Movimentos

atmosfeéricos:

principios

OBJETIVOS DE APRENDIZAGEM

Depois de ler este capitulo, vocé:

]
m saberd como surge e atua a forga de Coriolis;
m poderd definir vento geostréfico;
3
=

mosféricos; e

de vento local.

conhecerd as leis bésicas do movimento horizontal na atmosfera;

saberd como o atrito modifica a velocidade do vento na camada limite;
entenderd os principios da divergéncia/convergéncia e vorticidade e seus papéis nos processos at-

m entenderéd os fatores termodindmicos, din@micos e topogréficos que levam a regimes caracteristicos

A atmosfera estd em movimento constante em
escalas que variam de rajadas locais de curta
duragio a sistemas de tempestades que cobrem
varios milhares de quildmetros e duram cerca
de uma semana, bem como cinturdes de ven-
tos globais mais ou, menos constantes que cir-
cundam a Terra/Antes de considerarmos os
aspectos globais, porém, é importante analisar
os controles imediatos do movimento do ar.
O campo gravitacional da Terra, que atua para
baixo, causa a reducdo observada na pressdo
conforme nos afastamos da superficie da Ter-
ra e que € representada na distribuicao vertical
da massa atmosférica (ver Figura 2.13)/Esse
equilibrio mutuo entre a for¢a da gravidade e
o gradiente vertical de pressdo é chamado de
equilibrio hidrostdtico (p. 31). Esse estado de
equilibrio, junto com a estabilidade geral da
atmosfera e sua pouca profundidade, limita
bastante o movimento vertical do ar. As velo-

cidades horizontais médias do vento sio da or-
dem de 100 vezes maiores que 0s movimentos
verticais médios, embora ocorram excegdes
individuais — particularmente em tempestades
convectivas.

A LEIS DO MOVIMENTO
HORIZONTAL

Ha quatro controles sobre o movimento hori-
zontal do ar perto da superficie da Terra: a forca
do gradiente de pressdo, a forca de Coriolis, a
aceleragdo centripeta e as forgas friccionais /(
principal causa do movimento do ar é o de-
senvolvimento de um gradiente de pressao ho-
rizontal por meio das diferencas espaciais no
aquecimento superficial e das mudancas conse-
quentes na densidade e pressiao do aryO fato de
que esse gradiente pode persistir (em vez de ser
destruido pelo movimento do ar rumo a baixa
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pressdo) resulta do efeito da rotagdo da Terra,
dando origem a forga de Coriolis.

1 A forca do gradiente de presséo

A forca do gradiente de pressdo tem compo-
nentes verticais e horizontais, mas, como ja foi
observado, a componente vertical estd mais ou
menos em equilibrio com a forga da gravidade.
/ As diferencas horizontais na pressio advém
de contrastes no aquecimento térmico ou de
causas mecanicas, como barreiras montanho-
sas, e essas diferencas controlam o movimento
horizontal de uma massa de ar/0 gradiente de
pressdo horizontal serve como a forga motriz
que faz o ar se mover de dreas de alta pressdo
para dreas onde a pressdo é menor, embora ou-
tras forcas impecam o ar de atravessar as iso-
baras (linhas de mesma pressio). A forga do
gradiente de pressio por unidade de massa ¢
expressa matematicamente como

1 dp
p dn

onde p = densidade do ar e dp/dn* = gradien-
te horizontal de prességﬂ\ssim, quanto mais
proximo o espagamento das isobaras, mais
intenso o gradiente de pressdo e maior a ve-
locidade do ven@gﬂA forca do gradiente de
Esséoﬁé inversamente proporcional
a densidade do ar, e essa relagdo ¢ de especial
importincia para entender o comportamento

‘dos ventos superiores. —

2 A forca defletora rotacional da
Terra (Coriolis)

A forca de Coriolis advém do fato de que o mo-
vimento de massas sobre a superficie da Terra
é referenciado a um sistema de coordenadas
méveis (ou seja, a rede de latitude e longitude,
que “gira’ com a Terra) /A maneira mais simples
de visualizar como essa forca defletora opera é
imaginar um disco giratério, onde objetos em
movimento sio desviados. A Figura 6.1 mostra
o efeito dessa forca defletora operando sobre

* N. de R.T.: dp/dn ¢ a diferenca de pressdo dividida pela
distincia entre a alta e a baixa pressdo.

Caminho
relativo a
\\referéncia fixa
\

Caminho / b3
relativo N
ao disco
em rotagéo

Sentido

~de rotagiO 5

Figura 6.1 A forca defletora de Coriolis atuando
sobre um objeto que se move para fora a partir do
centro de um disco em rotagdo.

N

uma massa que se dirige para fora a partir do
centro de um disco giratdrio. O corpo segue um
caminho reto em relagio a uma base de referén-
cia fixa (por exemplo, uma caixa que contenha
o disco giratério), mas, em rela¢io a coordena-
das que giram com o disco, o corpo anda para a
direita de sua linha inicial de moviment ///Esse
efeito é facilmente demonstrado desenhando-se
uma linha a lapis do centro a borda de ym disco
branco em uma plataforma giratori ﬁigura
6.2 ilustra um caso em que 0 movimento nao
é a partir do centro da plataforma giratoria, e o
objeto possui um momento inicial em relagéo a
sua distdncia do eixo de rotagao. Observe que
o modelo da plataforma giratdria néo € estrita-
mente analogo, pois existe uma forga centrifuga
envolvida dirigida para forg/No caso da Terra
em rotagie (com coordenadas de latitude e lon-
gitude giratérias), existe uma deflexdo visivel de
objetos em movimento para a direita de sua li-
nha de movimento no Hemisfério Nortese para
a esquerda no Hemisfério Sul, vista por obser-
vadores sobre a Terra. A ideia da forga defletora
é creditada ao trabalho do matematico francés
G.G. Coriolis, na década de 1830. A “forga” (por
unidade de massa) é expressa por:

—2QVsen¢
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(A) —
@
X Homem vé objeto P

Sentido

B /0lagH0

(B)

Caminho
observado
da bola

Figura 6.2 A forca defletora de Coriolis sobre uma plataforma giratéria: (A) um observador em X vé o objeto
P e tenta lancar uma bola em direcdo a ele. Ambos estdo girando no sentido anti-horério; (B) a posicdo do ob-
servador agora é X' e o objeto esté em P’. Para o observador, a bola parece seguir um caminho curvo e cai em
Q. O observador ignorou o fato de que a posicdo P estava andando no sentido anti-horério e que o caminho da
bola seria afetado pelo impulso inicial devido & rotacéo do ponto X.

onde € = velocidade angular (271/24 radianos
h™' para a Terra = 7,29 X 10~ radianos s '); ¢
= latitude e V = velocidade da massa. 2 £ sen
¢ chama-se de parametro de Coriolis (f)/A ve-
locidade angular é um vetor que representa a
taxa de rotagdo de um objeto em torno do eixo
de rotagdo; sua magnitude é a taxa temporal de
deslocamento de qualquer ponto do corpo.

