A
LE; = [Rig —G—-D] +

com
4e0T?

Ay —Zla
Y 06221 f ()

72



Da mesma forma que no modelo original de Penman, o modelo de Kohler
e Parmele admite uma solucao analitica para a temperatura da superficie:

[Rna — G — D] = Lf(u)(e; —ea)
Lf(u)(Ag+4) '

Priestley e Taylor (1972) obtiveram uma relagdo empirica admiravel-
mente bem sucedida para a evaporacdo a partir de superficies saturadas;
ao contrario do método do balanco de energia, que requer a medida de
To, €q, Ty, ou do modelo de Penman, que requer u, e,, T,, a equagio de
Priestley e Taylor utiliza apenas Tj (ou Ty):

Ay
LES = aSA—-F}/ [RnO -G- D] , Qg = 1,26.

T, =T, +

X

A derivada da pressao de saturacdo de vapor d’agua deve ser avaliada
a temperatura da superficie: T, = Tp; na auséncia de dados de temperatura
da superficie, é possivel utilizar T,.

A equacio de Priestley e Taylor pode ser reconciliada com o método
do balancgo de energia: Dias (1988,1992) mostrou que o método do balanco
de energia pode ser escrito na forma da equacio de Priestley-Taylor, e que
na verdade a; é uma func¢io da temperatura da superficie, da temperatura
do ar, e da temperatura de bulbo timido T,,:

Y Ta B Tw

=1+— .
% ATy - T,

A equacio de Priestley-Taylor foi concebida para ser usada apenas quando
H > 0; nestas condigdes, pode-se mostrar que a equacdo acima produz
valores em torno da constante empirica 1,26 de Priestley e Taylor.

Monteith (1973) tentou generalizar a aplicabilidade do método de Pen-
man introduzindo o conceito de resisténcia estomatica rs, em linha com a
resisténcia aerodinamica r,, definidas por

1 1
E=— e* —€y), — = u).
e —a) —=f
Note que para uma superficie saturada ry = 0, e a 12 equacao acima produz
uma singularidade: E = 0/0. A equacéo resultante, de Penman-Monteith,

é
A k
:A—a*[Rna_G]"' ! ”
aty Ng+y*rg+rs

y*:y(1+ﬁ).
Ya

Em tese, conhecendo-se o valor correto de r. e r,, a equacdo de Mon-
teith produz o valor correto da evapotranspiracdo real que ocorre sobre a
superficie onde Ry, u, T, e e, sdo medidos. Modernamente, tem-se rela-
cionado r, com a umidade do solo s, grandezas atmosféricas e o indice de
area foliar IAF por meio de equacdes do tipo (Jarvis, 1976; Wright et al.,
1996; Noilhan e Planton, 1989)

LE,,

(e, — eq),

com

Femin

e = IAF Fi (RS)FZ(S)FB‘(e; - ea)F4(Ta),
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onde 7., € uma resisténcia estomatica ou de cobertura minima. A forma
especifica de r, acima é a utilizada por Noilhan e Planton (1989). A maior
dificuldade de aplicar esta equacéo é a falta de informacdes sobre umidade
do solo.

Evapo(transpi)racao potencial

A rigor, a equagdo de Penman so se aplica sobre superficies saturadas;
no entanto, Rs, e;, T, e u podem ser medidos ou estimados rotineira-
mente. Este fato popularizou o costume de calcular as séries de E, com
dados medidos em estacdes meteoroldgicas. E muito comum na pratica
da hidrologia considerar que estas séries representam o limite superior
para a evaporacdo/evapotranspiracdo de uma regido. Assim, a evapo-
racdo/evapotranspiracdo prevista pela formula de Penman ¢ muitas ve-
zes denominada de evapo(transpi)racao potencial. Antes mesmo de Pen-
man, o conceito de evapotranspiracdo potencial havia sido definido por
Thornthwaite (Thornthwaite, 1948; Brutsaert, 1982):

Evapotranspiracdo potencial é o fluxo de vapor d’agua a partir
de uma regido com ampla disponibilidade de agua no solo, que
nao limite a transpiracao.

Isto é ligeiramente diferente do conceito de evaporagio potencial (Brut-
saert, 1982):

Evaporacdo potencial é o fluxo de vapor d’agua a partir de
uma regido cuja cobertura vegetal tenha a superficie saturada.

