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RESUMO 

 

 

CARRILHO, S.B.P. Análise e parametrização de modelos empíricos da radiação de 

onda longa no pantanal mato-grossense. 2018. 127f. Tese (Doutorado em Física 

Ambiental), Instituto de Física, Universidade Federal de Mato Grosso, Cuiabá, 2018. 

 

Este trabalho teve por objetivo geral avaliar os modelos para a análise estimativa da 

radiação de onda longa (Ld) no Pantanal Mato-grossense, considerando a cobertura do 

céu nas condições de céu-claro. Levando-se em conta que medidas da Ld são raras, e 

que este parâmetro quase sempre é obtido de forma indireta através de vários modelos 

disponíveis na literatura, é que se optou neste trabalho, analisar 29 modelos para a 

estimativa da Ld. Os dados foram obtidos através de equipamentos instalados em uma 

torre de 28 metros na Baia das Pedras – Pantanal no município de Poconé – MT, nos 

meses de janeiro a dezembro de 2013. Das estimativas da Ld obtidas a partir destas 

formulações, aquelas com melhores desempenhos foram as que apresentaram os 

menores erros estatísticos e os maiores coeficientes como os de determinação (r2), de 

correlação de Pearson (r) indicando uma correlação muito forte entre os valores 

estimados e os medidos, os melhores índices de concordância e, consequentemente, os 

melhores índices de desempenho. Dos 29 modelos analisados 44,8 % tiveram 

desempenho “SOFRÍVEL”, 24,1 % “PÉSSIMO”, 17,2 % “MAU”, 6,9 % 

“MEDIANO”, 6,9 % “BOM” e 0 % para os desempenhos “ÓTIMO” e “MUITO 

BOM”. Nesta primeira análise, pode-se observar que o modelo de estimativa da 

irradiância de ondas longas, em sua formulação original, que apresentou os melhores 

índices estatísticos e, portanto, aquele que melhor se adaptou ao pantanal mato-

grossense, para o período estudado e para as condições de céu claro, foi o modelo 

BLISS (1961). 

 

Palavras-chave: Pantanal, índice de claridade; irradiância de ondas longas; equações 

empíricas; índices estatísticos. 
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  ABSTRACT 

 

CARRILHO, S.B.P. Analysis and parameterization of empirical models of long-

wave radiation in the Pantanal of Mato Grosso. 2018. 127f. Thesis (Doctorate in 

Environmental Physics), Institute of Physics, Federal University of Mato Grosso, 

Cuiabá, 2018. 

 

The objective of this work was to evaluate the models for the estimation of long-wave 

(Ld) radiation in the Mato Grosso Pantanal, considering the sky cover in the clear sky 

conditions. Taking into account that measurements of Ld are rare, and that this 

parameter is almost always obtained indirectly through several models available in the 

literature, it is opted in this work, to analyze 29 models for the estimation of Ld. Data 

were obtained through equipment installed in a tower 28 meters on the Baia das Pedras 

- Pantanal in the municipality of Poconé - MT, from January to December 2013. From 

the estimates of Ld obtained from these formulations, those with the best performance 

were those with the lowest statistical errors and the highest coefficients, such as those 

of determination (r2), of Pearson's correlation (r), indicating a very strong correlation 

between the estimated values and the measured, the best indexes of agreement (d) and, 

consequently, the best indexes of performance (c). Of the 29 models analyzed, 44.8% 

had a "SOFRÍVEL" performance, 24.1% "PÉSSIMO", 17.2% "MAU", 6.9% 

"MÉDIO", 6.9% "BOM" and 0% with performances "ÓTIMO" and "MUITO BOM". 

In this analysis, it can be observed that the long wave irradiance estimation model that, 

in its original formulation and after its parametrization, presented the best statistical 

indices and, therefore, the one that best adapted to the Pantanal of Mato Grosso, for 

the studied period and for the conditions of clear sky, was the model BLISS (1961). 

 

Keywords: Mato Grosso's Pantanal, cloud cover index, long-wave irradiance; 

empirical equations, statistical indices. 
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1. INTRODUÇÃO 

1.1. PROBLEMÁTICA 

Como resposta à industrialização do século XIX, pode-se expressar que o 

movimento ambiental deu inicio há muito tempo atrás. Nessa época românticos poetas 

britânicos já louvavam as maravilhas naturais.  Em 1969, a primeira imagem da Terra 

observada do espaço, emocionou a humanidade com a sua beleza e simplicidade. A 

imagem deste grande mar azul em uma imensa galáxia chamou a atenção de muitos 

para o fato de que vivemos em uma única Terra, com um ecossistema frágil e 

interdependente. Daí veio a responsabilidade de proteger a saúde e o bem-estar desse 

ecossistema. 

No Brasil, infelizmente, desde a chegada dos portugueses em 1500, vem 

ocorrendo um processo contínuo e crescente de desmatamento. As atividades 

agropecuárias, o desmatamento e a exploração de madeira assim como a 

disponibilização de grandes áreas para a construção civil foram aos poucos diminuindo 

as áreas de vegetação nativa dos biomas brasileiros.  

Porém, os tipos de clima e de solo no Brasil são muito variados, o que se 

observa diferentes condições ambientais proporcionando o surgimento de diferentes 

ecossistemas. Com a sua dimensão continental, o Brasil é formado por vários biomas, 

seis de características distintas:  Amazônia, Caatinga, Cerrado, Mata Atlântica, Pampa 

e Pantanal. Cada bioma abriga diversos tipos de fauna e vegetação. 

Em seu território, Mato Grosso possui três biomas: a Amazônia, o Cerrado e 

Pantanal. O bioma Amazônia situa-se na região norte do estado com vegetação 

predominantemente florestal. O Cerrado, na parte central do estado, agrupa formações 

florestais (cerradão, florestas estacionais) e principalmente savânicas. E o Pantanal, no 

sul do estado, é o bioma com menor ocupação em área, apresenta formações florestais 

com grande variedade de espécies ou monodominantes como o Cambarazal (Vochysia 

divergens) e o Paratudal (Tabebuia aurea). 
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A palavra Pantanal não define uma área apenas pantanosa como o nome sugere, 

pois não são águas paradas e lodosas e sim águas em movimento, pois formam 

vazantes, corixos, e também lagoas de águas salobra, que são as salinas. 

Ocupando uma área aproximada de 150 mil km2, o Pantanal, como seu ciclo 

especial de águas, que transforma durante boa parte do ano imensas planícies em áreas 

semi-alagadas, abriga uma fauna riquíssima. 

Esse ecossistema frágil e extremamente complexo vem sofrendo com o 

desmatamento principalmente às margens dos rios que cortam a região, todos eles 

ligados à bacia hidrográfica do rio Paraguai. Os garimpos de ouro e pedras preciosas 

também causam assoreamento de rios que chegam ao Pantanal, todas estas atividades 

incluindo a pesca e a caça predatórias, o turismo descontrolado e o crescimento da 

população são alguns dos problemas da região. 

A região do Pantanal desperta muita atenção não apenas pelos aspectos que 

permeiam seu ecossistema original, mas também pelas características do homem 

pantaneiro acostumado a percorrer as longas distâncias entre fazendas de gado 

passando por áreas alagadas. Assim, a exploração cada vez maior das fontes de energia 

renováveis e não renováveis, o aumento da produção e do consumo de bens materiais 

para atender a demanda da sociedade, tudo isso vem intensificando a destruição dos 

recursos naturais e alterando o ciclo de vida tanto da flora quanto da fauna. E se não 

ocorrer uma mudança consciente no modo como as pessoas usam os recursos e 

ambientes naturais pode-se dizer que nossas interferências no planeta serão 

irreversíveis e conduzirão a consequências desastrosas. 

A caracterização de elementos ambientais a partir de dados e informações 

atualizadas e abrangentes deve constituir objeto de estudos detalhados que visem 

melhor conhecer os mecanismos de funcionamento climatológico, ecológico, 

biogeoquímico, hidrológico e os impactos das mudanças dos usos da terra.  

Estudos abarcando o tema “radiação solar” são importantes por ser esta a 

principal fonte de energia para todos os processos físicos, químicos e biológicos que 

ocorrem no sistema biosfera-atmosfera, além de interferir em outros elementos 

meteorológicos como a evaporação, evapotranspiração, temperatura, umidade relativa 

e outros que ocorrem na biosfera. A radiação solar age na determinação do clima, além 

de afetar todos os processos fisiológicos da vida vegetal e animal. 
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Portanto, conhecer a quantidade de radiação solar que inside em um 

determinado ponto da superfície terrestre é de grande importância para as diversas 

atividades humanas.  

 

1.2. JUSTIFICATIVA 

A radiação solar ao penetrar na atmosfera sofre uma série de processos, 

provocando diversas alterações, pois a maior parte da radiação incidente é refletida 

pelas nuvens e difusamente espalhada pela atmosfera.  

Quando ela interage com a atmosfera uma parte é absorvida pelas nuvens, 

aerossóis e moléculas que reemitem esta energia na forma de calor, sendo denominada 

radiação de ondas longas atmosféricas.  

Para se identificar e medir  os efeitos que as ações antropogênicas podem 

provocar no tempo e no clima são utilizados estudos de trocas radiativas no nível da 

superfície, sendo essas, de fundamental importância no que se refere a regiões que 

abrangem importantes biomas, como o Pantanal.  

O fluxo de radiação de onda longa proveniente da atmosfera é um importante 

componente da troca radiativa no nível da superfície, e esta, por sua vez, é uma 

importante componente do balanço de energia, pois, estudos meteorológicos e 

climatológicos bem como em projetos com a finalidade de prever seus balanços 

térmicos e consequentes climas internos. 

Diferentes modelagens têm sido propostas para calcular a radiação de onda 

longa da atmosfera à superfície terrestre mesmo havendo instrumentação adequada 

para se medir a radiação de onda longa da atmosfera, pois estes instrumentos também 

absorvem parte da radiação que neles incidem, se aquecem e reemitem radiação de 

comprimento de onda e intensidade comparável aos da suposta medida fazendo com 

que este valor seja maior do que realmente deveria ser.  

Modelos analíticos e empíricos podem determinar o valor da radiação a partir 

de valores de temperatura do ar e da pressão de vapor ou do ponto de orvalho, medidas 

no nível do abrigo. A principal diferença entre os métodos analíticos e empíricos está 

no fato dos primeiros terem sido derivados a partir de uma base física, enquanto os 

últimos são obtidos a partir de correlações empíricas.  
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Métodos detalhados utilizam perfis específicos dos constituintes atmosféricos, 

e incluem o conhecimento de suas propriedades radiativas para derivar a emissão 

atmosférica. Em princípio, estes métodos detalhados são preferidos, embora, na 

prática, necessitem de informações iniciais específicas do estado da atmosfera, bem 

como de informações fundamentais referentes às propriedades radiativas dos 

constituintes atmosféricos, em especial do vapor d’água.  

Neste contexto, o objetivo geral deste trabalho foi avaliar e parametrizar 

modelos analíticos e empíricos que consideram a cobertura do céu nas condições de 

céu claro para estimar a radiação solar de ondas longas proveniente da atmosfera no 

pantanal mato-grossense. 

Os objetivos específicos para este estudo foram: cálculo do índice de claridade 

(kT); cálculo da pressão de vapor d’água e da temperatura do ponto de orvalho 

necessários em alguns modelos e a determinação dos índices estatísticos fundamentais 

para a análise dos modelos. 

Assim, como na Floresta Amazônica e no Cerrado, no Pantanal Mato-

grossense, praticamente não existe medidas regulares de radiação de onda longa da 

atmosfera, mesmo sendo uma variável importante no cálculo do balanço de radiação à 

superfície, pois representa a contribuição da atmosfera e engloba informações de 

nebulosidade e concentração de vapor d’água. No entanto, esforços vêm sendo 

desenvolvidos no sentido de melhorar esta condição e, portanto, a utilização de 

equações analíticas e/ou empíricas para estimativa da irradiância de ondas longas 

tornou-se um modo alternativo largamente utilizado.  
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2. REVISÃO BIBLIOGRÁFICA 

A fundamentação teórica designada para este estudo buscou esclarecer os 

conceitos envolvidos na estimativa da radiação de ondas longas da atmosfera. 