A magnitude da deflexdo ¢ diretamente
proporcional: (1) a velocidade horizontal do ar
(0 ar que se move a 10 m s~ tem a metade da
forca defletora operando sobre ele do que quan-
do se move a20 m s ); e (2) ao seno da latitude
(sen 0° = 0; sen 90° = 1). O efeito, portanto, é
méximo nos polos (onde o plano da forga de-
fletora é paralelo a superficie da Terra). Ela diz

minui com o seno da latitude, tornando-se zero !

no equador (onde nio existe componente de
deflexdo em um plano paralelo a superficie). A
“for¢a” de Coriolis depende do movimento em
si. Assim, ela afeta a dire¢do, mas nio a veloci-
dade do movimento do ar, que envolveria tra-
balho (mudanga da energia cinética). A forca
de Coriolis sempre atua em 4ngulos retos em
relagdo a direcdo do movimento do ar, a direita
no Hemisfério Norte (f positivo) e a esquerda

no Hemisfério Sul (f negativo). Os valores ab-
solutos de f variam com a latitude, conforme a
tabela a seguir:

90°
1,458

- 20°
0,50

43°
1,00

Latitude 0° 10°
f10*s") 0. 025

A rotagdo da Terra também produz uma
componente vertical da rotacdo sobre um eixo
horizontal. Ela é maxima no equador (zero nos
polos) e causa uma deflexdo vertical para cima
(baixo) para ventos de oeste/leste. Todavia, esse
efeito tem importincia secundaria devido ao
equilibrio hidrostatico.

3 Vento geostréfico

Observagdes na atmosfera livre (acima do nivel
afetado pelo atrito superficial entre aproxima-
damente 500 e 1000 m) mostram que o vento
sopra mais ou menos em dngulos retos em rela-
¢do ao gradiente de pressdo (paralelo as is6ba-
ras), com alta pressdo a direita e baixa presséo
a esquerda quando visto a favor do vento (para
o Hemisfério Norte). Isso implica que, para
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um movimento estavel, a forga do gradiente de
pressio é equilibrada exatamente pela deflexdo
de Coriolis, que atua na diregao diametralmente
oposta (Figura 6.3A). O vento nesse caso ideali-
zado se chama vento geostréfico, cuja velocidade
(Vg) é dada pela seguinte formula:

1 dp
2Q sen ¢ dn

Vg=

onde dp/dn = gradiente de pressdo. A velocida-
de ¢ inversamente dependente da latitude, de
modo que o mesmo gradiente de pressao asso-
ciado a um vento geostréfico de velocidade 15
m s~ na latitude 43° produzira uma velocidade
de apenas 10 m s~ na latitude 90°. Exceto em
latitudes baixas, onde o parimetro de Coriolis
fica proximo de zero, o vento geostrofico se
aproxima do movimento do ar observado na at-
mosfera livre. Como os sistemas de pressdo ra-
ramente sio estacionarios, esse fato implica que
o movimento do ar deve mudar constantemente
em busca de um novo equilibrio. Em outras pa-
lavras, existem ajustes mituos constantes entre

(A)

Baixa
Forca tp
de pressao 500 gpm
__> Vento geostrdfico, Vg
540 gpm
Forga
de Coriolis ¢C
Alta
(B) "

A Baixa o
Sao Vg 1; / ~ Vg
e 1000 M
e / =0
B e

i
: 1004 mb
Y1\
il ! c Alta
Resultante da forga
de Coriolis e da forca de fricgao

Figura 6.3 (A): o caso do vento geostrofico do movi-
mento equilibrado (Hemisfério Norte) acima da cama-
da de friccgo (contornos de altura em gpm); (B) vento
superficial V representa um equilibrio entre o vento ge-
ostréfico, (Vg), e a resultante da forca de Coriolis; (C)
e a forca de friccdo (F). Observe que F em geral ndo é
diretamente oposta ao vento na superficie.

o vento e os campos de pressdo. O argumento
comum de “causa e efeito” de que, quando um
gradiente de pressdo se forma, 0 ar comeca a
avancar rumo a baixa pressdo antes de entrar
em equilibrio geostrofico, ¢ uma simplificagdo
exagerada e inadequada da realidade.

4 A aceleragéio centripeta

Para um corpo seguir um caminho curvo, deve
haver uma aceleracio (c) para o centro da rota-
¢ao, expressa por:

mV?

r

c=-—

onde m = massa em movimentg, V = sua velo-
cidade e r = raio da curvatur Esse efeito, por
conveniéncia, as vezes € cons'u{erado uma “for-
ca” centrifuga que atua no sentido radial para
fora (ver Nota 1). No caso da Terra, isso é va-
lido. O efeito centrifugo devido a rotagdo tem,
de fato, resultado em uma leve protuberancia
da massa da Terra nas latitudes baixas e em
um achatamento perto dos polo§ A pequena
reducio na gravidade em direcao ao equador
(ver Nota 2) reflete o efeito da forca centrifuga
atuando contra a atragio gravitacional dirigida
ao centro da Terra f’ortanto, é necessario con-
siderar apenas as forcas envolvidas na rotagao
do ar ao redor de um eixo local de alta ou baixa
pressdo. Aqui, 0 caminho curvo do ar (paralelo
3s isobaras) é mantido por uma aceleragao que
atua em direg¢do ao centro, ou centripeta.

A Figura 6.4 mostra (para o Hemisfério
Norte) que, em um sistema de baixa presséo, 0
fluxo equilibrado é mantido em um caminho
curvo (chamado vento gradiente) pelo fato de
que a forga de Coriolis ¢ mais fraca do que a
forca da presséo/A diferenca entre as duas da
a aceleracdo centripeta liquida para o interior.

o caso da alta pressdo, a aceleragdo para den-
tro (centripeta) existe porqug a forga de Coriolis
excede a forga da presséo// omo se supde que
os gradientes de pressao sao iguais, as diferen-
tes contribuicoes da for¢a de Coriolis em cada
caso implicam que a velocidade do vento ao re-
dor da baixa pressio deve ser menor do que 0
valor geostréfico (subgeostrdfica), ao passo que,
no caso da alta pressio, é supergeostréfica. Na
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(A) Baixa presséo (B) Alta presséo

Baixa Alta
Gradiente Forga
de pressdo de Coriolis
Diregédo do -+ Diregédo do

—

Sentidoda A J vento gradiente vento gradiente A Sentido da
aceleragdo | '_/ \ | aceleragéo
centripeta  ~ Y __ centripeta
Forga de Gradiente
Coriolis de pressao

Figura 6.4 O caso do venfo gradiente, com movimento equilibrado ao redor da baixa presséo (A) e alta
presséo (B) no Hemisfério Norte.

