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Os Movimentos da Atmosfera

Aula 2



1. Escala dos movimentos atmosfericos
e principais forcas

2. Equilibrio hidrostatico e geostrofico

3. Divergéncia e convergéncia

4. Circulacao geral da atmosfera

9. Circulacoes locais

6.Turbuléncia atmosferica



TIPOS DE "BALANCOS"™ ENTRE AS FORCAS

Como ocorre o balanco de forcas nos
movimentos atmosfericos ?

Na realidade, essas forcas normalmente se
combinam e determinam a velocidade e a direcao
dos ventos. A resultante dessas forcas algumas
vezes € nula e produzem um estado de equilibrio ou
balanco.



Da Primeira Lei de Newton, quando as forcas
atuantes sobre uma parcela de ar estao em
equilibrio, nao ha uma "forca liquida” ou “forca
resultante”.

Portanto, a parcela de ar permanece
estacionaria (se estiver parada) ou continua se
movendo em linha reta com velocidade constante
(aceleracao nula )

A seguir, analisa-se como as forcas interagem
na atmosfera de modo a controlar os movimentos
verticais e horizontais do ar.



EQUILIBRIO HIDROSTATICO



EQUILIBRIO HIDROSTATICO

Equilibrio Hidrostatico representa o balanco
entre a forca do gradiente vertical de pressao e a
forca de gravidade
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Esse estado de equilibrio € um dos mais
constantes na atmosfera e acontece em todas as
escalas de movimento atmosférico, exceto em

pequenas escalas com grande aceleracgao vertical
(<10 km).

Deve-se novamente ressaltar que o equilibrio
hidrostatico nao impede o movimento vertical, mas
sim apenas sua modificacao (aceleracdo nula).
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Pressao P(z) é o peso (Forca) da
atmosfera acima de z por
unidade de area:

P(z) = Massa x g / Area

Massa = Densidade x Volume
Volume = Area x Az
Massa = p x Area x Az

Logo, ’
P(z) = p x area x Azx g /Area

P(z)= pxAzx g
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Pela lei dos gases a densidade
do ar e
p(z) = P(z)/RT

Logo, como P diminui com z, a p
também diminui — “o ar é um
fluido compressiverl

A atmosfera nao fica achatada
porgue a pressao esta em
balango com o peso.



Alta atmosfera Fazendo este balanco, temos

pgAZ = Ptopo — Pbaixo = - AP

ou AP/AZ = - pg

A taxa de diminuicao da pressao
com a altitude depende da
densidade.
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AP/Az = - pg
p(z) = P(z)/[RT
AP/Az = -Pg/IRT

ou

Altitude (km)

oPIP = -g/IRT 6Z

Pode-se integrar da

superficie até um dado nivel
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| X R = constante dos gases
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z = altitude em metros
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Exemplo:

1T=280. K

Po =1000 mb
z=1000 m

P =885.192 mb

e para
Z=5500m
P=511.334 mb



Exemplo em Classe:

Calcule a pressao no equador e
no polo paraz=5¢e 10 km.

 Equador: T ~ 300 K
 Polo: T~250K



Exercicio
(Entrega: 16 de Maio, 2006)

Calcule a altura da atmosfera nos niveis de
pressao de 850, 700, 500, 100 e 10 mb, em dois
pontos a onde a temperatura média da camada é
de 273 K e 210 K. Suponha que haja balancgo
hidrostatico na atmosfera e a considere um gas
ideal. Po=1000 mb
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BALANCO GEOSTROFICO é o balanco entre
as forcas do gradiente horizontal de pressao
(FGHP) e a forca de Coriolis (FC).

Este balanco ocorre nos movimentos

horizontais de grande escala acima da camada
turbulenta (> 1 km).



Como funciona este balanco? Supondo que em um
instante inicial, uma parcela em repouso sofre a
acao da FGHP.
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A partir do momento que parcela de ar comeca a se
movimentar, ela sofre o efeito da FC.

Baixa Pressao

| Vento
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A FC faz com que a parcela de ar se desvie na
direcao da dessa forca.
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O aumento da FGHP acelera a parcela e,
consequentemente a FC ira aumentar.
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No Hemisfério Norte, a parcela de ar “desvia” para a
direita do movimento

Vento

FC



No Hemisfério Sul, a parcela € desviada para a
esquerda do movimento.

FC

Vento
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A modificacao na direcao do movimento faz com que a
FC se oponha a FGHP, até que a parcela adquira uma
direcao de deslocamento paralela as isébaras.
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BALANCO GEOSTROFICO.



Esse vento que flui paralelo as isobaras, com a
regiao de alta pressao a sua direita e de baixa
pressédo a esquerda (Hemisferio Norte), € chamado

de vento geostrofico.

No Hemisfério Sul, o vento geostrofico flui
tambem paralelo as isobaras, porem com a
regiao de alta pressao a esquerda da diregcao
do movimento e a area de baixa pressao a

direita.



Nos exemplos anteriores sup0s-se que as isobaras
eram linhas retas. Na atmosfera real essas linhas
costumam ser curvas e, as vezes ate se "fecham’”,
formando centros de alta ou baixa pressao.

Hemisfério Norte
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-m meteorologia, os centros de baixa pressao sao
hamados de “ciclones”, e os de alta presséao de
anticiclones’.