 Basicamente serão tratados assuntos acerca da temperatura; radiação solar e 

sua interação com a atmosfera. 

Um conhecimento mais aprofundado sobre estes assuntos possibilitará um 

maior esclarecimento sobre a importância do estudo da Radiação Solar e de sua 

estimativa, sobretudo o da radiação solar de ondas longas que, por meio de medidas 

(séries temporais) ou por modelos de estimativas (Ångström, 1918; Brunt, 1932; 

Swinbank, 1963; Brutsaert, 1975; Dilley e O’Brien, 1998; Idso, 1981; Prata,1996, 

entre outros), são importantes para os estudos climáticos, balanço de energia em 

superfícies, e ciências térmicas.  

 

2.1. A REGIÃO DO PANTANAL 

O Pantanal é reconhecido como Patrimônio Nacional pela Constituição Federal 

de 1988 (Art. 225, § 4°) e considerado Reserva da Biosfera e Patrimônio Natural da 

Humanidade pela UNESCO em 2000. É uma das maiores áreas alagadas contínuas 

do planeta com uma planície de inundação periódica reconhecida nacional e 

internacionalmente pela exuberância de sua biodiversidade como uma das áreas 

úmidas de maior importância do globo.  

A planície pantaneira situa-se na depressão do Alto Paraguai, delimitado a 

oeste pela Cordilheira dos Andes e a leste pelo Planalto Central Brasileiro. “Em 

território brasileiro cobre uma área de aproximadamente 150.355 km², nos estados de 

Mato Grosso (40,3%) e Mato Grosso do Sul (59,7%), cerca de 2% da área brasileira" 

(IBGE, 2004), ocorrendo também em partes do Paraguai e da Bolívia. 

A planície se estende por aproximadamente 250 km na direção Leste-Oeste e 

450 km na norte-sul. Apesar de serem observados alguns afloramentos rochosos dentro 

da planície, sua altitude varia de 60 a 150 m, com média de 100 m (FERNANDES et 

al., 2010). 
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Mato Grosso tem representação de três biomas brasileiros no seu território 

(Figura 1). A Amazônia é o mais abrangente, com 480.215 Km2 (53,6%), o Cerrado 

ocupa 354.823 km2 (39,6%) e a menor área é do Pantanal, com 60.593 km2 (6,8%).  

 

Figura 1: Mapa da distribuição geográfica dos Biomas de Mato Grosso 

Fonte: SEMA – Secretaria do Meio Ambiente de Mato Grosso – 2011. 

 

 

O bioma Amazônia situa-se ao norte do estado com vegetação 

predominantemente florestal (floresta ombrófila, florestas estacionais, campinarana 

florestada). O Cerrado, na parte central do estado, reúne formações florestais 

(cerradão, florestas estacionais) e principalmente savânicas (cerrado, campo cerrado, 

campo limpo, campo de murundus). O Pantanal possui formações florestais com 

grande diversidade de espécies ou monodominantes, como o Cambarazal (Vochysia 
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divergens Pohl), o Paratudal (Tabebuia aurea Benth & Hook.f), estão associadas com 

outras savânicas (Figura 2). 

 

Segundo Junk e Nunes (2005), o Pantanal é o bioma com menor representação 

em área, é um mosaico composto pela floresta Amazônica, Cerrado e Chacos 

bolivianos e Paraguaios. 

 
Figura 2: Representação das fisionomias de vegetação dos três biomas mato-grossense. 

Fonte: Maranda e Amorim, Mato Grosso: Mato Grosso: Atlas geográfico, ed. Entrelinhas, 2001. 

 

 

A região em questão apresenta uma dinâmica de pulso de inundação, com 

níveis de enchente, cheia, vazante e seca, que modifica a paisagem e ecologia do local 

periodicamente. No período chuvoso, grandes extensões de planície são inundadas 

pela água enquanto as regiões mais altas, os capões e cordilheiras, permanecem secas.  

Em 2003, a RPPN SESC–Pantanal é reconhecida pela Convenção RAMSAR 

(Convenção sobre Zonas Úmidas de Importância Internacional), primeiro sitio 

brasileiro em área privada, que é um tratado de cooperação internacional para proteção 

de áreas úmidas (FERREIRA, 2013). É uma estância de muita importância ecológica 

pois abriga varias espécies de peixes e aves aquáticas. 

O padrão sazonal da precipitação, temperatura e umidade relativa do ar da 

região onde se localiza a área de estudo é controlado principalmente por sistemas de 

grande porte e de mesoescala. O Centro-Oeste está sob influência climática de sistemas 

atmosférico tropical e subtropical (ALVES, 2009).  

Como área de transição, a região do Pantanal apresenta um mosaico 

de ecossistemas: a vegetação não é homogênea e há um padrão diferente de flora de 

https://www.oeco.org.br/dicionario-ambiental/28612-o-que-e-o-bioma-pantanal/dicionario-ambiental/28516-o-que-e-um-ecossistema-e-um-bioma
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acordo com o solo e a altitude. Nas partes mais baixas, predominam as gramíneas, que 

são áreas de pastagens naturais para o gado — a pecuária é a principal atividade 

econômica do Pantanal.  

O bioma tem sido alterado pela ação humana, principalmente pela atividade 

agropecuária, especialmente nas áreas de planalto adjacentes ao bioma assim como as 

atividades garimpeiras, a caça, a pesca, o turismo, além da construção de rodovias e 

hidrelétricas. Diante destas ameaças, as estratégias de conservação são tímidas: até o 

momento, apenas 4,4% do Pantanal encontra-se protegido por Unidades de 

Conservação dos quais 2,9% correspondem a unidades de proteção integral e 1,5% de 

uso sustentável ( O ECO, 2014). 

O efeito da mudança de cobertura atua significativamente nessa dinâmica 

alterando o balanço de energia, a temperatura da superfície e do ar e, 

consequentemente, o ciclo hidrológico regional (PEREIRA et al., 2010b). 

Em alguns anos o mês de outubro costuma ser mais quente do que dezembro 

ou janeiro em virtude da radiação solar ser, geralmente, mais intensa, podendo reduzir-

se devido à alta nebulosidade nos dias chuvosos do verão.  Como o inverno é seco, 

quase sem nuvens, e as latitudes são relativamente pequenas, a radiação solar nesta 

época também é intensa, elevando-se a temperatura ao longo das horas próximas ao 

meio do dia. Em agosto-setembro esta intensidade pode reduzir-se um pouco em 

virtude da abundância de névoa seca produzida pelos incêndios e queimadas da 

vegetação, tão frequentes neste período do ano. Para entender com mais clareza os 

processos biofísicos na interface solo-vegetação-atmosfera em um ecossistema, é 

vantajoso medir continuamente as variáveis climáticas e os fluxos turbulentos. O 

monitoramento de longo prazo é fundamental para a compreensão dos padrões de 

escala sazonal e anual (MEYERS, 2001). 

 

 

 

 

 

2.2. TEMPERATURA 
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2.2.1. Noções Básicas 

Os átomos e moléculas que constituem um corpo não se movimentam sempre 

com a mesma velocidade, isto, significa que há diferentes níveis de energia associada 

a estes movimentos (energia cinética) entre as moléculas. Em um gás, por exemplo, as 

moléculas se movimentam em direções aleatórias e em distintas velocidades, ou seja, 

algumas se movem rapidamente e outras não. 

 Portanto, a temperatura, é uma medida da energia cinética média das partículas 

deste corpo. Uma vez que é uma medida média, não depende do número de partículas 

em um objeto. Quanto maior for o movimento médio destas partículas, maior é o valor 

da temperatura e quanto menor for o movimento médio destas partículas, menor é o 

valor da temperatura.  

 

2.2.2. Temperatura do ar à superfície 

As expressões como: temperatura do ar à superfície e temperatura do ar à 

sombra são usadas em meteorologia para traduzir a temperatura predominante em um 

ponto da atmosfera próximo à superfície da Terra.  

Para os propósitos da análise sinótica do estado da atmosfera, as observações 

da temperatura do ar à superfície devem ser efetuadas a uma altura de 1,25 a 2,00 m 

acima do terreno. São observações simultaneamente realizadas em todas as estações 

integrantes da rede sinótica mundial, de conformidade com horários estabelecidos por 

acordo entre os países partícipes. 

Seria relevante para fins climatológicos, que as observações da temperatura do 

ar fossem feitas de acordo com a hora solar média local, já que pode haver uma grande 

defasagem entre esta e a hora legal.  

Esta recomendação restringe-se ao fato de ser o Sol o principal responsável 

pelo comportamento temporal da temperatura do ar. A pequena diferença (em geral de 

poucos minutos) existente entre a hora solar verdadeira e a hora solar média local não 

deve introduzir erros apreciáveis. 

No Brasil, a maioria das estações meteorológicas realiza uma rotina de 

observações orientada à previsão do tempo (aplicação sinótica) e não à Climatologia. 
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 Desse modo, as médias dos valores da temperatura do ar, obtidos 

simultaneamente (durante uma mesma observação sinótica) em duas estações 

localizadas em regiões diferentes, não se referem ao mesmo momento do dia solar 

desses locais. Mesmo levando em conta duas localidades situadas em um dado fuso 

horário legal, a diferença entre a hora solar em ambas pode ultrapassar 60 minutos.  

O horário adotado para a realização de observações agrometeorológicas e 

micrometeorológicas depende das imposições da pesquisa a ser conduzida.  

A temperatura do ar, nesses casos, é normalmente tomada, simultaneamente, a 

diversas distâncias do solo, procedimento indispensável quando se deseja conhecer sua 

variação com a altura (perfil de temperatura do ar). Tal conhecimento é necessário 

quando se pretende estudar o fluxo turbulento de calor na camada atmosférica 

justaposta à superfície. 

A expressão temperatura do ar à superfície aplica-se, ainda, à temperatura do 

ar adjacente à superfície do oceano ou de lagos, determinada através de instrumentos 

instalados em boias, em plataformas flutuantes, ou em navios.  

Nestes, o local de observação (quase sempre o tombadilho) dificilmente 

permite que as determinações sejam feitas entre 1,25 e 2,00 m acima da superfície 

líquida. Na prática não é fácil fixar precisamente essa altura, dada à presença de ondas. 

A temperatura à superfície terrestre propriamente dita também pode ser obtida 

através de sensores instalados em satélites meteorológicos, desde que não haja nuvens 

presentes no céu. 

 

2.2.3. Temperatura do ar afastado da superfície 

Em suas atividades de acompanhamento e de previsão do estado prevalecente 

do tempo, os meteorologistas também usam dados coletados por aeronaves em voo. 

 Pesquisas especiais, relativas à temperatura do ar na alta atmosfera, podem 

requerer, ainda, o emprego de foguetes. A partir de imagens de satélites 

meteorológicos obtém-se rotineiramente a temperatura do topo da mais elevada 

camada de nuvens, se houver. 

As prospecções aerológicas ou sondagens atmosféricas destinam-se a obter 

informações sobre a distribuição vertical da pressão, temperatura, umidade e vento 
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(direção e velocidade), com o objetivo de estudar as propriedades físicas da atmosfera, 

quanto aos aspectos dinâmico, termodinâmico etc. 

Nessas sondagens são normalmente usados aparelhos denominados 

radiossondas. Uma radiossonda é um pequeno transmissor de rádio, dotado de sensores 

de pressão, de temperatura e de umidade, que é lançado na atmosfera (Figura 3).  

 

 

Figura 3: Radiossondas  

Fonte: Meteorologia e Climatologia – Varejão – página 161 

2ª Edição – Recife 2006 

 

A radiossonda é conduzida por um balão de borracha, inflado com gás 

hidrogênio ou hélio. A razão ascensional do balão é supostamente conhecida. 

Conectados sucessivamente, de modo automático, os sensores alteram a 

frequência do sinal emitido, em função da variação da pressão, da temperatura e da 

umidade relativa reinantes em cada nível, à medida que a radiossonda vai atravessando 

a atmosfera.  