realidade, esse efeito é obscurecido pelo fato de  de escoamento através das isébaras. A prépria
que o gradiente de pressdo em uma alta costu-  mudanga na pressio depende do deslocamento
ma ser muito mais fraco do que em uma bai-  do ar pelo rompimento do estado de equilibrio.
xa. Além disso, o fato de que a rotagdo da Terra  Se o movimento do ar fosse puramente geostré-
é ciclénica impde um limite na velocidade do  fico, ndo haveria crescimento ou decaimento
fluxo anticiclonicg/A mdxima ocorre quando a  de sistemas de pressio. /4 aceleragdo do ar em
velocidade angular € f/2 (= V sen ¢), em cujo  niveis superiores de uma regido de curvatura
valor a rotagdo absoluta do ar (visto do espago)  isobdrica ciclonica (vento subgeostréfico) para
é apenas ciclonica. Além desse ponto, o fluxo  uma de curvatura anticiclénica (vento superge-
anticiclonico se rompe (“instabilidade dindmi-  ostréfico) causa uma queda de pressio em ni-
ca”). Néo existe velocidade mdxima no caso da  veis inferiores da atmosfera, para compensar a
rotagdo ciclonica. remogao do ar para cima. A significancia desse

A magnitude da aceleragdo centripeta ge-  fato serd discutida no Capitulo 9G. A interagdo
ralmente é pequena, mas ela se torna impor-  entre movimentos horizontais e verticais de ar é
tante onde ventos de alta velocidade estio se  discutida em B.2 (neste capitulo).
movendo em caminhos muito curvos (isto é, ao Nos casos em que a curvatura do fluxo é fe-
redor de um vortice intenso de baixa pressdo).  chada, como perto do olho de um ciclone tropi-
Dois casos tém significado meteoroldgico: pri-  cal (ver Capitulo 11B.2), a aceleracdo centripeta
meiro, em ciclones intensos perto do equador,  pode equilibrar a forca do gradiente de pressio;
onde a for¢a de Coriolis é desprezivel; e, em o vento resultante é denominado ciclostréfico.
segundo lugar, em um pequeno vértice, como
um tornado. Nessas condi¢des, quando agran- - 5 Forgas fricionais e a
de forca do gradiente de pressdo proporciona camada limite planetaria
a aceleragdo centripeta necesséria para o fluxo
equilibrado paralelo as isébaras, o movimento
se chama ciclostrdfico.

Os argumentos apresentados pressupdem
condigdes estdveis de fluxo equilibrado. Essa
simplificacéo é 1til, mas, na realidade, dois fato-
res impedem um estado continuo de equilibrio.
O movimento latitudinal altera o pardmetro de
Coriolis, e 0 movimento ou a intensidade vari4-
vel de um sistema de pressio leva & aceleracéo
ou desaceleragio do ar, causando um certo grau

A ultima forca que tem um efeito importan-
te sobre o movimento do ar é a decorrente do
atrito da superficie da Terra,/lserto da superficie
(ou seja, abaixo de 500 m em terreno plano), o
atrito devido ao arrasto sobre o relevo comeca
a reduzir a velocidade do vento abaixo do seu
valor geostrofico. Essa desaceleragdo do vento
perto da superficie modifica a for¢a defletora,
que depende da velocidade, fazendo com que
também diminua. Inicialmente, a forga de atrito
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é oposta a velocidade do vento, exceto em um
estado de equilibrio - quando a velocidade e,
portanto, a deflexdo de Coriolis diminuem (0
vetor somatério das componentes de Coriolis e
atrito equilibra a forga do gradiente de pressao,
Figura 6.3B) /A forca de atrito agora atua para a
direita do vetor vento superficial. Assim, em ni-
veis baixos, devido aos efeitos do atrito, 0 vento
sopra de maneira obliqua atraves das isébaras
na direcio do gradiente de presséo. O angulo de
obliquidade aumenta com o efeito crescente do
arrasto friccional produzido pela superficie da
Terra, em média cerca de 10-20° sobre a super-
ficie do mar e 25-35° sobre o continente.

Em resumo, o vento superficial (descon-
siderando os efeitos de curvatura) represen-
ta um equilibrio entre a forca do gradiente de
pressio e a forga de Coriolis perpendicular ao
movimento do ar, e o atrito quase paralelo, mas
oposto, a0 movimento do ar. Onde a forga de
Coriolis é pequena, o atrito pode equilibrar a
forca do gradiente de pressao € 0s fluxos de ven-
to (conhecidos como antitripticos) em diregdo
a baixa pressao.

A camada de influéncia friccional é conhe-
cida como camada limite planetdria (CLP). Os
perfiladores atmosféricos (lidar e radar) podem
medir rotineiramente a variabilidade temporal
da estrutura da camada limite planetéria//éua
espessura varia sobre a Terra, de algumas cen-

Tabela 6.1 Rugosidades tipicas associados a
caracteristicas de superficies do
ferreno

Caracteristicas de
superficies do terreno

Comprimentos das
rugosidades (m)

Grupos de prédios altos 1-10
Floresta temperada 0,8
Grupos de prédios médios 0.7
Suburbios 0,5
Arvores e arbustos 0,2
Superficies agricolas 0,05-0,1
Grama 0,008
Solo limpo 0,005
Neve 0,001
Areia lisa 0,0003
Agua

0,0001

Fonte: Troen and Petersen (1989).

tenas de metros 4 noite, quando o ar estd estavel
por causa do resfriamento superficial noturno,
até 1-2 km durante condigdes convectivas que
costumam aparecer durante a tarde/Excepcio-
nalmente, sobre superficies quentes e secas,
a mistura convectiva pode se estender até 4-5
lkm. Sobre 0s oceanos, ela costuma ter 1 km de
espessura e, especialmente nos tropicos, € limi-
tada por uma inversio devido ao ar descenden-
te. A camada limite é estdvel ou instavel. Ainda
assim, por conveniéncia tedrica, ela costuma ser
tratada como neutra (o gradiente térmico € o
mesmo do GAS, ou a temperatura potencial ¢
constante com a altitude; ver Figura 5.1). Para
esse estado ideal, o vento vira (gira) no sentido
horario com maior altitude sobre a superficie,
criando uma espiral de vento (Figura 6.5). Esse
perfil espiral foi demonstrado pela primeira vez
no giro das correntes oceanicas com 0 aumen-
to da profundidade (ver Capitulo 7D1.a) por V.
W. Ekman; ambos sdo chamados de espirais de
Ekman. O influxo de ar rumo ao centro de bai-
Xa pressao gera movimento ascendente no topo
da camada limite planetaria, conhecido como
bombeamento de Ekman.