No entanto, a equacao de Penman nao corresponde as defini¢des originais
de evapo(trans)piracdo potencial. De fato, quanto mais arida e quente for
a atmosfera de uma regiao, maior tende a ser (e, —e,) e consequentemente
E,. Com isto, ndo é raro que E, seja maior que a radia¢do liquida supondo
a superficie a temperatura do ar, R,,. A implicacdo na equacédo de balanco
de energia é que o fluxo de calor sensivel (potencial) associado, Hy,, deve
ser negativo. Esta situagdo é fisicamente irrealista: exceto talvez nos me-
ses de inverno em regides subtropicais, a média diaria do fluxo de calor
sensivel é sempre positiva (exce¢des sdo lagos ou oasis cercados por uma
regido quente). A condi¢do H > 0 € justamente a utilizada na equacao de
Priestley-Taylor, que parece ser um limite superior mais coerente para a
maxima evapo(transpi)racido possivel a partir de uma regido com ampla
disponibilidade de 4gua. Nao obstante, a equag¢do de Penman continua a
ser um instrumento importante de trabalho de agronomos, agrometeoro-
logistas, meteorologistas e hidrologos. Ela é fortemente correlacionada
com a evaporagao que ocorre em tanques classe A, E4, sendo propostas
relacdes do tipo
Ep =a+bE A-

E, certamente tem grande utilidade para determinar a evapotranspiragéo
de cultivos especificos, para os quais coeficientes entre evapotranspiracio
do cultivo e E, podem ser determinados por meio de medicdes in situ
para cada tipo de solo, cultura e época do ano. Por outro lado, a hipotese
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simplificada de que a evapotranspiracéo real é proporcional a evaporacao
de Penman pode levar a resultados claramente erroneos.

Uma outra utilidade da equacdo de Penman esta na relacdo comple-
mentar, proposta por Bouchet (1963), entre a evapotranspiragio real re-
gional, a evapotranspiracdo potencial (calculada pela equacdo de Pen-
man) e evapotranspiracdo de uma superficie com ampla disponibilidade
de agua (calculada pela equacdo de Priestley-Taylor) utilizada por Brut-
saert e Stricker (1979) em seu modelo de adveccao-aridez e por Morton
(1983a) em seu modelo CRAE:

E, +E, = 2E;. (2.38)

A complexidade do pacote radiativo e do calculo de evapotranspiragao
do CRAE é muito grande para descrevé-lo aqui; por outro lado, a apli-
cacdo do modelo de Brutsaert-Stricker é imediata: E, é calculada com a
equacdo acima, E, com a equa¢do de Penman, e E; com a equacdo de
Priestley-Taylor; as estimativas de radiacéo liquida podem ser feitas com
as equacoes de calculo de R e R, apresentadas mais acima.

2.12 Linhas de acao para aplicacoes

Esta secdo destina-se a definir linhas gerais de agdo para os casos mais
comuns da pratica hidrologica.

Evapo(transpi)racio potencial em modelos chuva-vazio

Este é o caso mais simples. Modelos chuva vazao sempre requerem al-
gum tipo de dado de entrada climatologico para auxiliar no calculo da
evapotranspiragao. Tipicamente, utiliza-se evaporacdo em tanque classe
A, temperatura do ar, ou a evaporagido de Penman ou Priestley-Taylor. Da-
dos de evaporagido em tanque ou de temperatura sao obtidos diretamente
dos registros de estacdes meteoroldgicas. A evaporagio (“potencial”) de
Penman, ou a evaporacdo de Priestley-Taylor, foram descritas na secio
2.11.

As séries de evapotranspiracdo real e umidade do solo produzidas por
modelos chuva-vazao tém um potencial de uso em hidrologia; natural-
mente, deve-se sempre ter em mente que muitas vezes estes sdo valores
gerados pelo modelo sem calibragdo direta contra dados observacionais,
de resto muito raros.

Evapotranspiracio em parcelas

Por sua propria natureza, de areas bem delimitadas e culturas uniformes,
a evapotranspiracdo de parcelas plantadas é mais facilmente mensura-
vel. Pode-se medir E diretamente, seja com medicdo de perfis, com o mé-
todo do balanc¢o de energia-razio de Bowen ou o método de medigao de
covariancias turbulentas. Estas medidas diretas sdo entdo relacionadas
com alguma forma de “evapotranspiragéo potencial” ou “limite superior
de evapotranspiracao” Eg,,, entre as quais pode-se citar:

+ evaporacgdo em tanque classe A,

« evaporacao potencial de Penman,
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« evaporacao potencial de Thornthwaite (Vianello e Alves, 1991).

As relacdes entre evapotranspiracdo real E, e os diferentes indices Egy,
sao do tipo
E, = K.Eq,p (2.39)

onde K, é um “coeficiente de cultura”. A descrigdo detalhada deste tipo de
metodologia esta fora do escopo do presente trabalho; o leitor interessado
pode procurar Withers e Vipond (1983).