Na superfície, um receptor apropriado analisa continuamente os sinais 

recebidos e transforma aquelas mudanças de frequência em valores das variáveis 

observadas.  

É evidente que o vento desloca o balão, de modo que a radiossonda não sobe 

verticalmente. Os dados obtidos não se referem, rigorosamente, ao perfil da atmosfera. 

Caso o vento não seja muito forte, porém, o erro cometido não deve ser significativo, 

já que, com a elevação, a componente horizontal do gradiente das variáveis observadas 

normalmente diminui.  

Isso quer dizer que, a 10 km de altitude, por exemplo, os valores (pressão, 

temperatura e umidade) observados em um ponto devem ser representativos de uma 
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área bastante ampla, ao mesmo nível. As radiossondas alcançam cerca de 30 km de 

altitude (o limite é determinado pela ruptura do balão).  

Dados aerológicos podem ser obtidos, ainda, com o auxílio de balões 

aprisionados, de aviões, de foguetes etc. Os satélites meteorológicos têm sido 

igualmente utilizados, principalmente com o objetivo de obter informações gerais 

sobre áreas muito amplas.  

Destaca-se, em particular, a identificação e monitoramento de perturbações 

atmosféricas, estimativa de temperatura no topo das nuvens e da superfície, 

distribuição espacial do vapor d'água, mapeamento de parâmetros etc. 

 

2.2.4. Oscilações da Temperatura do ar 

2.2.4.1 Oscilações quase-instantâneas 

A temperatura do ar normalmente apresenta acentuadas variações temporais, 

mesmo quando são considerados intervalos de tempo relativamente pequenos. Usando 

equipamento bastante sensível para a época, Middleton (1943) já havia mostrado que 

não são raras as flutuações da ordem de ± 2 °C em poucos minutos. 

As variações quase-instantâneas da temperatura do ar à superfície são 

atribuídas à passagem de turbilhões (redemoinhos ou vórtices) convectivos pelo 

instrumento de medida. A periodicidade e a amplitude dessas oscilações dependem da 

frequência e do tamanho dos redemoinhos, que caracterizam o estado de agitação do 

ar (turbulência) em um dado local e instante. 

Nas vizinhanças da superfície terrestre, tais vórtices decorrem, principalmente, 

da resistência que a rugosidade natural da superfície oferece ao movimento do ar 

(turbulência mecânica) e da convecção, devida ao aquecimento da superfície pelo Sol. 

A turbulência mecânica tende a diminuir com a altura, o mesmo acontecendo com a 

amplitude e a frequência das oscilações da temperatura. 

As aplicações sinóticas e climatológicas de rotina não exigem o conhecimento 

das flutuações quase-instantâneas da temperatura do ar. A frequência e a amplitude 

dessas oscilações, no entanto, são informações importantes para investigações 

efetuadas no âmbito da agrometeorologia e da micrometeorologia, pois estão 
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associadas à eficiência dos vórtices turbulentos em transferir verticalmente energia 

térmica, vapor d'água, poluentes etc., próximo da superfície.  

Em tais estudos é conveniente usar sensores de resposta rápida, diretamente 

interligados a computadores capazes de processar os dados coletados. 

 

 

2.2.4.2 Oscilação diária da temperatura do ar 

A temperatura do ar à superfície apresenta um ciclo diário (Figura 4), passando 

por um máximo (temperatura máxima do dia) e por um mínimo (temperatura mínima 

do dia). Em situações normais, valor máximo ocorre cerca de duas horas depois da 

culminação do Sol; o mínimo acontece pouco antes do nascimento do Sol.  

 

 

Figura 4: Esquema de um termograma (registro termográfico) 

Fonte: Meteorologia e Climatologia – Varejão – página 69 

2ª Edição – Recife 2006 

 

A presença de fenômenos capazes de perturbar o estado prevalecente da 

atmosfera (como uma invasão de ar a temperaturas baixas, por exemplo), pode alterar 

a expectativa quanto aos horários prováveis de ocorrência das temperaturas extremas. 

A curva diária típica da temperatura do ar à superfície, para um determinado 

local e período, pode ser obtida tomando-se a média aritmética dos valores horários, 

extraídos dos termogramas. A comparação de curvas que exprimem a variação diária 

da temperatura do ar revela que, nas regiões tropicais, a amplitude térmica diária é, em 

geral, muito maior que a observada em latitudes não tropicais. De fato, nos trópicos é 

normalmente grande a diferença entre as temperaturas extremas diárias. 
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2.2.4.3 Oscilação anual da temperatura do ar 

Para verificar a oscilação anual das temperaturas máxima, compensada e 

mínima, devem-se obter, inicialmente, as respectivas médias mensais. As curvas que 

representam a variação mês a mês dessas temperaturas revelam uma acentuada 

correlação com a energia recebida do Sol (Figura 5). Nota-se que o valor anual mais 

baixo das médias das temperaturas (máxima, compensada e mínima) ocorre um ou 

dois meses após o mínimo de energia solar ter acontecido; fato semelhante se verifica 

com respeito às médias mais elevadas. 

 

Figura 5: Médias mensais das temperaturas máxima (tX), compensada (tM) e mínima (tN) do ar à 

superfície (°C) e da radiação global (Q) incidente (cal cm- 2 dia-1)  

no Recife (8° 11' S, 34° 55' W, 4 m), entre 1969 e 1972. 

Fonte: Meteorologia e Climatologia – Varejão – página 76 

2ª Edição – Recife 2006 

 

O efeito que a variação do suprimento de energia solar causa na temperatura 

apresenta, portanto, certa defasagem. Isso se torna mais evidente quando são 

comparadas as médias de temperatura e energia solar, calculadas em relação a um 

período de vários anos (Figura 6), pois, com o aumento da série de dados, ambas as 

curvas tendem à forma típica da localidade. 



15 

 

 

 

Figura 6: Curvas representativas dos valores médios mensais da temperatura compensada 

(tm °C) e da energia solar (Q cal cm-2 dia-1) incidente no  

Recife (8° 11' S, 34° 55' W, 4 m), entre 1969 e 1972. 

Fonte: Meteorologia e Climatologia – Varejão – página 76 - 2ª Edição – Recife 2006 

 

 

2.3. RADIAÇÃO SOLAR 

Desde os primórdios da astronomia, um dos principais focos de estudo das 

civilizações foi o Sol, já que ele era quase sempre tratado como deus, tendo sido, 

durante milênios, adorado pela humanidade. Entretanto, foi somente nos últimos 500 

anos que o homem começou a conhecê-lo.  

Hoje, sabe-se que a Terra recebe do Sol algo como a energia de 10 bilhões de 

“Itaipus”, o que é apenas uma ínfima parcela da luz e energia na forma de calor 

emitidos por ele.  

O Sol, portanto, desempenha um papel fundamental, pois sem o qual nenhuma 

forma de vida existiria.  

A radiação solar é a fonte de energia para todos os processos físico-químicos e 

biológicos que ocorrem na superfície terrestre. 

 

2.3.1. Origem da Radiação Solar 

O Sol é considerado uma estrela de quinta grandeza, constituída por um 

plasma, contendo cerca de 71% de hidrogênio e 26% de hélio. Sua superfície aparente 

é denominada fotosfera, cujo diâmetro é aproximadamente de 1,3914 x 106 km. Possui 
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uma massa em torno de 1,99 x 1035 kg, da qual cerca de 90% se concentra na metade 

interna do seu raio.  

A temperatura superficial média do Sol é de 5.770 K; entretanto, por causa da 

pressão exercida por sua massa colossal, a temperatura no seu núcleo é de 14.000.000 

K. Na figura 7 é mostrado um esquema da constituição do Sol. 

 

Figura 7: Esquema do Sol mostrando sua constituição  

Fonte: Adaptação da figura disponivel em http://www.solarviews.com/raw/sun/sundiag.jpg 

 

Essa altíssima temperatura provoca o desencadeamento de reações nucleares, 

transformando o hidrogênio em hélio, por meio da fusão de núcleos de hidrogênio em 

núcleos de hélio com perda de massa, que é compensada por emissão de energia. 

 Por ser reação que ocorre no núcleo do átomo de hidrogênio, ela é denominada 

radiação. As radiações, em geral, são classificadas por letras do alfabeto grego (α, β, δ 

etc.), que podem ou não ser radioativas. Para se ter uma ideia da quantidade de radiação 

liberada no processo de fusão nuclear, que ocorre na zona radioativa do Sol, a cada 

segundo 657 milhões de toneladas de hidrogênio são transformadas em 653 milhões 

de toneladas de hélio, havendo uma diferença de 4 milhões de toneladas de massa de 

hidrogênio que, nesta fusão, é convertida em radiação.  

Esta radiação pode ser um pósition (elétron positivo) localizado no núcleo do 

átomo.  
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As Equações 1, 2 e 3 descrevem a sequência em três etapas das reações 

nucleares que resultam na fusão do núcleo de hidrogênio em núcleo de hélio. 

𝐻1
1         +         𝐻1

1            
Δ
→                       𝐻1

2      +      𝑟𝑎𝑑𝑖𝑎çã𝑜               (1) 

     hidrogênio      hidrogênio                         deutério 

 

𝐻1
2           +          𝐻1

1              
Δ
→               𝐻𝑒2

3                                        (2) 

       deutério           hidrogênio                  hélio (instável) 

 

𝐻𝑒2
3        +         𝐻1

1               
Δ
→               𝐻𝑒2

4         +        𝑟𝑎𝑑𝑖𝑎çã𝑜                    (3) 

           hélio            hidrogênio                      hélio  

       (instável)                                             (estável) 

 

sendo H o símbolo do hidrogênio; He, o do hélio; os números subscritos, os nêutrons; 

e os sobrescritos, os prótons. 

 

2.3.2. Ondas Eletromagnéticas 

Na física clássica, mais especificamente nos temas que tratam de eletricidade e 

magnetismo, encontra-se um postulado, segundo o qual, "quando o elétron absorve 

uma quantidade discreta de energia (quanta),  ele fica excitado e gera em tomo de si 

uma região que influencia uma carga de prova que for ali colocada. Esta região de 

influência é chamada de campo elétrico e existe sempre em torno de cargas elétricas". 

Até o século XIX acreditava-se não haver nenhuma relação entre eletricidade 

e os fenômenos do magnetismo. Esta situação mudou quando o físico dinamarquês 

H.C. Oersted montou em seu laboratório um circuito elétrico próximo a uma agulha 

magnética.  

Ao passar uma corrente elétrica pelo fio, ele observou que a agulha se 

movimentava e se colocava perpendicularmente ao fio. Este fato permitiu-lhe concluir 

que a corrente elétrica atuava como ímã, porque provocava o desvio na agulha 

magnética.  

Assim, ficou provado que entre duas cargas elétricas em movimento existem o 

campo elétrico e o magnético, ou seja, criam-se um campo elétrico e um campo 

magnético. 
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Na mesma época, o físico escocês Maxwell desenvolveu os princípios 

matemáticos da teoria eletromagnética para explicar a radiação eletromagnética. Neste 

estudo, Maxwell concluiu que, quando um campo magnético sofre variações em dada 

região, aparece nesta um campo elétrico, que, por sua vez, faz aparecer um campo 

magnético e assim sucessivamente.  

Dessa forma, a perturbação das cargas elétricas gera uma onda eletromagnética 

(Figura 8). 

 

Figura 8: Esquema de uma onda eletromagnética: campo elétrico (Ez),  

campo magnético (Bx) e sentido de propagação (Sy).  

Fonte: Figura encontrada em “http://static.infoescola.com/wp-

content/uploads/2010/01/art32_fig01_dispersao_da_luz.JPG” 

 

Hoje, sabe-se que existem diversas denominações para as radiações 

eletromagnéticas, que variam de acordo com a frequência e o comprimento de onda. 

Essas diferentes radiações receberam denominações de natureza histórica ou 

decorrente dos processos utilizados na sua produção ou determinação (STEFFEN, 

1996). 