A velocidade do vento diminui exponen-
cialmente perto da superficie terrestre, devido
aos efeitos friccionais, que consistem no arras-

(500-1000 m) Vento geostréfico

>

Altitude

Figura 6.5 A espiral de vento de Ekman em funcdo
da altitude no Hemisfério Norte. O vento adquire a
velocidade geostréfica entre 500 e 1000 m nas lati-
tudes médias e mais altas, & medida que os efeitos do
arraste friccional se tornam despreziveis. Esse & um
perfil teérico da velocidade do vento em condicdes de
turbuléncia mecénica.
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to sobre obstaculos (prédios, florestas, colinas)
e na tensdo friccional exercida pelo ar na in-
terface com a superfici% mecanismo de ar-
rasto envolve a cria¢io de pressdo, localmente
mais alta a barlavento de um obstdculo, e um
gradiente de pressao lateral. A tensdo edlica
surge primeiro da resisténcia molecular do ar
a0 cisalhamento vertical do vento (a velocida-
de do vento aumenta com a altitude acima da
superficie); essa viscosidade molecular atua em
_ uma subcamada laminar com apenas alguns
milimetros de espessura. Em segundo lugar,
redemoinhos turbulentos, de poucos metros a
dezenas de metros de didmetro, diminuem o
movimento do ar em escala maior (viscosidade
turbulenta). A rugosidade aerodindmica do ter-
reno é descrita pelo comprimento da rugosidade
(Z,), ou a altitude em que a velocidade do vento
cai a zero, com base na extrapolagdo do perfil de
vento neutro. A Tabela 6.1 lista comprimentos
tipicos de rugosidade.

A turbuléncia na atmosfera é gerada pela
alteracdo vertical na velocidade do vento (ci-
salhamento vertical do vento) e é suprimida
pela auséncia de flutuagdo. A razdo adimen-
sional da supressdo flutuante da turbuléncia
por sua geragio por cisalhamento, conhecida
como numero de Richardson (Ri), proporcio-
na uma medida da estabilidade dinamica. Aci-
ma de um limiar critico, é provavel que ocorra
turbuléncia.

B DIVERGENCIA, MOVIMENTO
VERTICAL E VORTICIDADE

Esses trés termos sao a chave para a compreen*
sdo adequada dos sistemas de vento e pressdo
em escala sindtica e global. A subida e descida

de ar em grande extensdo ocorre em resposta a

fatores dinamicos relacionados com o fluxo de
ar horizontal e é afetada apenas de forma secun-
déria pela estabilidade das massas de ar. Daf a
importancia desses fatores para os processos
meteorologicos.

1 Divergéncia

Diferentes tipos de fluxo horizontal sdo apre-
sentados na Figura 6.6A. O primeiro painel

mostra que o ar pode acelerar (desacelerar),
levando a divergéncia (convergéncia) de velo-
cidadesﬂuando as linhas de corrente (linhas
de movimento instantaneo do ar) se espalham
ou se espremem, chama-se isso de difluéncia ou
confluéncia, respectivamente,’ Se o padrdo de
linhas de corrente ¢é fortalec1do pelas isdtacas
(linhas de igual velocidade do vento), confor-
me o terceiro painel da Figura 6.6A, pode haver
divergéncia ou convergéncia de massa em um
certo ponto (Figura 6.6B). Nesse caso, a com-
pressibilidade do ar faz a densidade diminuir ou
aumentar, respectivamente. Em geral, porém, a
confluéncia é associada a um aumento na ve-
locidade do ar, e a difluéncia, a uma reducao.

(A) 10 2[0 10 20 20 10
TR
o [ Y 2P | |
e e TR IR
Divergéncia  Difluéncia Divergéncia  Indeterminado
forte
2]0 1]0 10 2|O 20 1|0
| |
s il il
Convergéncia Confluéncia Convergéncia Indeterminado
forte
(B)
Movimento g ! b, E —A Movimento
do ar 4 — o - g y do ar
vt Rl o
| 'JI-- -F 1___‘_-“: '§"'_"
. | P -7 1 A
s 17 i 8 |
Difluéncia l Confluéncia
+ +
©) espalhamento vertical contragao vertical
1
= ! ~
i
Movimento / i ~7] Movimento
do ar 1 1 H . i do ar
W] -~ i 3 <
!} g J
L i oS

. 4
.,

A
/i'//l

Convergéncia horizontal Divergéncia horizontal
+ +
espalhamento vertical contragéo vertical

Figura 6.6 Convergéncia e divergéncia: (A) visdo
plana de padrées de fluxo horizontal produzindo diver-
géncia e convergéncia — as linhas tracejadas s@o iso-
pletas esquemdticas da velocidade do vento (isétacas);
(B) vista perspectiva de divergéncia e convergéncia de
massa local, pressupondo mudancas na densidade; (C)
relacdes tipicas de espalhamento na convergéncia e de
contragdo na divergéncia no fluxo atmosférico.



150

Atmosfera, Tempo e Clima

No caso intermediério, a confluéncia é equili-
brada por um aumento na velocidade do'vento,
e a difluéncia, por uma redugéo na velocidade.
Assim, a convergéncia (divergéncia) pode gerar
um espalhamento (contragdo) vertical, confor-
me ilustrado na Figura 6.6C. E importante ob-
servar que, se todos os ventos fossem geostrofi-
cos, nio haveria convergéncia ou divergéncia e,
assim, nio haveria o tempo meteorologico!

Também pode ocorrer convergéncia ou di-
vergéncia como resultado de efeitos friccionais.
Os ventos em direcio 2 costa também sofrem
convergéncia em niveis baixos, quando o ar
desacelera ao cruzar a linha de costa, devido
a0 maior atrito sobre a terra, a0 passo que 0S
ventos em direcdo ao mar aceleram e se tornam
divergentes. As diferengas friccionais também
podem criar convergéncia (ou divergéncia) cos-
teira se o vento geostrofico for paralelo a linha
de costa, com terra a direita (ou esquerda) da
corrente de ar, para o Hemisfério Norte™, vista
a favor do vento.

2 Movimento vertical

Os fluxos horizontais perto da superficie devem
ser compensados. por movimentos verticais,
conforme ilustrado na Figura 6.7, para que 08
sistemas de baixa ou alta pressao persistam e nao

* N. de R.T.: No Hemisfério Sul, a convergéncia costeira
ocorre com a linha de costa 4 esquerda do vento, e a diver-
géncia, a direita.

Divergéncia

haja elevagao ou redugdo continuas na densida-
de. O ar sobe sobre uma célula de baixa pressao
e desce sobre a alta pressdo, com divergéncia e
convergéncia compensatorias, respectivamente,
na troposfera superior. Na troposfera média,
deve haver algum nivel em que a divergéncia ou
convergéncia horizontal é efetivamente zero; o
“nivel de nio divergéncia” médio geralmente ¢
em torno de(600 mb, correspondendo a apro-
ximadamente 1000 m de altitude na atmosfera
padrao. O movimento vertical de grande escala
¢ extremamente lento, comparado com as cor-
rentes convectivas ascendentes e descendentes
nas nuvens cumulus, por exemplo. As taxas ti-
picas em grandes depressdes e anticiclones sio
da ordem de £5—-10 cm s'(1,8-3,6 km/h), ao
passo que as correntes ascendentes em cumulus
podem exceder os 10m s”'(136 km/h).