Ao contrério de regides maiores, como bacias hidrograficas de 10km?
ou mais, ou grades de modelos de mesoescala (atualmente, cerca de 10 X
10km? ou um pouco mais), parcelas (assim como lagos) podem estar su-
jeitas a efeitos de “adveccdo local”. O caso mais notorio é o de uma regiao
com boa disponibilidade de umidade na superficie cercada por um ambi-
ente mais seco: o fluxo de calor sensivel sobre a parcela pode se tornar
negativo, aumentando a evapotranspiracdo (ou a evaporacao do lago) até
mesmo acima da radiacdo liquida. Parlange e Katual (1992) propdem um
modelo derivado do modelo de adveccao-aridez de Brutsaert-Stricker para
esta situacao.

Evapotranspiracio em bacias hidrograficas

Uma alternativa, naturalmente, é usar um modelo chuva-vazio. Uma van-
tagem desta abordagem é que um modelo bem calibrado deve conservar
massa quase perfeitamente; neste caso, as estimativas de E produzidas
pelo modelo em escala anual ou plurianual deverao ser muito proximas
das estimativas por balanco hidrico.

Opcoes totalmente independentes do balanco hidrico sdo o modelo de
adveccdo-aridez de Brutsaert-Stricker, que pode ser integralmente repro-
duzido com as equacdes deste trabalho, e 0o modelo CRAE de Morton.

Modelos numéricos de previsdo do tempo e modelos climaticos, nas
escalas macro-a, macro-f e meso-a, tém calculado H e LE com esquemas
de transferéncia solo-vegetacdo-atmosfera (SVATs) que procuram repro-
duzir com mais detalhe do que os modelos chuva-vazao tradicionais as
interacdes (e a componente biologica) do sistema solo-planta-atmosfera;
por exemplo, o SVAT utilizado pelo ARPS (Xue et al., 1995) é o proposto
por Noilhan e Planton (1989). O problema de utilizar SVATSs para o calculo
de evapotranspiracdo em bacias hidrograficas é a sua grande demanda por
informacéo fisiografica, tal como o indice de area foliar ou o indice nor-
malizado de diferenca vegetativa (NDVI, em inglés), e a necessidade de se
conhecer a umidade do solo.

Em resumo, as opc¢des para calculo de evapotranspiracio na escala da
bacia hidrografica (algumas dezenas de quilometros quadrados ou mais)
ainda sdo muito restritas. Sempre que possivel, deve-se comparar os re-
sultados obtidos com o balang¢o hidrico anual ou plurianual, para se ter
pelo menos uma idéia da tendenciosidade das estimativas.

Evaporacao em lagos

As duas dificuldades basicas para a obten¢do de boas estimativas de eva-
poracédo em lago sdo:

1. estimar corretamente D;
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2. estimar corretamente a razio de Bowen Bo.

Valores médios de D podem ser calculados com (??) a partir de perfis de
temperatura da agua. Na auséncia destes, ha apenas dois modelos na li-
teratura, segundo o conhecimento do autor, que produzem estimativas de
D: o CRLE (Morton, 1983b) e o modelo de Hostetler e Bartlein (1990).

Quanto mais fundo for um lago, mais importante sera o termo D no
seu balango de energia. A escala minima razoavel para o céalculo de D
em lagos com profundidade média de 10 m ou mais excede 15 dias. Para
estimativas de E baseadas no balanco de energia, valores mensais de eva-
poracdo em lago sdo obteniveis, mas nao valores diarios.

A razdo de Bowen pode ser calculada explicitamente no método do ba-
lanco de energia quando ha dados de temperatura da superficie da agua e
temperatura do ar e umidade do ar representativos dos primeiros metros
da atmosfera acima da agua. Os dados meteorologicos devem ser medidos
no meio do lago, o que representa dificuldades logisticas consideraveis (ou
um alto custo com a instalacdo de bdias de medicdo automaticas), ou en-
tdo corrente abaixo (a “jusante”, a sotavento) do lago. E bom lembrar que
em geral as estacdes meteorologicas existentes nao estdo bem localizadas
em relacdo aos lagos para permitir a aplicacdo do método do balango de
energia. Existem também questdes de compatibilizacdo das escalas tem-
porais das medicdes meteorologicas vis-a-vis o intervalo entre medicdes
sucessivas de perfis de temperatura da agua (Reis e Dias, 1998).