A Radiação gama emitida por materiais radioativos e pelo Sol localiza-se no 

espectro eletromagnético antes dos raios X, ou seja, aquém de 1 ângström. Possui altas 

frequências e, por isso, é muito penetrante (alta energia). Na prática, tem aplicações 

na medicina (radioterapia) e em processos industriais, principalmente na conservação 

de alimentos. 

Os Raios X são radiações cujas frequências de onda estão acima das da 

radiação ultravioleta, ou seja, possuem comprimentos de onda menores. Esta 
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denominação foi dada por seu descobridor, o físico alemão Wilhelm Röntgen, em 

1895, por não conhecer suas trajetórias. Os raios X surgem do interior da eletrosfera 

do átomo, por rearranjos eletrônicos. São muito usados em radiografias e em estudos 

de estruturas cristalinas de sólidos. Os raios X provenientes do Sol são absorvidos 

pelos gases na alta atmosfera. 

A Radiação ultravioleta (UV) é constituida por um conjunto de radiações 

compreendidas na faixa espectral de 0,01 a 0,40 µm. Estas radiações são muito 

produzidas durante as reações nucleares no Sol. Entretanto, ao atingir o topo da 

atmosfera terrestre, são quase totalmente absorvidas pelo gás ozônio (O3). O espectro 

do UV é dividido em três bandas: UV próximo (0,32 a 0,40 µm), UV distante (0,28 a 

0,32 µm) e UV máximo (0,1 a 0,28 µm). 

A Radiação visível (luz) é formada por um conjunto de radiações 

eletromagnéticas compreendidas entre 0,39 e 0,70 µm. As radiações contidas nesta 

faixa de comprimento de onda, ao incidirem no sistema visual humano, são capazes 

de provocar uma sensação de cor no cérebro.  

O fato de o ser humano enxergar cores está ligado aos estímulos do cérebro, 

que utiliza este recurso para diferenciar uma onda da outra, ou melhor, uma frequência 

da outra.  

Assim, o vermelho possui uma frequência diferente do violeta, por esta razão, 

pode-se dizer que na natureza não existem cores, apenas objetos que refletem ondas 

de frequências diferentes, que provocam no cérebro humano a sensação de cores. 

Isaac Newton provou que a radiação solar poderia ser separada (dispersa) em 

um espectro colorido, como acontece num arco-íris.  

Sua teoria foi mais tarde demonstrada ao decompor a luz branca através de um 

prisma. Além disso, as experiências também provaram que determinada cor é 

constituída por várias energias de comprimento de onda diferentes.  

Por exemplo, todas as energias do espectro eletromagnético, com 

comprimentos de ondas entre 0,446 e 0,500 µm (ou 446 e 500 nm) provocam, no 

sistema visual humano, a sensação de cor azul.  

No entanto, há um comprimento de onda centrado em 0,450 µm (450 nm) que 

o azul mais puro (100%). 
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Por outro lado, não existe um limite rígido entre duas cores do espectro visível. 

Os limites tabulados apresentados na literatura são apenas teóricos, para fins didáticos.  

Este fato é bem ilustrado na figura 9, onde se percebe claramente que a 

transição entre duas cores é difusa. 

 

Figura 9: Decomposição da luz branca através de um prisma 

Fonte: Composição das figuras disponiveis em 

“http://designdescomplicado.files.wordpress.com/2009/07/peny.jpg?w=400&h=396” e 

http://4.bp.blogspot.com/_ymz9B9RG2EQ/StN3lim0CwI/AAAAAAAAAL0/kSLJZEYPm_o/s320/newton3.jpg 

 

Na Tabela 1 estão contidas as cores que compõem a luz branca e as respectivas 

faixas do espectro eletromagnético expressas em nanômetro (nm) e micrômetro (µm). 

 

 
Tabela 1: Relação de cores e faixas espectrais na região do visível 

Cor Comprimento de onda 

 Nano metro (nm) Micro metro (µm) 

Violeta 400 a 446 0,400 a 0,446 

Azul 446 a 500 0,446 a 0,500 

Verde 500 a 578 0,500 a 0,578 

Amarela 578 a 592 0,578 a 0,592 

Laranja 592 a 620 0,592 a 0,620 

Vermelha 620 a 700 0,620 a 0,700 
Fonte: Fundamentos do Sensoriamento Remoto e Metodologias de Aplicação – Maurício Alves 

Moreira – Viçosa – MG, Editora UFV, 2005 – página 23. 

  

 

http://4.bp.blogspot.com/_ymz9B9RG2EQ/StN3lim0CwI/AAAAAAAAAL0/kSLJZEYPm_o/s320/newton3.jpg
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A radiação infravermelha (IV) constitui-se do conjunto de radiações 

eletromagnéticas cujos comprimentos de onda variam de 0,7 a 1.000 mm. Situam-se 

no espectro eletromagnético entre a luz vermelha e as microondas; às vezes recebem 

a denominação de radiação térmica. Esta radiação é dividida em três faixas espectrais: 

IV próximo (0,7 a 1,1 µm), IV médio (1,1 a 3,0 µm) e IV distante (3,0 a 1.000 µm). 

As microondas são radiações eletromagnéticas que se estendem pela região do 

espectro de 1.000 µm até cerca de 1 x 106 µm (1 m). São mais comumente 

referenciadas em Hertz e seus múltiplos, estando, neste caso, compreendidas entre 300 

GHz a 300 MHz. 

As ondas de rádio são compostas por um conjunto de radiações com 

frequências menores que 300 MHz (comprimento de onda maior que 1 m). Estas ondas 

são utilizadas principalmente em telecomunicação e radiodifusão. 

O conjunto de todas estas radiações, desde os raios gama até as ondas de rádio, 

forma o espectro eletromagnético, que nada mais é do que a ordenação destas radiações 

em função do comprimento de onda e da frequência (Figura 10). 

 

 

Figura 10: Espectro Eletromagnético 

Fonte: Composição de figuras disponiveis em 

“http://www.pion.sbfisica.org.br/pdc/var/eznewsletter_site/storage/images/multimidia/imagens/eletromagnetismo

/espectro_eletromagnetico/24488-1-por-BR/espectro_eletromagnetico.jpg” e 

“http://www.cena.usp.br/irradiacao/principios_files/espectrodeondas.jpg” 

 

As reações nucleares que ocorrem no Sol produzem várias radiações 

eletromagnéticas, com diferentes comprimentos de onda contidos no intervalo entre 
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0,3 e 4,0 µm. Por esta razão, elas são denominadas radiações de ondas curtas, enquanto 

aquelas produzidas pela emissão de energia da Terra são chamadas de radiações de 

ondas longas (Figura 11). Além disso, o Sol emite radiações eletromagnéticas com 

diferentes intensidades radiantes, e as de maiores intensidades localizam-se na região 

do visível e do infravermelho próximo. 

 

 

Figura 11: Espectro de emissão do Sol e da Terra 

Fonte: Fundamentos do Sensoriamento Remoto e Metodologias de Aplicação – Maurício Alves Moreira – 

Viçosa – MG, Editora UFV, 2005 – página 24. 

 

 

2.3.3.   Unidades de Medida da Radiação Eletromagnética 

A radiação eletromagnética é expressa em várias unidades, em função do 

comprimento de onda, para certas faixas do espectro eletromagnético e, da frequência, 

para outras faixas. 

No caso das radiações eletromagnéticas de comprimento de onda com 

dimensões muito pequenas, ou seja, aquelas radiações localizadas nas regiões do 

infravermelho, visível, ultravioleta, raios gama etc, utilizam-se, como unidades de 

referência, os submúltiplos do metro, como o nano metro (1 nm = 0,000000001 m ou 

10-9 m), micro metro (1 µm = 0.000001 m ou 10-6 m) e ângström (1 Å = 0,0000000001 

m ou 10-10 m). 

No caso da radiação com grandes comprimentos de onda, como ondas de rádio, 

a unidade de referência é dada em função da frequência. Como unidade de referência, 

empregam-se os múltiplos do Hertz.  
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Assim, têm-se o quilohertz (1 KHz = 1.000 Hz ou 103 Hz), o megahertz (1 

MHz = 1.000.000 ou 106 Hz) e o gigahertz (1 GHz = 1.000.000.000 ou 109 Hz). 

2.3.4. Atmosfera Terrestre e sua Interação com a Radiação Solar 

2.3.4.1 A Atmosfera Terrestre 

Do ponto de vista biológico, a atmosfera terrestre é indispensável à vida em 

virtude dos gases que contém e por ser o filtro protetor de radiações solares com alto 

poder de penetração, como a radiação ultravioleta, os raios X etc. 

A atmosfera terrestre possui uma massa que corresponde a 0,001% do total do 

planeta Terra e é constituída por uma mistura gasosa, por vapor de água e aerossóis. 

Essa camada gasosa apresenta espessura variável, podendo chegar a mais de 1.000 km 

de altitude. Apesar dessa extensa camada, a massa total dos gases que a compõem 

concentra-se, praticamente, nos primeiros 10 km de altitude. 

A atmosfera exerce uma pressão sobre a superfície terrestre, que é expressa por 

polegada quadrada. Ao nível do mar, a pressão é de aproximadamente 101 kPa, o que 

equivale a 1103 milibares (mbar) ou a 760 milímetros de mercúrio (mmHg). 

Devido às dimensões da Terra (que gera uma força gravitacional muito grande), 

à densidade dos gases e ao processo de aquecimento, a atmosfera possui uma estrutura 

vertical estratificada em zonas, designadas pelo sufixo “sfera”, separadas por camadas 

identificadas pelo sufixo “pausa”.  

Entretanto, não existe uma separação nítida entre zonas e camadas e nem uma 

definição exata da espessura de cada uma dessas divisões. De acordo com Cruz 

(1997), existem cinco zonas atmosféricas, a saber: troposfera, estratosfera, mesosfera, 

ionosfera e exosfera (Figura 12). 

A troposfera é a zona mais importante do ponto de vista biológico, porque é dela 

que depende a vida da maioria dos seres terrestres. Entretanto, para o sensoriamento 

remoto, o estudo da atmosfera terrestre como um todo é fundamental, porque constitui 

um meio natural que interfere tanto na radiação incidente (irradiância) quanto na parte 

da radiação que é refletida (radiância) pelos alvos da superfície que, eventualmente, 

será coletada pelos sistemas sensores.  
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Em geral, essa interferência se manifesta na trajetória (fenômenos de refração, 

difração), e na velocidade e absorção (total ou parcial) da radiação solar em 

determinadas faixas do espectro eletromagnético. 

 

Figura 12: Zonas e Camadas da Atmosfera Terrestre 

Fonte: Adaptação da figura encontrada em http://4.bp.blogspot.com/-

2BPg2glMzOU/Vkzg8BaTzjI/AAAAAAAAF9c/0KsUZz8zk94/s1600/capas-da-atmosfera.jpg 

 

As descrições que se seguem, sobre as camadas da atmosfera, são baseadas em 

Cruz (1997): 

A Troposfera é a camada que está em contato com a superfície terrestre, cuja 

espessura varia em função da latitude. Na linha do equador a troposfera atinge cerca 

de 15 a 18 km e, nos pólos, cerca de 2 a 8 km de altura. Contém aproximadamente 

80% da massa total da atmosfera e é a camada de ar mais influenciada pelas 

transferências de energias que ocorrem na superfície do globo.  
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É nesta camada que ocorrem os fenômenos meteorológicos, como chuva, vento, 

nuvens, neblina, granizo, neve etc. Nesta região, a temperatura diminui com o aumento 

da altitude, na razão de 6 °C para cada 1.000 metros. O calor na troposfera provém 

tanto do interior do planeta quanto da energia solar absorvida pelo ar.  

Esta camada é limitada na parte superior pela tropopausa, cuja principal função 

é servir de "armadilha de frio" para as moléculas de água, impedindo que elas escapem 

para as camadas superiores. 

A Estratosfera estende-se, a partir do final da tropopausa, podendo atingir uma 

altura aproximada de até 30 km a partir da superfície terrestre. Nesta região, a 

quantidade de oxigênio é bem pequena e não existe umidade. Ao contrário da 

troposfera, a temperatura sobe à medida que aumenta a altitude.  