3 Vort_icidade

A vorticidade implica a rotagdo, ou velocidade
angular, de pequenas parcelas (imagindrias) em
qualquer fluido. Podemos considerar que o ar
dentro de um sistema de baixa pressao com-
preende um numero infinito de pequenas par-
celas de ar, cada uma girando no sentido ciclo-
nico ao redor de um eixo vertical a superficie da
Terra (Figura 6.8). A vorticidade tem trés ele-
mentos — magnitude (definida como duas vezes
a velocidade angular, Q) (ver Nota 3), direcdo
(o eixo horizontal ou vertical ao redor do qual
a rotacdo ocorre) e o sentido de rotacdo. A ro-

Convergéncia

4\ \

-Nivel médio de
nao divergéncia
(cerca de 600 mb)

A s|lcens alo

L B

Sublsidénicia

L L

R

—_— 2 A ==
Convergéncia -

A

Divergéncia

Superficie
Baixa pressao

Alta pressé@o

Figura 6.7 Secdo transversal dos padrées de movimento vertical associados & divergéncia e & convergéncia
(de massa) na troposfera, ilustrando a continuidade da massa.

P
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Figura 6.8 Esboco da vorticidade vertical relativa Vorticidade Vorticidade
(€) ao redor de um ciclone e um anticiclone no Hemis- , ciclénica anticiclénica
fério Norte. A componente da vorticidade da Terra ao /N 20 Z————————————— T e
redor de seu eixo de rotac@o (ou pardmetro de Corio- | 15— e 15
lis, f) é igual ao dobro da velocidade angular () ve- 10: = By
zes o seno da latitude (¢). No polo, f=2Q, diminuindo B s
até 0 no equador. A vorticidade ciclédnica tem o mes-
mo sentido que a rotacéo da Terra em torno do seu _C D
préprio eixo, vista de cima, no Hemisfério Norte: essa e o Vo'rtl'mcnla(':le
vorticidade ciclénica é definida como positiva ({ > 0). 204 X 10 anticiclonica

tacdo no mesmo sentido que a rotacdo da Ter-
ra - ciclonica no Hemisfério Norte - é definida
como positiva. A vorticidade ciclonica pode re-
sultar da curvatura ciclonica das linhas de cor-
rente, do cisalhamento ciclonico (ventos mais
fortes no lado direito da corrente, vistos a favor
do vento no hemisfério norte), ou de uma com-
binagdo dos dois (Figura 6.9y0 cisalhamento
laterql (ver Figura 6.9B) resulta de mudangas no
espacamento entre as isdbaras. A vorticidade
anticiclonica ocorre com a situa¢do anticicloni-
ca correspondente. A componente da vorticida-
de ao redor de um eixo vertical a superficie da
Terra é chamada de vorticidade vertical. Em ge-
ral, é a mais importante, mas, perto da superfi-
cie do solo, o cisalhamento friccional superficial
causa vorticidade ao redor de um eixo paralelo
a superficie e normal a diregdo do vento.

A vorticidade estd relacionada nio apenas
com o movimento do ar ao redor de um ciclone
ou anticiclone (vorticidade relativa), mas tam-
bém com a localizagdo do sistema na Terra em
rotacdo. A componente vertical da vorticidade
absoluta consiste na vorticidade relativa ({) e no
valor latitudinal do pardmetro de Coriolis, f= 2
Q2 sen ¢ (ver Capitulo 6A). No equador, a vertical
local estd em angulo reto com o eixo da Terra, de
modo que f=0, mas, no Polo Norte, a vorticida-
de cicldnica relativa e a rotacdo da Terra atuam
' no mesmo sentido (ver Figura 6.8) e f=2Q.

—

104" Vorticidade

‘ciclonica forte

————

= Sy

Indeterminada

Figura 6.9 Modelos de linhas de corrente ilustrando
uma visdo em um plano dos padrdes de fluxo com vor-
ticidade ciclénica e anticiclénica no Hemisfério Norte.
Em C e D, os efeitos da curvatura (o, e a,) e o cisalha-
mento lateral (b, e b,) sGo aditivos, ao passo que, em E
e F, eles mais ou menos se anulam. As linhas fracejadas
sGo isopletas esquemdticas da velocidade do vento.

Fonte: Riehl et al. (1954).

C VENTOS LOCAIS

Para um observador do tempo, os controles lo-
cais do movimento do ar representam mais pro-
blemas do que os efeitos das principais forcas
planetdrias discutidas. As tendéncias diurnas
se sobrepdem aos padroes de grande e peque-
na escala da velocidade do vento, sendo parti-
cularmente notdveis no caso de ventos locais.
Em condigdes normais, as velocidades do ven-
to tendem a ser menores perto do amanhecer,
quando existe pouca mistura térmica vertical,
e 0 ar mais baixo é menos afetado pela veloci-
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dade do ar acima (ver Capitulo 7A). Da mesma
forma, as velocidades de certos ventos locais
sio maiores ao redor das 13-14 horas, quando
o ar estd mais sujeito ao aquecimento terrestre
e ao movimento vertical, desse_modo possibi-
litando um acoplamento com o movimento do
ar superior (mais veloz). O ar sempre se move
mais livremente longe da superficie, pois ndo
estd sujeito aos efeitos retardantes do atrito e da
obstrugéo.

A Tabela 6.2 traz uma sintese da classifica
¢do de ventos locais, discutida a seguir.

1 Ventos de montanha e vale

As feicoes topogréficas geram suas proprias
condicdes meteorologicas especiais. Em dias
quentes e ensolarados, o ar aquecido em um
vale é lateralmente contraido, comparado com
o de uma drea equivalente de planicie, tenden-
do a se expandir verticalmente. A razdo de vo-
lume de ar planicie/vale costuma ser de 2 ou
3:1, e essa diferenca em aquecimento cria um
diferencial de densidade e pressao, que faz o ar

Tabela 6.2 Classificacdo de ventos locais

fluir da planicie, subindo pelo eixo do vale. Esse
vento de vale (Figura 6.10) geralmente € suave
e exige um gradiente de pressdo regional fraco
para se formar. Esse escoamento ao longo do
vale principal ocorre de forma mais ou menos
simultinea com ventos anabdticos (encosta aci-
ma), que resultam do aquecimento maior dos
lados do vale, comparado com o ar distante das
vertentes aquecidas. Esses ventos de encosta ul-
trapassam 0OS$ cumes € alimentam uma corrente
de retorno mais alta ao longo da linha do vale,
para compensar o vento de vale. Todavia, essa
caracteristica pode ser obscurecida pelo fluxo
de ar regional. Suas velocidades alcangam 0 ma-
ximo por volta das 14 horas.