Mesmo que ndo haja medicdes adequadas de temperatura e umidade
do ar para a aplicagdo do método do balanco de energia-razao de Bowen,
ainda assim é possivel obter estimativas razoaveis de evaporacdo em lago
com a equacao de Priestley-Taylor, desde que se tenha confianca de que
os valores médios mensais de H sejam positivos. Portanto, a equacao de
Priestley-Taylor é uma boa alternativa em regides imidas. Em regides
aridas ou onde a temperatura do ar permaneca maior que a temperatura da
agua durante uma parte consideravel do ano, é preciso medir diretamente
a razdo de Bowen e aplicar o método do balango de energia.

2.13 Deducio das equacdes de Penman e Penman-Monteith

Penman

Considere uma superficie saturada de modo que

%

e() = 60.
Isso é essencial na deducao da equacdo de Penman. Em seguida reescreva

a equacao de balango de energia

1
LE=——[R,, — G],
1+Bo["0 |

e substitua

Ty — T,

Bo = y——,

€ — €a
TO_Ta

LE+ LEy—; =Ry — G,
e; — €q
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e agora use a equacgdo de transferéncia de massa no segundo termo:

E=f(u) (e —ea),

T, — T,
LE +yLf(u) (e - €a) —2

*
a

[RnO - G],

0
LE+yLf(u)(To — To) = [Rno — GI.

Defina agora a diferenca finita

e —e
ANgg = —2
Oa TO _ Ta
e substitua:
€y — €,
LE +yLf (u) = [Rno — GI,
Oa
LE+ Lf (W)~ [ (6 =€) = (€3 = €)] = R = G,
Oa
LE+LE-Y — Y Lf(u)(e - e) = [Ruo - G,
AOa AOa
Nog + .
LE=% Y AY Lf(u)(e - e2) = [Ruo — G].
Oa Oa
Rearrume:
Nog +
LE2L = Ry - 61+ LLf (e - ea),
AOa AOa
AOa Y *
LE = Ry — G| + L —eg).
i (R = Gl + 2 L)€ - e
As aproximagdes classicas da forma final da equagio de Penman sao
de*(T,)
Nog = Ng = ,
Oa a dT
RnO = Rna-

Agora Ty nao entra mais na equacao; somente T, e

Ag
LE, = ——
Ag+y

Penman-Monteith

“Dentro” da vegetacéo, defina
téncia aerodinamica r, via

E =

E

Rearrumando,

[Rna -

Y

G|+
Ag+y

Lf(u)(e, —eg).

uma resisténcia estomatica r; € uma resis-

(e:; — ep)
re
_ (eo - ea)

Ta

Ers = ey — e,

Era:eo_ea,
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Somando as duas equacdes acima,

E(rs+71,) =€y — eq,
_ (e; 7).
(rst + 7).
Voltemos a dedugio da equacdo de Penman, para modifica-la. A su-
perficie ndo esta mais saturada, de maneira que
TO - Ta

e —eq

Bo=y

A equacdo de transferéncia de massa tem a forma

€0 — €q
E=—mr
Fa
e a combinacido do método de transferéncia de massa com o método do
balango de energia agora produz

Ty - T,
LE+Ly=2—% = [Ry - GJ.

Ta

Note que ainda podemos substituir (Ty — T) por (e; — e;;) /A4, obtendo

LE+Ly———" = [Ru — GI,
FaQoq
L 3 ;
LE+ Ay . [(6’0 —€q) — (ea - ea)] = [Rno — G,
0a’la
y L .
LE+ == [E(rs +ra) — (¢ — €)| = [Ruo — G,
0ata
s L, .
LE+LE ! (1+r_) - ! _(ea_ea) = [RnO_G].
Oa Ta AOa Ta

Agora facamos

1 1rs+rg

g Tals+rg
rs+7g 1

Yq Ts+r—a

Il
—_—
—
N P
S —

o3
+
S|
I
Q

Substituindo,

Y Ts Y Ts L #
LE+LE— |1+ —] - 1+— - = [R, — G].
AV ( ra) Aoa ( ra) +r (eg —€a) = [Ruo ]

Para tornar a notacdo mais compacta, defina

y*Ey(l+ﬁ)

Ta
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e substitua:

v

k

LE+LE— — — * = [R,o — G].
A (e~ e0) = [R = ]
Agora,
Nog +V* * L
LEZ%TY Ry -G+~ (€ — ea).
Aoa Noa s+ 14
A * L
LE = 0a —[Rno — G| + Y - (e, — eq).
Nog +y Nog+y*rs+r,

Com as mesmas aproximagdes finais da equagdo de Penman nos encon-
traremos

Ag }/* L
Ay +y* Ng+y*rs+r,

(e, — €q).
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