Assim, enquanto em sua parte inferior a temperatura é aproximadamente de -40 

°C, na sua parte mais alta, ela cai para -2 °C. O aumento da temperatura é consequência 

da absorção da radiação ultravioleta pelo ozônio (O3), que constitui cerca de 1% do ar 

atmosférico. A camada que limita a estratosfera e a mesosfera é denominada 

estratopausa. 

A Mesosfera inicia-se logo após a estratopausa e pode atingir até 80 km acima 

da superfície terrestre. E uma região rica em ozônio. Na mesosfera, a temperatura 

continua a aumentar até cerca de 10 °C, a uma altitude de mais ou menos 50 km, em 

relação à superfície da Terra. No topo da camada, a temperatura decresce de forma 

acentuada, chegando a -90 °C.  

A composição dos gases na mesosfera é mais ou menos constante e constituída 

de 78% de nitrogênio e 21% de oxigênio, predominando no restante dos gases (1%) o 

dióxido de carbono, vapor d'água e argônio. Esta camada, do ponto de vista do 

sensoriamento remoto, é importante porque é nela que ocorre a absorção de quase 

todas as radiações ultravioleta. 

A Ionosfera é a região da atmosfera superior da Terra, estendendo-se 

aproximadamente até 600 km de altitude. Nesta camada, o ar apresenta uma 

condutividade elétrica alta, em razão da separação das moléculas em íons e elétrons 

(ionização) pela radiação solar ultravioleta. 

A ionosfera é um refletor eficiente de ondas de rádio, na faixa espectral que vai 

das ondas curtas até as longas, permitindo que as comunicações sejam feitas a grande 
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distância ao redor da superfície terrestre. Todavia, a ionosfera não reflete ondas de 

rádio de alta frequência (inclusive televisão), razão pela qual a transmissão de 

comunicações por estas ondas se faz por satélite. 

A Exosfera é a zona mais externa da atmosfera, podendo chegar a 1.000 km ou 

mais de altura em relação à superfície da Terra. Na exosfera predomina o hidrogênio 

(o gás mais leve que se conhece), sendo por isso também, denominada camada 

hidrogenada. Nesta região, as temperaturas variam de 2.000 °C, durante o dia, a - 300 

°C, durante a noite. 

De acordo com a Organização Meteorológica Mundial (OMM), a atmosfera 

terrestre é formada por uma mistura de gases que variam em concentração, sendo, 

porém, o nitrogênio e o oxigênio os gases mais abundantes conforme pode ser visto 

na Tabela 2. 

 

Tabela 2: Composição média do ar seco próximo ao solo, em porcentagem de volume ou ppm. 

Componentes estáveis PPM ou (%) Componentes variáveis ppm ou (%) 

Nitrogênio (N2) 78,084 % Ozônio (O3) 0 a 0,07 ppm 

Oxigênio (O2) 20,946 % Dióxido de Enxofre (SO2) 0 a 1,00 ppm 

Gás Carbônico (CO2) 0,033 % Óxido Nítrico (NO2) 0 a 0,02 ppm 

Argônio (Ar) 0,934 % Formaldeído (CH2O) traços 

Neônio (Ne) 18,180 ppm Iodo (I2) 20 ppm 

Hélio (He) 5,240 ppm Cloreto de Sódio (NaCl) 20 ppm 

Criptônio (Kr) 1,140 ppm Amônia (NH3) traços 

Xenônio (Xe) 0,090 ppm Monóxido de Carbono (CO) traços 

Hidrogênio (H2) 0,500 ppm Radônio (Rn) 6 x 10-12 ppm 

Metano (CH4) 2,000 ppm   

Óxido Nitroso (N2O) 0,500 ppm   

Fonte: Reichardt (1993). 

  

2.3.4.2   Interação da Radiação Solar com a Atmosfera Terrestre 

Tão logo foi conhecida a distância da Terra ao Sol, em 1673, por Jean Richer 

(1630-1696) e Giovanni Domênico Cassini (1625-1712), como 140 milhões de km 

(150 milhões de km é o valor atual), foi possível determinar a sua luminosidade, que 

é a potência que ele produz.  

As medidas mostram que cada metro quadrado no topo da atmosfera recebe do 

Sol uma potência (energia/segundo) de 1.400 watts [James Watt (1736-1819)], o que 
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equivale a 2,0 cal.cm-2.min-1, ou seja, a potência de 14 lâmpadas de 100 W.m-2 

(SZEICZ, 1974; GARDNER et al., 1985).  

O valor mais preciso da constante solar é 1.367,5 W.m-2, com variação de 0,3% 

durante o ciclo solar de 11 anos (1.364,55 a 1.367,86 W.m-2). Quando a radiação solar 

penetra na atmosfera terrestre, sofre atenuações causadas por reflexão, espalhamento 

e absorção pelos constituintes atmosféricos, por partículas dispersas e nuvens.  

Dependendo do grau e dos tipos de atenuações, a radiação global que chega à 

superfície terrestre pode ser fortemente atenuada, conforme é mostrado na figura 13. 

 

Figura 13: Causas das atenuações da energia solar ao atravessar atmosfera terrestre 

Fonte: Fundamentos do Sensoriamento Remoto e Metodologias de Aplicação – Maurício Alves 

Moreira – Viçosa – MG, Editora UFV, 2005 – página 36. 

 

  A radiação solar que volta para o espaço sideral corresponde a 37%, sendo 26% 

refletida pelas nuvens e 11% pela dispersão das partículas que se encontram na 

atmosfera. Os gases e vapor de água são responsáveis pela absorção de 16% da 

radiação. Dessa forma, somando as quantidades de radiações que voltaram para o 

espaço com aquela que foi absorvida pelos gases e vapor de água, tem-se um total de 

53% de perda da radiação global, o que corresponde a 1,06 cal.cm-2.min-1.  

Assim, do total que chega ao topo da atmosfera somente 47% atinge a 

superfície terrestre. Esta radiação recebe o nome de radiação global incidente (Rgi) e 

equivale, em média, a 0,94 cal.cm-2.min-1. A radiação global incidente é composta de 

raios solares diretos (19%) e raios difusos (26%) e é comumente chamada de radiação 

do céu ou celeste. 
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Toda vez que um feixe de radiação passa de um meio menos denso para um 

mais denso, ele sofre uma mudança na trajetória, em consequência do decaimento na 

sua velocidade, o qual é denominado processo de refração. A rigor, a radiação solar 

sofre vários processos de refração porque a concentração dos gases que compõem a 

atmosfera é bastante variada nas diferentes zonas e camadas. 

Além do processo de refração, certos gases constituintes, como o ozônio e o 

CO2, absorvem a radiação solar em certos comprimentos de ondas. Essa absorção pode 

ser total, como é o caso da radiação ultravioleta (absorvida pelo ozônio), ou parcial, 

como ocorre em quase todo o espectro a partir de 0,3 nm, conforme é mostrado na 

figura 14. 

 

Figura 14: Curva de irradiância solar mostrando a absorção da radiação  

pelos gases e vapor de água.  

Fonte: http://br.geocities.com/kawakami.enc/ 

 

Existem também outros fatores complicadores, como partículas dispersas e 

presença de nuvens, que provocam o espalhamento da radiação. 

2.3.4.3   Espalhamento 

O espalhamento é um processo físico que resulta da obstrução das ondas 

eletromagnéticas, por partículas existentes nas suas trajetórias, ao penetrarem na 

atmosfera terrestre. Essa obstrução pode ser tanto da energia incidente quanto da 

reirradiada (refletida).  

Na atmosfera, as partículas responsáveis pelo espalhamento de energia 

apresentam tamanhos variáveis. Há desde moléculas de gases naturais até grandes 



29 

 

 

gotas de chuva e partículas de granizo, conforme é mostrado na 

Tabela 3.  

 

Tabela 3: Partículas presentes na atmosfera e respectivos tamanhos 

 

Partícula Variação no Diâmetro (µm) 

Fumaça, bruma 0,001 – 0,5 

Fumos industriais 0,5 – 50 

Poeira 1 – 5 

Neblina, nuvens 2 – 30 

Névoa 20 – 50 

Garoa 50 – 200 

Chuva 200 – 2000 

Fonte: Fundamentos do Sensoriamento Remoto e Metodologias de Aplicação – Maurício Alves 

Moreira – Viçosa – MG, Editora UFV, 2005 – página 37. 

 

A intensidade e a direção do espalhamento dependem fortemente da razão entre 

os diâmetros das partículas presentes na atmosfera e o comprimento de onda da energia 

eletromagnética incidente e/ou reirradiada. De acordo com os tamanhos das partículas, 

podem ocorrer três tipos de espalhamento: molecular ou Rayleigh, Mie e não-seletivo. 

 

2.3.4.4   Espalhamento Molecular ou Rayleigh 

Quando a relação entre o diâmetro da partícula e o comprimento da onda 

eletromagnética é menor que 1, o espalhamento é considerado isotrópico, ou seja, é 

simétrico em relação à direção da onda incidente e à intensidade. Esse espalhamento é 

denominado molecular, ou Rayleigh, e é produzido, essencialmente, por moléculas de 

gases constituintes da atmosfera.  

As moléculas dos gases presentes na atmosfera terrestre espalham mais 

eficientemente a energia eletromagnética de menores comprimentos de ondas. A 

quantidade de radiação espalhada (E) é inversamente proporcional à quarta potência 

do comprimento de onda (λ), expressa pela relação E = l/λ4. Assim, quanto menor for 

o comprimento de onda, maior será o espalhamento.  
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Por exemplo, a luz azul é espalhada cerca de 5 vezes mais do que a luz vermelha 

porque tem comprimento de onda menor que esta. Este tipo de espalhamento explica 

o motivo da sensação visual azulada do céu durante o dia 

e a avermelhada no crepúsculo e pôr do sol (Figura 15).  

 

                                         (a)                                                           (b) 

 
Figura 15: Efeito do espalhamento Rayleigh na coloração do céu 

Fonte: Combinação de figurasdisponiveis em “http://4.bp.blogspot.com/_7KRdS9C0_ls/TFsuvi-

QJLI/AAAAAAAADYY/52fkMZ3IfR4/s1600/Ceu+Azul.jpg” e 

“http://fc06.deviantart.com/fs4/i/2005/140/f/a/Sunset_1920x1200_wallpaper_by_Vova145.jpg 

 

A luz azul, por ter uma frequência muito próxima da frequência de ressonância 

dos átomos constituintes das moléculas dos gases da atmosfera terrestre, ao contrário 

da luz vermelha, interage muito mais facilmente com a matéria (moléculas e átomos). 

Isso provoca um ligeiro atraso na luz azul, que é reemitida em todas as direções, através 

do espalhamento Rayleigh.  

A luz vermelha, que não é dispersa e sim transmitida, continua em sua direção 

original. Por isso, quando se olha para o céu, é a luz azul que se vê pelo fato de ela ter 

sido mais dispersada pelas moléculas dos gases em todas as direções. Por outro lado, 

a luz violeta é muito mais dispersada do que a luz azul. No entanto, não se vê o céu na 

cor violeta porque o sol produz muito mais luz azul do que violeta.  

 Quando o sol se encontra perto do horizonte os raios diretos que chegam aos 

nossos olhos atravessam uma massa de ar maior e a dispersão aumenta sua intensidade; 

a maior atenuação no azul faz com que a luz do sol seja avermelhada no espectro 

visível. Este efeito se acentua quando há poeira em suspensão na atmosfera (figura 15 

b). 
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2.3.4.5   Espalhamento Mie 

O espalhamento Mie ocorre quando os diâmetros das partículas na atmosfera 

são da mesma ordem ou próximos ao tamanho do comprimento de onda da radiação. 

Quando os diâmetros das partículas são de mesmo tamanho do comprimento de onda, 

o espalhamento Mie é proporcional a l/λ2. Se o diâmetro for da ordem de 3/2 de λ, o 

espalhamento será proporcional a l/λ. 