A noite, existe um processo inverso, a me-
dida que ar frio mais denso em elevagdes maio-
res escoa para depressoes e vales; esse vento ¢
conhecido como vento catabdtico. Se o ar escoa
encosta abaixo para um vale, ocorre um “ven-
to de montanha” mais ou menos simultaneo ao
longo do eixo do vale, fluindo em diregéo a pla-
nicie, onde substitui o ar mais quente e menos

Nome Caracteristicas Forcante

Anabdtico Fluxo quente diurno, encosta acima Gradiente horizontal de densidade em
diregd@o & encosta

Catabatico Fluxo frio noturno, encosta abaixo Gravidade e gradiente horizontal de

Vento de montanha
Vento de vale

Vento antimontanha
direc@o oposta
Vento antivale
oposta

Brisa marinha
Brisa terrestre

Fohn (Chinook)

relativa

Bora
5 frio do que o que substitui

Vento de barreira
direcdo aos polos

Fluxo frio noturno, vale abaixo
Vento quente diurno, vale acima
Acima do vento de montanha na
Acima do vento de vale na diregGo
Fluxo diurno do mar para a terra
Fluxo noturno da terra para o mar

Desce encosta a sotavento com
temperatura crescente e menor umidade

Desce encosta a sotavento com ar mais

Fluxo baixo paralelo as montanhas, em

densidade afastando-se da encosta
Gradiente de densidade da montanha para
a planicie

Gradiente de densidade da planicie para a
montanha

Corrente de compensagdo
Corrente de compensagdo

Gradiente de densidade do mar fresco para
o continente aquecido

Gradiente de densidade do continente fresco
para o mar mais quente

Fluxo bloqueado no lado a barlavento; ou
fluxo cruzando montanhas com nuvens/
precipitacdo na encosta a barlavento

Fluxo de ar frio bloqueado a montante

Bloqueio reduz a velocidade do fluxo normal
& barreira, diminuindo a forca de Coriolis
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Figura 6.10 Ventos de vale em um vale ideal em forma de V: (A) secéo transversal do vale. O vento de vale e
o vento antivale s@o direcionados em dngulos retos ao plano do papel. As setas mostram o vento de encosta e
crista no plano do papel, este divergindo (div.) para o sistema de vento antivale; (B) secdo ao longo do centro do
vale e fora da planicie adjacente, ilustrando o vento de vale (abaixo) e o vento antivale (acima).

Fonte: Buettner e Thyer (1965).

denso. A velocidade méxima ocorre logo antes
do nascer do Sol, no momento do resfriamen-
to didrio maximo. Como com o vento de vale,
também hd uma corrente de retorno, nesse caso
vale acima, sobre o vento de montanha.

O escoamento catabéatico geralmente ¢
citado como a causa de bolsdes de geada em
dreas de colinas e montanhosas. Debate-se que
o maior resfriamento radiativo sobre as en-
costas, especialmente se estiverem cobertas de
neve, leva a um fluxo de gravidade de ar frio e
denso para o fundo dos vales. Porém, observa-
¢Oes realizadas na Califérnia e em outros locais
sugerem que o ar dos vales permanece mais
frio do que o ar das encostas a partir do comego
do resfriamento noturno, de modo que o ar que
desce encosta abaixo flui sobre o ar mais denso
no fundo do vale. Os ventos moderados de es-
coamento também atuam de modo a elevar as
temperaturas dos vales por mistura turbulenta.
E provavel que os bolsdes de ar frio no fundo
de vales e depressdes resultem da cessagao da
troca turbulenta de calor para a superficie em
locais protegidos, em vez do escoamento de ar
frio, que néo costuma ocorrer. |

2 Brisas terrestres e marinhas

Outro regime de ventos induzido por condigdes
térmicas é representado pelas brisas terrestres e
marinhas (ver Figura 6.11). A expansdo vertical
da coluna de ar que ocorre durante o aqueci-
mento diurno sobre a terra, que esquenta mais
rapidamente (ver Capitulo 3B.5), inclina as su-
perficies isobdricas perto da costa, causando
ventos em direcgdo a terra na superficie e com-
pensando o movimento superior em diregdo
ao mar. As diferengas de pressao tipicas entre
a terra e o mar sio da ordem de 2 mb. A noi-
te, o ar sobre 0 mar é mais quente, invertendo
a situagdo, embora essa inversdo também seja
causada pelos ventos que sopram das encostas
montanhosas em dire¢do ao mar. A Figura 6.12
mostra que as brisas marinhas tém um efeito
decisivo sobre a temperatura e umidade na cos-
ta da California. O fluxo basico em dire¢do ao
mar é perturbado durante o dia por uma brisa
marinha de oeste. Inicialmente, a diferenca de
temperatura entre o mar e as montanhas cos-
teiras da Califérnia central cria uma brisa. ma-
rinha rasa, que, por volta do meio-dia, chega a
300 m de espessura. No comego da tarde, uma
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Figura 6.11 Brisas terrestre e marinhas diurnas.
no comeco da tarde durante tempo anticiclénico.
& noite durante tempo anticicldnico.

Fonte: A e C por Oke (1978).

circulacdo mais espessa de escala regional entre
o oceano e os vales interiores quentes gera um
escoamento de 1 km de espessura em diregdo a
costa, que persiste de duas a quatro horas ap0s 0
por do Sol. A brisarasaea mais espessa tém ve-
locidades méaximas de 6 m s (21,6 km/h).Uma
brisa terrestre noturna rasa ocorre por volta das
19 horas (hora local), mas ¢ indistinguivel em
relacdo ao escoamento causado pelo gradiente
em direcdo a0 mar.

O ar marinho fresco que avanga pode for-
mar uma linha distinta (ou frente; ver Capitulo
8D) marcada pelo desenvolvimento de nuvens
cumulus, atras das quais observa-se um maxi-
mo distinto na velocidade do vento. Isso cos-
tuma ocorrer no verio, por exemplo, 2o longo
da Costa do Golfo no Texas. Em uma escala
menor, essas feigdes sao observadas na Gra-
_Bretanha, particularmente ao longo das costas
sul e leste. A brisa marinha tem uma espessura
aproximada de 1 km, embora diminua perto da
extremidade frontal, podendo penetrar 50 km
ou mais na terra por volta das 21h. As veloci-
dades tipicas do vento nessas brisas marinhas
/530 de 4-7 m s"'(14-25 km/h), embora possam
aumentar bastante onde uma acentuada inver-

L -
et e —_ T —
{ T ssomb_ - 7 _____
A 1. 1, |- RS
>0t — _— ‘j‘—k—-
————g
(D)
980 mb

i, s

(A) e (B) circulag@o e distribuicdo da pressdo em brisa marinha
(C) e (D) circulagéo e distribuicdo da pressdo em

brisa terrestre

sio térmica de baixo nivel produz um “efeito
Venturi”, constringindo e acelerando o fluxo. As
brisas marinhas mais rasas costumam S€t fra-
cas, por volta de 2 m s (7,2 km/h). Os fluxos
contrarios em altitude geralmente sao fracos e
podem se tornar imperceptiveis pela circula-
¢io regional, mas estudos realizados na costa
do Oregon sugerem que, sob certas condigdes,
esse fluxo de retorno superior pode estar rela-
cionado com as condigdes das brisas marinhas
mmais baixas, mesmo a ponto de espelhar seus
méximos de velocidade. Em latitudes médias, a
deflexdo de Coriolis causa um desvio em uma
brisa marinha bem desenvolvida (no sentido
horario no Hemisfério Norte), de modo que
pode soprar mais ou menos paralela a costa.
Sistemas analogos de “brisa de lago” ocorrem
adjacentes a grandes corpos d’agua interiores,
como os Grandes Lagos ¢ mesmo O Great Salt
Lake em Utah. ‘