Qlo

Devido ao balancgo (quase) geostrofico, os ventos
tém um giro horario (visto "de cima") ao redor dos
anticiclones no Hemisfério Norte, e um giro anti-
horario ao redor dos ciclones. No Hemisfério Sul
esses giros sao ao contrario.



O balanco geostrofico ocorre somente na
atmosfera na auséncia de atrito, acima da
camada turbulenta (Camada Limite Planetaria).

Mas, como seria modificado o balancgo
geostrofico, na presenca de uma terceira forca
representada pelo atrito?



Escoamento ao redor de Alta e Baixa
pressao no HN na auséncia de atrito.

CYCLONIC FLOW ANTICYCLONIC FLOW

854 mb

* Air parcel

{a) Low pressure area (cyclone) (b) High pressure area (anticyclone)



Mas, como seria modificado o balango
geostrofico, na presenga de uma terceira forca
representada pelo atrito?



A forca de friccao diminui a velocidade do
vento e altera a direcao do vento.

Com a diminuicao da velocidade, diminui
também a forca de Coriolis. Como a FGHP nao
depende da velocidade, ela se mantém a mesma,
provocando entao um desequilibrio entre essas
duas forcas.

Dessa maneira, este efeito faz com o vento
que fluia paralelo as isObaras cruze as linhas de
pressao constante (isdbbaras) da regiao de alta
pressao para a regiao de baixa pressao.
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Hemisfério Norte
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A rugosidade do terreno € que determina o
decréscimo no modulo da velocidade e o angulo
entre as isobaras e a dire¢cio do vento.

Sobre a superficie do oceano calmo, a
rugosidade € baixa e o ar se move em um angulo de
10 a 20 graus em relacao as isobaras, e a uma
velocidade de cerca de 1/3 da velocidade
geostrofica.

Sobre um terreno rugoso, onde a friccao € alta,
esse angulo pode ser até de 45 graus, com a
velocidade reduzida em até 50%.



FAtrito

Baixa Pressao

FHGP

FC

Alta Pressao



A Figura 10 ilustra o comportamento dos escoamentos
ciclonicos e anticiclonicos na camada limite planetaria.
Mudando a direcao do vento, a friccdo exerce um importante
papel na redistribuicao do ar na atmosfera, principalmente
quando consideramos o0 movimento do ar ao redor dos
centros de baixa e alta pressao na superficie, isto €, nos
ciclones e anticiclones. NORTHERN HEMISPHERE

SOUTHEEN HEMISFHERE



Considerando-se primeiro o caso do escoamento em um
ciclone, onde o ar flui para o centro de baixa pressao, num
processo que em meteorologia € denominado de
CONVERGENCIA

Quando o ar converge horizontalmente, existe um acumulo
de massa na regiao central, o que deve aumentar a
pressao e portanto enfraquecer o ciclone.

E de se esperar que, para o ciclone continuar existindo
como tal, por um certo tempo, deva existir uma
compensacao para esse acumulo de massa. Essa
compensacao se da na forma de um movimento
ascendente do ar na regiao central do ciclone, e uma
posterior DIVERGENCIA em niveis superiores.



As figuras abaixo ilustram a relacao entre a convergéncia
(afluxo de ar) na superficie e a divergéncia (efluxo de ar) em
niveis superiores, que € necessaria para manter um centro de
baixa pressao. A velocidade vertical nessas regioes é
bastante baixa (da ordem de poucos cm/seg), se comparada
com as velocidades horizontais do vento. Porem, como o ar
gue converge proximo a superficie possui vapor d'agua, essa
ascensao e suficiente para provocar a formacao de nuvens e
de precipitacao.
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No caso dos anticiclones a situacao € exatamente a oposta
da exposta acima. A divergéncia a partir do centro do
anticiclone € compensada com um movimento descendente
do ar na coluna, que por sua vez gera uma convergéncia em
niveis superiores. O movimento descendente do ar sobre o
anticiclone inibe a formacao de nuvens nessa regiao.
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INTENSIDADE DO VENTO GEOSTROFICO

O equilibrio geostrofico € o equilibrio entre a forga de
Coriolis (FC) e a FGHP.

Matematicamente:
1 AP

FGHP = ——
o d

Onde, onde AP ¢é a variacao de pressao, p € a densidade
do ar e d é a distancia.

A forga de Coriolis, FC =2QV sent

onde, Q) € a taxa de rotacao da Terra, Vg € o vento
geostrofico e 0 € a latitude do local.



O parametro de Coriolis (f):

f =2Qsenl
Desta forma, sendo FGHP=FC,
lg =2QV sen@
Resolvendo para Vg tem-se: o d ¢
1 AP |
V —

¢ o d 2Qsend

Portanto, em uma dada latitude a intensidade do vento
geostrofico sera determinada pelo gradiente horizontal de
pressao (AP/d).



As forcas discutidas hoje estao presentes na circulacao
atmosférica em todas as escalas.

*Essas forcas sao mais ou menos importantes de acordo
com a escala do movimento.

*Em primeira aproximacao, as forcas de menor importancia
podem ser desprezadas, o que facilita a analise do problema.

*Existe uma grande inter-dependéncia entre as diversas
escalas de movimento.

*Os fenbmenos de escala sindtica, que afetam o tempo, no
dia a dia, se inserem numa circulacao de escala maior,
chamada CIRCULACAO GERAL (ou GLOBAL) DA
ATMOSFERA.