 

2.3.4.6   Espalhamento não-seletivo 

Quando o tamanho das partículas na atmosfera deixa de ter influência no 

espalhamento, este é denominado não-seletivo, isto é, ele vai se tornando independente 

do comprimento de onda à medida que aumenta o tamanho das partículas. Nesta 

situação, a energia é espalhada, preferencialmente, na direção da frente.  

Geralmente, este tipo de espalhamento ocorre quando o tamanho das partículas 

é muito maior do que os comprimentos das radiações eletromagnéticas 

que incidem sobre elas. Esse espalhamento é o responsável pela aparência branca das 

nuvens, como é mostrado no primeiro plano da figura 15 (a). 

 

2.3.4.7   Absorção Atmosférica 

A absorção da radiação solar na atmosfera dá-se por meio de dois processos: 

dissociação e fotoionização na alta atmosfera; e vibração e transição rotacional de 

moléculas. No primeiro caso, tem-se a absorção da radiação nas faixas dos raios X e 

do ultravioleta e, no segundo caso, absorção na região do infravermelho. Na região do 

visível, a absorção da radiação é muito pequena.  

As moléculas de gases e vapor que causam esses efeitos são: ozônio (03) e 

oxigênio (02), responsáveis pela absorção da radiação na região do ultravioleta; e vapor 

de água, dióxido de carbono (C02) e óxido nitroso (N20), dentre outros, responsáveis 

pela absorção da radiação na região do infravermelho e de microondas. 
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As regiões do espectro eletromagnético, para as quais a radiação não é 

absorvida, ou seja, a atmosfera é transparente, são denominadas de "janelas", 

conforme é mostrado na figura 16. 

 

Figura 16: Curva espectral da radiação solar e da Terra e janelas atmosféricas, representadas pelas 

cores roxa, amarela, vermelha e marrom. 

Fonte: Fundamentos do Sensoriamento Remoto e Metodologias de Aplicação – Maurício Alves 

Moreira – Viçosa – MG, Editora UFV, 2005 – página 39. 

 

Quando a radiação de determinados comprimentos de onda é pouco atenuada 

pela atmosfera (pouco absorvida), define-se aí uma janela atmosférica para esta 

radiação. Observe na figura 16 que as radiações de comprimentos de onda entre 100 

µm e 1 mm são todas absorvidas pela atmosfera terrestre. Neste caso, deve-se evitar 

construir sensores para medir essas radiações, pois nenhuma quantidade chegaria a 

eles. 

Quando a radiação eletromagnética passa do vácuo para outro meio, ela se 

refrata e sua velocidade diminui de um fator η (eta), que é função do meio. Neste caso, 

o que modifica é o comprimento de onda, mantendo constante a frequência. A 

velocidade da radiação eletromagnética, no outro meio, é calculada por: 

 

𝑉 =
𝑐

𝜂
                                          (4) 
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sendo V a velocidade no novo meio, c a velocidade da radiação no vácuo (300000 

km/s)  e η o índice de refração do meio. 

O fenômeno de refração é atribuído às diferentes velocidades da radiação ao 

passar por diferentes meios, sofrendo mudanças de direção. Para mostrar este 

fenômeno Snell estabeleceu uma lei que relaciona o seno do ângulo de incidência da 

radiação com o ângulo da radiação refratada.  

Esta lei postula que "quando a luz passa de um meio para outro mais denso, o 

seno do ângulo de incidência da radiação mantém uma razão constante com o seno do 

ângulo da radiação refratada". Esta relação é expressa por: 

 

𝜂1. 𝑠𝑒𝑛𝜃1 = 𝜂2. 𝑠𝑒𝑛𝜃2                                         (5) 

 

em que θ1 e θ2 são os ângulos de incidência e de refração, respectivamente, e η1 o 

índice de refração do meio 1 e η2 o do meio 2. 

Considerando a passagem da radiação no vácuo igual à unidade (η1 = 1), tem-

se: 

 

𝑠𝑒𝑛𝜃1 = 𝜂. 𝑠𝑒𝑛𝜃2                                          (6) 

 

O índice de refração η é o valor com o qual se mede a capacidade do material 

de causar refração. Por exemplo, entre o ar e o vidro, η = 1,6; entre o ar e a água a 25 

°C, η = 1,3. Isto equivale a dizer que a luz viaja com velocidade de 1,6 vezes mais 

rápida no ar do que no vidro e de 1,3 vezes mais rápida no ar do que na água.   

Radiações com diferentes comprimentos de ondas são refratadas em 

quantidades diferentes. Este processo é conhecido por dispersão. 

 

2.4. RADIAÇÃO DE ONDA CURTA 
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O Sol é a fonte primária de toda a energia disponível para os processos naturais 

ocorrentes na superfície da Terra. A produção de energia pelo Sol é uma quantidade 

aproximadamente constante, mas a que alcança a superfície do solo, em um lugar 

qualquer, não o é. 

A radiação proveniente do Sol tem a maioria de sua energia contida em 

comprimentos de onda que vão de 0,1 a 4 μm, correspondendo às bandas do 

ultravioleta, visível e infravermelho próximo (Brutsaert, 1982), sendo também 

denominada radiação de onda curta.  

Ao atravessar a atmosfera, a radiação de onda curta é modificada pelo 

espalhamento, absorção e reflexão pelos diferentes tipos de moléculas e partículas 

presentes na atmosfera; portanto, a radiação solar global que alcança a superfície é 

constituída pela radiação solar difusa e direta. 

Processos seletivos semelhantes aos ocorridos na atmosfera também são 

observados com a radiação ao penetrar em uma comunidade vegetal. A quantidade de 

radiação que chega à superfície do solo em áreas vegetadas depende do ângulo de 

elevação do Sol e das condições atmosféricas, além da estrutura do dossel 

(BALDOCCHI et al., 1984).  

A radiação incidente sobre uma comunidade vegetal pode influenciar 

cumulativamente a utilização de água, armazenagem de glicose (fotossíntese), 

crescimento das plantas e atuar diretamente sobre a temperatura dos elementos do 

dossel que, por sua vez, governa as taxas dos processos bioquímicos (LEITÃO, 1994). 

 As quantidades de radiação absorvida, transmitida e refletida pela vegetação 

diferem de dossel para dossel, pois cada comunidade vegetal tem suas peculiaridades, 

como altura e distribuição dentro do dossel, inclinação, tamanho e coloração das 

folhas, além das condições de exposição e do tipo de solo. 

A radiação difusa constitui uma fonte de calor da maior importância para a 

superfície da Terra, especialmente em altas latitudes, onde, nos meses de inverno, a 

radiação solar global é bastante reduzida (NIEUWOLT, 1977). Mesmo em latitudes 

médias, ela corresponde a 30 – 40% da radiação solar total incidente. A nebulosidade 

aumenta consideravelmente a razão entre as radiações difusa e a solar total (ARYA, 

1988). 
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Considerando a inexistência de observações de radiação solar em muitos 

pontos da superfície da Terra e as dificuldades inerentes à sua obtenção, muitos 

modelos têm sido desenvolvidos visando estimar as radiações solar global, difusa e 

direta. Entre eles, citam-se os modelos de Erbs et al. (1982); Jain et al. (1988); Becker 

e Weingarten (1991); Beyer et al. (1991); Bivona et al. (1991); Moriarty (1991); 

McCormick e Suehrcke (1991); Gopinathan (1992); Major (1992); Satyamurty e 

Lahiri (1992), entre outros.  

Estes modelos consideram como base outras variáveis meteorológicas 

rotineiramente medidas. Igualmente, ressalta-se que o conhecimento do balanço de 

radiação de ondas curtas em dosséis de vegetação é de grande relevância em estudos 

ecológicos, climatológicos e de sensoriamento remoto. 

 

2.5. RADIAÇÃO DE ONDA LONGA 

A radiação de onda longa é o fluxo radiante de energia resultante da emissão 

dos gases atmosféricos e de superfícies líquidas e sólidas da Terra. Todos os materiais 

sobre a Terra possuem temperatura mais baixa que a do Sol, tal que eles emitem 

radiação em comprimentos de ondas maiores que o da radiação solar.  

A maioria da radiação emitida pela Terra e pela atmosfera está contida no 

intervalo de 4 a 100 μm e, por isto, é denominada radiação de onda longa ou radiação 

termal, em comparação com o espectro da radiação solar que está contido no intervalo 

de 0,1 a 4,0 μm (BRUTSAERT, 1982). 

A atmosfera e a superfície terrestre emitem esta radiação, comportando-se, 

aproximadamente, como um corpo negro às respectivas temperaturas. Assim, 

conhecidas essas temperaturas, as densidades dos fluxos emitidos podem ser estimadas 

através da equação de Stefan-Boltzman.  

Por outro lado, de conformidade com a Lei de Wien pode-se verificar que a 

emissão de energia radiante, tanto pela superfície, como pela atmosfera, situa-se na 

faixa espectral do infravermelho, pois suas temperaturas são baixas.  

A figura 17 mostra algumas cartas de distribuição média da radiação global no 

nordeste onde, na interpretação dessas, deve-se ter em mente que atuam vários sistemas 

meteorológicos geradores de precipitação e os três meses consecutivos mais chuvosos 

(quando se espera haver maior nebulosidade e, consequentemente, menor insolação) 
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mudam de uma área para outra e, frequentemente, de um ano para outro, no mesmo 

local. 

 

Figura 17: Distribuição média da radiação global (cal.cm-2.dia-1, painel superior) e da 

insolação (horas, painel inferior) no Nordeste do Brasil, em junho e dezembro. 

Fonte: Meteorologia e Climatologia – Varejão – página 204 

2ª Edição – Recife 2006 

 

A emissão de energia radiante infravermelha pela atmosfera depende da 

concentração instantânea dos constituintes radiativamente ativos, destacando-se a água 

(fases sólida, líquida e gasosa), o dióxido de carbono e o ozônio.  

É evidente que, sendo a concentração dos dois últimos praticamente 

inalteráveis, as variações mais acentuadas na emissão e absorção atmosféricas são 

causadas por mudanças na umidade específica do ar e na distribuição de gotículas de 

água e de cristais de gelo em suspensão (nuvens, nevoeiros e névoa úmida). 

 Eventualmente, a presença anormal de poeira pode causar mudança acentuada 

no comportamento radiativo da atmosfera. 
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O conhecimento da radiação de onda longa é de grande importância em 

diversos estudos meteorológicos, como, por exemplo, para previsão de variações 

diurnas de temperatura, geadas e nevoeiros noturnos, bem como em avaliações do 

resfriamento radiativo noturno de construções (JIMENEZ et al., 1987).  

Portanto, o fluxo de saldo de radiação de onda longa é um mecanismo 

controlador da formação de geadas, enquanto a força dirigente da evapotranspiração é 

o fluxo líquido de radiação total (saldo de radiação), que fornece o calor latente de 

vaporização exigido, embora a condução de calor e a convecção também contribuam 

para a evapotranspiração (HEITOR et al., 1991). 

Os gases atmosféricos absorvem parte da radiação de onda curta incidente e 

parte da radiação de onda longa radiada pela superfície da Terra e emitem, por sua vez, 

uma fração da radiação que seria emitida por um corpo negro à mesma temperatura 

(HEITOR et al., 1991). Com condições de céu claro, a emissividade atmosférica é uma 

função da temperatura do ar e, em menor extensão, do conteúdo de vapor d’água do 

ar. 

As nuvens são corpos de duas ou três fases, constituídas de vapor d’água, 

gotículas e cristais de gelo, as quais absorvem muito fortemente radiação solar e 

termal, e irradiam similarmente, como um corpo negro, no intervalo de bandas do 

infravermelho. Logo, a emissividade atmosférica aumenta consideravelmente com a 

nebulosidade; com condições de céu nublado, a radiação atmosférica é fortemente 

influenciada pela nebulosidade e também pela temperatura do ar. 

A radiação de onda longa proveniente da atmosfera é seguramente a 

componente do balanço de radiação mais difícil de ser medida. Embora haja 

instrumentos para sua medida, esses emitem radiação em comprimento de onda e 

intensidade comparáveis àquelas da suposta medida. No entanto, em muitas situações 

práticas em meteorologia pode-se estimar a radiação de onda longa através de variáveis 

mais facilmente medidas (Brutsaert, 1982), ou por diferença, através da equação do 

balanço de radiação, como nos trabalhos de MANZI et al. (1986); ANDRÉ et al. 