Circulagdes de pequena escala sdo geradas
por diferengas locais em albedo e condutividade
térmica. As planicies de sal (playas) nos deser-
tos do oeste dos Estados Unidos e da Australia,
por exemplo, causam uma brisa que se afasta
da playa durante o dia e um fluxo em diregdo
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Figura 6.12 Efeitos de uma brisa marinha de oeste
sobre a costa da Califérnia em 22 de setembro de
1987 em relacéo & temperatura e umidade. (A): di-
recéo do vento (DIR) e velocidade (SPD); (B): tempe-
ratura do ar (T) e razdo de mistura da umidade (Q)
em um mastro de 27 m perto de Castroville, Monterey
Bay, Califérnia. O fluxo de gradiente observado pela
manhé e & noite era de leste.

Fonte: Banta (1995, p. 3621, Fig. 8).

a playa a noite, devido ao aquecimento diferen-
cial. A planicie de sal tem um albedo elevado,
e o substrato imido resulta em uma elevada
condutividade térmica em relagdo ao terreno
arenoso do entorno. Os fluxos tém aproxima-
damente 100 m de espessura a noite e até 250 m
durante o dia.

3 Ventos causados por barreiras
topograficas

As cadeias montanhosas tém uma grande in-
fluéncia sobre os fluxos de ar que as cruzam.
No lado das montanhas que fica fora da agio
do vento, pode haver bloqueio do fluxo, quando
este fica estdvel e ndo consegue cruzar a barrei-
ra. A medida que o fluxo se aproxima da barrei-
ra, ele desacelera, reduzindo a for¢a de Coriolis.
O desequilibrio com a for¢a do gradiente de
press%o entdo faz o ar virar em direcio aos po-

los, rumo 2 drea de menor presséo no lado es-
querdo do fluxo*. Isso cria um vento de barreira
em baixa altitude, que pode configurar um jato
de baixo nivel (850 mb) de 20 m s~ (72 km/h).
Esses ventos sdo comuns a montante de Sierra
Nevada, Califérnia.

O deslocamento ascendente sobre um obs-
taculo desencadeia instabilidade se o ar estiver
condicionalmente instavel e flutuante (ver Ca-
pitulo 5B), a0 passo que o ar estavel retorna ao
seu nivel original a sotavento de uma barreira,
pois o efeito gravitacional contrapde o deslo-
camento inicial. Esse movimento descendente
normalmente forma a primeira de uma série de
ondas de sotavento (ou ondas estacionarias) ao
longo do fluxo, conforme a Figura 6.13. A for-
ma da onda permanece mais ou menos estacio-
naria em relagdo a barreira, com o ar movendo-
-se rapidamente através dela. Abaixo da crista
das ondas, pode haver movimento circular de
ar em um plano vertical, denominado rotor.
A formacdo dessas feigdes ¢ de interesse para
os pilotos. A presenga das ondas de sotavento
costuma ser marcada pelo desenvolvimento de
nuvens lenticulares e, ocasionalmente, um rotor
causa inversio da direcdo do vento superficial a
sotavento de montanhas elevadas.

Os ventos nos cumes de montanhas costu-
mam ser fortes, pelo menos nas latitudes médias
e altas. As velocidades médias nos cumes das
montanhas rochosas no Colorado, nos meses de
inverno, giram em torno de 12-15 m s (43-54
km/h), por exemplo, e no Monte Washington,
em New Hampshire, jd foi registrado o valor
extremo de 103 m s~ (370 km/h). Picos de ve-
locidade acima de 40-50 m s~ (144-180 km/h)
sdo tipicos dessas dreas no inverno. O fluxo de
ar sobre uma cadeia montanhosa faz o ar abaixo
da tropopausa comprimir e, assim, acelerar, par-
ticularmente sobre e perto da linha de crista (o
efeito Venturi), mas o atrito com o solo também
retarda o fluxo, em comparagdo com o ar livre
no mesmo nivel. O resultado liquido é predomi-
nantemente de retardo, mas depende da topo-
grafia, da diregdo do vento e da estabilidade.

* N. de R.T.: No Hemisfério Sul, a 4rea de menor pressao
estd a direita do fluxo.
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Figura 6.13 As ondas de sotavento e os rotores sGo produzidos por fluxos de ar através de uma longa cadeia
montanhosa. A primeira crista de ondas geralmente se forma a menos de um comprimento de onda apés a
cadeia. Um forte vento superficial desce a encosta a sotavento. As caracteristicas da onda sdo determinadas
pelas relagdes entre a velocidade do vento e a temperatura, mostradas de forma esquemética & esquerda do
diagrama. A existéncia de uma camada estavel superior é particularmente importante.

Fonte: Ernst (1976).

Sobre colinas baixas, a camada limite se
desloca para cima, com aceleragdo logo aci-
ma do topo. A Figura 6.14 mostra condigdes
instantineas de fluxos de ar através da colina
Askervein (relevo aprox. 120 m) na ilha escoce-
sa de South Uist do arquipélago das ilhas Hebri-
des, onde a velocidade do vento a uma altura de
10 m acima da crista chega a 80% mais do que a
velocidade do vento mais adiante, onde esta li-
vre da perturbagdo. Em contrapartida, observa-
-se uma reducio de 20% na subida inicial pela
colina e uma reducao de 40% a sotavento, pro-
vavelmente por divergéncia horizontal. O co-
nhecimento desses fatores locais é crucial para
a implementagio de sistemas fixos de captagao
de energia edlica.

Um vento de importancia local perto da
montanha é o fohn, ou chinook, um vento seco,
quente, forte e com rajadas, que ocorre a so-
tavento de uma cadeia montanhosa quando o

ar estavel é forcado a fluir através da barreira
pelo gradiente regional de pressao; o ar que
desce a sotavento aquece adiabaticamente.
As vezes, ocorre perda de umidade por pre-
cipitagio a barlavento das montanhas (Fi-
gura 6.15). O ar, tendo resfriado conforme o
gradiente adiabético saturado acima do nivel
de condensacio, aquece subsequentemente a
taxa do gradiente adiabdtico seco, que € maior,
4 medida que desce no lado a sotavento. Isso
também reduz a umidade relativa (pelo aque-
cimento adiabatico a sotavento) e absoluta
(pela precipitagdo ocorrida a barlavento). Ou-
tras pesquisas mostram que, muitas vezes, nao
existe perda de umidade sobre as montanhas.
Nesses casos, o efeito fohn resulta do bloqueio
do ar a barlavento das montanhas por uma in-
versdo da temperatura no nivel da crista. Isso
forga o ar de niveis mais altos a descer e aque-
cer adiabaticamente. Os ventos fohn de sul sdo
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Figura 6.14 Fluxo de ar sobre a colina Askervein, South Uist, afastado da costa oeste escocesa. (A) perfis do
fluxo de ar vertical (fora de escala) medidos simultaneamente 800 m a barlavento da crista e sobre a crista. L
é o comprimento caracteristico da obstrucdo (ou seja, a metade da largura da colina na elevacdo média, aqui
500 m) e também ¢ a altura acima do nivel do solo em que o fluxo aumenta devido & obstrucdo topogrdfica
(sombreado). A aceleracdo méxima do fluxo de ar decorrente da convergéncia vertical sobre a crista é de apro-
ximadamente 16,5 m's™ & altura de 4 m. (B) aceleracdo relativa (%) do fluxo de ar a barlavento e sotavento da

crista, medida 14 m acima do solo.