(1988); VISWANADHAM et al. (1990); BASTABLE et al. (1993); RIBEIRO (1994); 

FEITOSA (1996); RESCHKE (1996), entre outros. 

Vários modelos têm sido propostos para calcular a radiação de onda longa da 

atmosfera à superfície terrestre. Métodos empíricos e analíticos estimam a radiação a 
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partir de valores de temperatura do ar e da pressão de vapor ou ponto de orvalho, 

medidas no nível do abrigo (PRATA, 1996). A principal diferença entre os métodos 

analíticos e empíricos está no fato dos primeiros terem sido derivados a partir de uma 

base física, enquanto os últimos são obtidos a partir de correlações empíricas. 

Métodos detalhados utilizam perfis específicos dos constituintes atmosféricos, 

e incluem o conhecimento de suas propriedades radiativas, para derivar a emissão 

atmosférica. Em princípio, estes métodos detalhados são preferidos, embora, na 

prática, necessitem de informações iniciais minuciosas do estado da atmosfera, bem 

como de informações fundamentais referentes às propriedades radiativas dos 

constituintes atmosféricos, em especial das propriedades do vapor d’água no intervalo 

de 8 - 13 μm. 

A maioria das equações que estimam a radiação de onda longa da atmosfera 

tais como: Ångström, 1918; Brunt, 1932; Elsasser, 1942; Swinbank, 1963; Idso e 

Jackson, 1969; Brutsaert, 1975; Satterlund, 1979 Idso, 1981; Sugita e Brutsaert, 1993; 

Duarte et al., 2006; e outros, só tem validade para dias de céu claro e apresentam 

melhor desempenho quando se considera base diária ou média a longo prazo.  

Portanto, estimativas horárias, frequentemente exigidas em modelos de 

balanço de energia à superfície, são mais sujeitas a erros tendo, muitas vezes, que 

serem ajustadas de acordo com a hora do dia (ALADOS-ARBOLEDAS E JIMENEZ, 

1988). Em dias cobertos devem ser efetuados ajustes para incluir os efeitos da 

nebulosidade. Conforme ressaltou Brutsaert (1982), dentre as equações empíricas que 

estimam a radiação atmosférica, as mais conhecidas e usadas na prática são as de 

BRUNT (1932) e a de SWINBANK (1963). 

Dados observados de radiação de onda longa da atmosfera em condições de 

céu claro sobre a Nigéria, oeste da África, medidos por um pirgeômetro da Eppley, 

foram comparados com valores calculados a partir de perfis atmosféricos e de diversas 

equações, com base em variáveis medidas no nível do abrigo (CULF e GASH, 1993). 

Os resultados apresentaram erros em suas medidas durante ao período diurno porém, 

estas foram satisfatoriamente corrigidas.  

Perfis atmosféricos medidos da temperatura e da densidade de vapor d’água 

foram utilizados para estimativas com a equação de Brutsaert (1975), considerando-se 

condições atmosféricas da estação seca. A forma ajustada da equação de Brutsaert 
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descreveu os dados de modo satisfatório, indicando que sua dedução analítica torna-a 

mais facilmente adaptável do que outras equações similares, empiricamente derivadas. 

Considerando a possibilidade atual de se obter dados mais detalhados sobre as 

distribuições verticais de temperatura e de umidade, as parametrizações da radiação de 

onda longa têm considerado soluções completas da equação de transferência radiativa. 

Assim sendo, as parametrizações propostas por Gupta (1989) e por Gupta et al. 

(1992) foram obtidas utilizando-se dados de perfis brutos de temperatura e de umidade, 

deduzidos a partir de medidas com radiômetros no espectro do infravermelho e de 

microondas, obtidos via pacote TOVS (Sondador Vertical Operacional do Satélite 

TIROS). 

Ultimamente, os módulos de radiação utilizados nos modelos de circulação 

geral da atmosfera, tais como os de dois fluxos desenvolvidos por Edwards e Slingo 

(1996), possibilitam calcular os perfis de irradiância e de aquecimento atmosférico, 

embora exijam perfis verticais detalhados de temperatura, umidade e nuvens. 

Conforme já mencionado, Gupta (1989) e Gupta et al. (1992) parametrizaram 

a irradiância de onda longa em termos de uma temperatura efetiva (Te) para a 

atmosfera e da água precipitável, ambas estimadas a partir de perfis brutos de 

temperatura e de umidade derivados das radiâncias do TOVS. No modelo de Gupta a 

temperatura efetiva é uma média ponderada da temperatura da superfície e das 

temperaturas médias das duas camadas mais baixas do TOVS.  

Os pesos foram determinados a partir de uma análise de sensibilidade da 

irradiância de onda longa para cada uma das três temperaturas. As parametrizações de 

Gupta deram excelentes resultados para céu claro e podem ser adaptadas para céu 

nublado; entretanto, para sua utilização faz-se necessário dispor de dados de perfis de 

temperatura e de umidade, altura e temperatura da base das nuvens e a fração de céu 

coberto pelas nuvens. 

Por outro lado, as parametrizações propostas por Dilley e O’Brien (1998), 

embora conservem a simplicidade das parametrizações empíricas, propõem uma 

melhoria na acurácia das parametrizações para condições de céu claro, ao adotar como 

variáveis dependentes para a irradiância de onda longa, além da temperatura do abrigo, 

a água precipitável.  
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Assim sendo, uma primeira parametrização baseia-se num modelo físico 

simples, enquanto a segunda é uma extensão do modelo de Swinbank, através da 

adição de um termo envolvendo água precipitável.  

Os resultados apresentaram desvios padrão de aproximadamente 5 W.m-2 

quando comparados com cálculos detalhados da transferência radiativa para perfis de 

temperatura e de umidade obtidos a partir do conjunto de dados derivados do sondador 

TOVS. Ambos os modelos são mais acurados do que o modelo de Swinbank, e outros 

que são expressos em termos de temperatura e da pressão de vapor d’água no nível do 

abrigo. 

 

2.6. BALANÇO DE RADIAÇÃO 

A radiação solar, ao penetrar na atmosfera, sofre uma série de processos que a 

modificam. Uma considerável porção da radiação incidente é refletida pelas nuvens e 

difusamente espalhada pela atmosfera. Outras perdas ocorrem devido à absorção de 

radiação pelos gases do efeito estufa, ozônio, vapor d'água e dióxido de carbono. 

Apenas uma parte atinge diretamente a superfície da Terra, enquanto que o 

restante representa as contribuições difusa e térmica da atmosfera (OKE, 1987). O 

estudo da interação da radiação solar entre a atmosfera e uma superfície vegetada 

reveste-se de grande importância para a compreensão dos processos de fisiologia 

vegetal, produtividade de biomassa e trocas turbulentas de energia e massa entre a área 

vegetada (culturas, florestas, pastagens) e a atmosfera (MARQUES FILHO, 1997). 

O entendimento das trocas de energia em áreas do cerrado é de grande 

importância, já que ela afeta os regimes radiativos e de temperatura, o transporte de 

água, o crescimento e a produtividade das plantas. Embora diversos estudos tenham 

sido realizados para avaliar as componentes do balanço de energia em várias áreas 

vegetadas, há pouca informação disponível sobre fluxos de energia sobre áreas abertas 

do cerrado. Portanto, mais informações sobre as magnitudes e padrões de evaporação 

e armazenamento de calor fazem-se necessárias para um melhor entendimento do 

funcionamento destes ecossistemas. 

Por outro lado, muitos estudos têm sido realizados para avaliar o balanço de 

radiação em áreas com monoculturas (p. ex. OGUNTOYINBO, 1970); ROSS, 1981); 

(ANDRÉ E VISWANADHAN, 1983); terrenos não homogêneos (p. ex. ANDRÉ et 
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al., 1990); áreas urbanas (p. ex. ADEBAYO, 1992; PADMANABHAMURTHY E 

BANDOPADHYAY, 1994) e áreas de florestas com diferentes tipos de espécies 

(STEWART E THOM, 1973; BALDOCCHI et al., 1984; SHUTTLEWORTH, 1989; 

VISWANADHAN et al., 1990; MCNAUGHTON et al., 1992, BASTABLE et al., 

1993). 

Algumas regiões podem ser consideradas como mosaicos constituídas de 

elementos que apresentam propriedades térmicas distintas. As características da 

transferência de energia são influenciadas por estas propriedades; portanto, os climas 

local e regional são afetados pela integração espacial da troca de energia sobre muitos 

tipos de elementos da superfície.  

Gay (1979), ao avaliar as trocas radiativas diárias em quatro superfícies 

naturais contrastantes (deserto, campina, floresta e pântano), todas situadas em altas 

altitudes (1250-1600m) no platô semiárido da região central do Oregon, EUA, 

verificou que os resultados mostraram que a radiação incidente foi muito similar em 

todos os sítios, com diferenças substanciais na eficiência da transformação, conforme 

expresso pelo saldo de radiação. Este foi maior sobre a floresta, menor sobre o deserto 

e intermediário sobre a campina e o pântano.  

O saldo de radiação mais alto sobre a campina, uma anomalia aparente, apesar 

da maior absortividade do pântano para radiação solar, poderia ser explicado 

considerando outros fluxos de energia, o que não foi avaliado no estudo. 

 Provavelmente, o saldo de radiação sobre o pântano foi efetivamente reduzido 

pela transferência de calor para a superfície evaporante, através da convecção 

(advecção) a partir de áreas adjacentes mais quentes e pela transferência de calor a 

partir do fluxo de armazenamento. Ou seja, menos energia radiante é requerida para 

manter uma dada taxa de evaporação no pântano, se comparado à campina, devido à 

energia adicional que vem das áreas adjacentes e do substrato. 

Considerando a importância da Floresta Amazônica, apresentam-se, a seguir, 

resultados de estudos do balanço de radiação deste ecossistema. 

Os estudos sobre balanço de radiação em ambientes de floresta basearam-se, 

inicialmente, em informações sobre coberturas vegetais localizadas em latitudes 

medias (SHUTTLEWORTH et al., 1984). Entretanto, nas porções equatoriais dos 

continentes cobertos por florestas naturais é que se encontra uma das principais fontes 
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de aquecimento da atmosfera (MOLION, 1987). Dessas, a maior em extensão é a 

floresta Amazônica, considerada importante fonte de calor para a circulação geral da 

atmosfera, uma vez que a grande quantidade de radiação solar incidente é absorvida 

pela superfície e transformada em calor latente.  

Devido à sua importância, vários experimentos micro - meteorológicos 

integrados foram realizados nas duas últimas décadas com o intuito de melhor entender 

o acoplamento entre a floresta tropical, a atmosfera e as implicações nos biomas 

adjacentes entre os quais se destacam os projetos “Amazon Region 

Micrometeorological Experiment - (ARME)” realizado em Manaus (AM) entre 1983 

e 1985 (Shuttleworth, 1989) e o “Anglo - Brazilian Amazonian Climate Observation 

Study (ABRACOS)” realizado entre 1990 e 1994 (Shuttleworth et al., 1991; Gash et 

al., 1996), em que o balanço de radiação foi avaliado no bioma Floresta Amozônica, 

quanto nos demais biomas adjacentes sobretudo no Pantanal mato grossense. 

Igualmente, os impactos ambientais causados pela atividade antropogênica, 

através do desmatamento, das queimadas e do assoreamento dos rios despertaram o 

interesse da comunidade científica sobre as possíveis modificações do microclima e 

do ciclo hidrológico local. 

 Estudos têm mostrado que a substituição da vegetação natural  por pastagem 

em áreas desmatadas afeta consideravelmente o balanço de radiação à superfície 

(GASH E SHUTTLEWORTH, 1991; BASTABLE et al., 1993; RIBEIRO, 1994; 

CULF et al., 1996; GALVÃO, 1999). 