Fonte: Taylor, Teunissen and Salmon et al. De Troen and Petersen (1989).

comuns ao longo dos flancos setentrionais dos
Alpes e das montanhas do Céucaso e da Asia
Central no inverno e na primavera, quando o
rdpido aumento na temperatura que os acom-
panha pode ajudar a desencadear avalanches
nas encostas cobertas de neve. Em Tashkent,
na Asia central, onde a temperatura média do
inverno gira em torno do ponto de congela-

mento, as temperaturas podem chegar a mais
de 21°C durante um féhn. Do mesmo modo,
o chinook é uma caracteristica significativa do
sopé oriental dos Alpes da Nova Zelandia, dos
Andes na Argentina (Zonda) e das Montanhas
Rochosas. Em Pincher Creek, Alberta, obser-
vou-se um aumento de 21°C na temperatura
em quatro minutos, com o estabelecimento de
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Figura 6.15 O efeito féhn, quando uma parcela de ar é forcada a atravessar uma cadeia montanhosa de 3 km
de alturg; T, refere-se & temperatura no sopé a barlavento da cadeia, e T,, & do sopé a sotavento.

um chinook em 6 de janeiro de 1966. Na Ca-
liférnia, o Santa Ana é um vento de leste co-

“mum na estacio fria, que sopra dos desertos a
leste de Sierra Nevada até a costa da Califérnia
meridional. Ele tem uma frequéncia média de
20 eventos por ano e duragao média de 1,5 dia,
e € notavel pelo ar seco, que aumenta em mui-
to o risco de incéndios nos chaparrais. Tam-
bém sdo observados efeitos menos espetacu-
lares a sotavento das montanhas no Pais de
Gales, dos montes Peninos e das Grampians
na Gra-Bretanha, onde a importancia dos
ventos fohn esta principalmente na dispersio
de nuvens pelo ar seco descendente. Esse é um
componente fundamental dos chamados efei-
tos de “sombra da chuva”.

Em certas partes do mundo, os ventos que
descem a sotavento de uma cadeia de monta-
nhas sdo mais frios do que o ar que deslocam
(apesar do aquecimento adiabatico na descida).
O exemplo tipico desses “ventos catabaticos” é
o bora do Adriatico Setentrional, onde fluxos
frios de nordeste atravessam os Alpes Dindri-
cos, embora ventos semelhantes ocorram sobre
a costa setentrional do mar Negro, na Escan-
dindvia, em Novaya Zemlya e no Japdo. Esses
ventos ocorrem quando massas de ar frio con-
tinental sdo forcadas pelo gradiente de pressio

através de uma cadeia de montanhas e, apesar
do aquecimento adiabatico, deslocam o ar mais
quente; portanto, sdo um fenémeno principal-
mente de inverno.

No lado leste das Montanhas Rochosas no
Colorado (e em éreas continentais semelhan-
tes), podem ocorrer ventos do tipo bora ou
chinook, dependendo das caracteristicas ini-
ciais do fluxo de ar. Em ambito local, no sopé
das montanhas, esses ventos atingem for¢a de
furacdo, com rajadas excedendo 45 m s (162
km/h). Tempestades desse tipo causaram pre-
juizos de milhdes de ddlares em propriedades
em Boulder, Colorado, e nas proximidades. Es-
sas tempestades de vento ocorrem quando uma
camada estavel proxima da crista das monta-
nhas impede que o ar a barlavento as cruze. A
amplificacdo extrema de uma onda de sotaven-
to (ver Figura 6.13) arrasta ar de cima do nivel
da crista (4000 m) até as planicies (1700 m) a
uma curta distancia, gerando velocidades altas.
Todavia, o fluxo ndo é simplesmente “encosta
abaixo”; os ventos podem afetar as encostas das
montanhas, mas ndo o sopé, ou vice-versa, de-
pendendo da localizagdo da calha da onda de
sotavento. Ventos fortes sio causados pela ace-
leragdo horizontal do ar rumo a essa minima de
pressdo local.
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O movimento do ar é descrito por suas componentes horizontais e verticais; estas sGo muito menores
do que as velocidades horizontais. Os movimentos horizontais compensam os desequilibrios verticais
entre a aceleracdo gravitacional e o gradiente de pressé@o vertical.

O gradiente de pressdo horizontal, o efeito rotacional da Terra (forga de Coriolis) e a curvatura
das isébaras (aceleracdo centripeta) determinam a velocidade horizontal do vento. Esses trés fatores
sdo considerados na equacéo do vento gradiente, mas isso pode ser aproximado no fluxo de grande
escala pela relacdo do vento geostréfico. Abaixo de 1500 m, a velocidade e direcdo do vento séo
afetadas pelo atrito superficial.

O ar sobe (desce) em associagéo com a convergéncia (divergéncia) superficial de ar. O movimen-
to do ar também estd sujeito & vorticidade vertical relativa, como resultado da curvatura de linhas de
corrente e/ou cisalhamento lateral; isso, junto com o efeito rotacional da Terra, forma a vorticidade
vertical absoluta. i

Os ventos locais ocorrem como resultado de diferengas térmicas de variagdo diurna que formam
gradientes locais de pressao (ventos entre montanha e vale e brisas entre terra e mar) ou do efeito de uma
barreira topogréfica sobre o fluxo de ar que a atravessa (exemplos sé@o os ventos bora e féhn de sotavento).

TEMAS PARA DISCUSSAO

* Compare a diregéo e velocidade do vento obtidas em uma estagé@o préxima com a velocidade do
vento geostréfico determinada a partir do mapa de pressé@o no nivel do mar para a mesma hora

(fontes de dados sdo listadas no Apéndice 4).

processos meteorolégicos?

minado gradiente de pressdo de grande escala?

* Por que ndo haveria “tempo” se os ventos fossem estritamente geostréficos?
* Quais s@o as causas da divergéncia (convergéncia) de massa e que papéis elas desempenham nos

* Em que situagdes as condicdes locais do vento diferem notavelmente das esperadas para um deter-
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