Como alertou Galvão (1999), a influência de aerossóis provenientes da 

combustão de biomassa e do vapor d’água no balanço de radiação também tem sido 

avaliada em diversos estudos. Feitosa et al. (1998) avaliaram a variação média horária 

da radiação solar global em Rondônia, em áreas de pastagem e de floresta, durante as 

estações seca e chuvosa do período de 1992 a 1996.  

Os resultados mostraram que a transmitância atmosférica durante a estação 

seca na área de pastagem (0,58) é menor do que na floresta (0,66), correspondendo a 

uma diminuição de 2,8 MJ m-2 dia-1 de energia incidente na superfície. Para a estação 

chuvosa a transmitância é de 0,52 na pastagem e de 0,50 na floresta.  
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Logo, os diferentes tipos de vegetação alteram as características da radiação 

solar global incidente, tendo em vista a influência do tipo de superfície na cobertura 

de nuvens e, principalmente, na liberação de aerossóis para a atmosfera. 

O impacto da absorção por aerossóis, particularmente aqueles produzidos pela 

queima da biomassa tropical, sobre a estimativa da troca de radiação solar à superfície 

(TRSS) e sobre as investigações dos efeitos das nuvens sobre a absorção atmosférica 

da energia solar usando a razão da forçante radiativa de nuvem (CRF) foi avaliado por 

LI, (1998). 

Para tal propósito, múltiplas séries de dados globais foram consideradas, 

incluindo aquelas referentes às trocas de radiação no topo da atmosfera (TA), dados 

de superfície, de precipitação e de queima da biomassa tropical obtidos via satélites. 

 A comparação em diferentes zonas latitudinais da TRSS obtidas de diferentes 

fontes (experimentos) usando algoritmos de recuperação, contra dados medidos à 

superfície, mostraram uma tendência zonal similar, isto é, melhor concordância em 

latitudes médias do que nos trópicos onde há ocorrência de queima da biomassa. 

 Enquanto as incertezas estatísticas das diferenças entre dados medidos e 

calculados são muito maiores nos trópicos do que nas latitudes médias devido às 

poucas estações de observação e ao período mais curto de obtenção de dados, a 

tendência comum revela a influência da forte absorção pelos aerossóis produzidos pela 

queima de biomassa sobre a TRSS.  

Segundo o autor, atribuiu-se a este efeito a produção da razão CRF muito mais 

alta do que os valores modelados em seus trabalhos prévios (LI et al., 1995; LI e 

MOREAU, 1996). O estudo de Li (1998) mostrou que a variação da razão da forçante 

radiativa de nuvem no topo da atmosfera e à superfície é aproximadamente 1 na 

maioria das circunstâncias, exceto quando há forte poluição urbana/industrial ou 

queimadas.  

Estas exceções indicaram que há discrepâncias entre a TRSS observada e a 

modelada que aumentam com o decréscimo da nebulosidade; logo, o tratamento dos 

aerossóis deve ter prioridade sobre o das nuvens, embora outros fatores de influência 

menor possam também existir. 
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3. MATERIAL E MÉTODOS 

3.1   ÁREA DE ESTUDO  

 

3.1.1. Localização e Características Climáticas e Geográficas 

O local onde foram realizadas as medidas encontra-se na Base Avançada de 

Pesquisas do Pantanal – Baia das Pedras, pertencente a Universidade Federal de Mato 

Grosso na Reserva Particular do Patrimônio Natural (RPPN) do Serviço Social do 

Comércio (SESC-Pantanal), situada no município de Poconé/MT (16º29’52”S; 

56º24’47”O), distante cerca de 160 km de Cuiabá, foram realizadas em campanhas de 

campo que ocorreram de janeiro a dezembro de 2013.  

              

Figura 18: a) Mapa do Brasil, Mato Grosso com a localização da área de estudo em Poconé, MT, nas 

coordenadas geográficas 6°29’ Sul e 56°25’Oeste. b) Destaque para a Reserva Particular do 

Patrimônio Natural RPPN – Sesc Pantanal e Torre Micrometereológica da Baia das Pedras, c) Foto da 

Torre da Baia das Pedras, d) Base Avançada de Pesquisas do Pantanal/UFMT. 

              

 

 



45 

 

 

A área encontra-se inserida dentro da porção do Pantanal que abrange parte do 

Estado de Mato Grosso. Assim sendo, está sujeita ao pulso de inundação característico 

do Pantanal, contrastando períodos de seca e cheia.  

O clima regional é Aw de acordo com a classificação de Köppen-Geiger, que 

representa um clima tropical semi-úmido (PEEL et al., 2007). A média anual de 

precipitação é de 1220 mm e seu regime apresenta dois períodos distintos, um chuvoso 

de outubro a abril e um seco de maio a setembro (CHIARANDA et al., 2012).  

Durante o período de cheia a lâmina de água sobre o solo pode atingir ate 2 m 

de altura (NUNES DA CUNHA e JUNK, 2004).  

A temperatura média anual do ar varia entre 29 e 32 °C (máxima) e entre 17 e 

20 °C (mínima) (BIUDES et al., 2014).  

O padrão sazonal da precipitação, temperatura e umidade relativa do ar da 

região Centro-Oeste do Brasil onde se localiza a área de estudo é controlado 

principalmente por sistemas de grande porte e de mesoescala. O Centro-Oeste está sob 

influência climática de sistemas atmosféricos tropical e subtropical (ALVES, 2009).   

Durante a estação chuvosa, a Zona de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS) 

está associada a uma saída convergente de umidade da Amazônia que passa pelo 

Centro-Oeste em direção ao Sudeste do Brasil, que é responsável por eventos extremos 

de chuva. Por outro lado, a ausência da ZCAS pode causar supressão da chuva e longos 

períodos de seca (CARVALHO E JONES,2009). Durante a estação seca, a convecção 

e precipitação são suprimidas devido à saída anticiclônica a partir de um sistema de 

alta pressão de nível superior denominado de “Alta da Bolívia” (HARDY et al., 1998).  

A “Alta da Bolívia” é gerada a partir de um forte aquecimento convectivo 

(liberação de calor latente) da atmosfera durante os meses de verão na Amazônia 

(ALVES, 2009). Como consequência dessa circulação anticiclone, uma região de 

baixa pressão é formada nos baixos níveis da atmosfera (VIRJI, 1981), e a 

convergência de ar ocorre causando o período de seca no Centro-Oeste (KOUSKY e 

KAYANO, 1994).  

Além disso, há ondas de frio provocadas por surtos de ar polar durante o 

inverno (maio-agosto) com baixas temperaturas em latitudes médias, que afetam o sul 

do Brasil, com o arrefecimento considerável no centro e no norte da Amazônia 

(PARMENTER, 1976; MARENGO et al.,1997).  
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3.1.2. Caracterização do Solo e da Vegetação 

A topografia da planície de inundação é praticamente plana, levando a 

inundações durante a estação chuvosa (FANTIM CRUZ et al., 2010).  

Os solos da região são de origem sedimentar e ocorrem com dominância de 

solos hidromórficos (Coringa et al., 2012), mas com predominância de argila na área 

de estudo (MACHADO et al., 2015b). 

A vegetação predominante na área de estudo é composta por estande 

monodominante de Combretum lanceolatum Pohl, também conhecido como pombeiro 

(MACHADO et al., 2016).   

 

3.2. INSTRUMENTAÇÃO E COLETA DE DADOS 

Na Base Avançada de Pesquisas do Pantanal/UFMT foi instalada uma torre em 

estrutura metálica de 28 m de altura com equipamentos de medições 

micrometeorológicas que permitiram a coleta e registros de dados, durante 24 horas 

por dia (Figura 19). Para realização deste trabalho, foram utilizados os dados 

micrometeorológicos coletados nos meses de janeiro a dezembro de 2013. 

As medidas de saldo de radiação (Rn) sobre a vegetação foram obtidas por meio 

de um saldo radiômetro (NR LITE, Kipp e Zonen, Delft, Inc., The Netherlands) 

instalado a 20 m de altura. A radiação de onda longa atmosférica e terrestre foram 

medidas pelo Net Radiometro (CNR4-L, Campbell Scientific, Inc., USA) instalado a 

20 m de altura.  A radiação global incidente (Rgi) e a radiação global refletida (Rgr) 

foram medidas por meio de piranômetros (LI-200X-L, Campbell Scientific, Inc., 

USA) instalados a 20 metros de altura, um com a face voltada para cima (Rgi) e o outro 

para baixo (Rgr), assim como a radiação fotossinteticamente ativa incidente (PARi) e 

a refletida (PARr), medidas através de sensores quantum (PAR Lite - Kipp & Zonen, 

Delft, Inc., The Netherlands)  a 20 metros um com a face voltada para cima (PARi) e 

o outro para baixo (PARr). 
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Figura 19: Torre micrometeorológica instalada na Baia das Pedras, em Poconé, MT. 

Fonte: Acervo próprio 

 

A temperatura do ar (Tar) e a umidade relativa do ar (URar) foram medidas por 

meio de três termohigrômetros  (HMP 45AC, Vaisala, Inc., Helsinki, Finland) 

instalados a 22, 25 e 31 m de altura do solo, e (HMP155A – Vaisala, Inc., Helsinki, 

Finland) instalado a  2, 5, 8, 12 e 16m. 

A velocidade do vento (u) foi medida por meio de dois anemômetros de 

conchas (03101-L Wind Sentry Anemometer, RM Young, Inc., USA), instalados a 2, 

5, 8, 12 e 16 m de altura do solo, e um anemômetro de concha e medidor da direção 

do vento (03001 – Wind Sentry Set, RM Young, inc., USA) instalado a 16 m de altura 

do solo. 

A densidade de fluxo de calor no solo (G), a umidade (URsolo) e a temperatura 

(Tsolo) do solo foram medidos próximos a torre micrometeorológica por um conjunto 

de sensores composto por uma placa de fluxo de calor HFP01SC (Hukseflux, Inc., The 

Netherlands) a 1 cm de profundidade a partir da superfície, e cinco termopares tipo T, 

nas profundidades 1, 3, 5, 10 e 20 cm a partir da superfície e devidamente calibrados, 

respectivamente. 
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A precipitação pluviométrica (ppt) foi medida usando um pluviômetro de 

báscula (TR-525M Rainfall Sensor, Texas Eletronics, Inc., USA) instalado a 22 m de 

altura do solo. 

O Conteúdo de água no solo foi medido pelo sensor (CS616 - Campbell 

Scientific, Inc., USA) instalado a 20 cm e 50 cm. 

O Perfil vertical da concentração de CO2 e H2O foi medido pelo sensor 

(CIRAS/SC - PP Systems, USA) instalado a 30 cm, 1, 3, 10, 18, 22, 25 e 31m de altura. 

Os termohigrômetros foram calibrados no local de estudo, colocando-os nas 

mesmas alturas. Após sete dias de medida foi realizada uma regressão linear simples 

com os valores medidos de Tar e URar. 

Os equipamentos da torre micrometeorológica foram alimentados com tensão 

de 12 V por uma bateria de 150 A, carregada por meio de um painel solar de 65 W e 

com regulador de tensão. 

Os dados micrometeorológicos foram coletados por meio de sensores de 

aquisição de dados, ligados a dois dataloggers (CR 1000, Campbell Scientific, Inc., 

USA), instalado a 22 m com intervalo de leitura de 30 segundos e registro das médias 

a cada 30 minutos para os dados de radiação (Rg, Rgi, Ld, PARi, etc) e a cada 10 min para 

as demais medidas micrometeorológicas (Tar, URar, etc).  

Para aumentar o número de canais de entrada do registrador foi utilizada uma 

placa multiplexadora (AM16/32ª-ST-SW, Campbell Scientific, Inc., USA). 

Os dados coletados e armazenados nos Dataloggers são transmitidos via 

internet para um servidor no Programa de Pós-graduação em Física Ambiental na 

Universidade Federal de Mato Grosso/UFMT. Verificações do funcionamento e o 

estado de conservação dos sensores também eram realizados a cada visita no local. 

 No quadro 1 segue os principais instrumentos instalados na torre 

micrometeorológica da Baia das Pedras. 

 

 



49 

 

 

Quadro 1: Instrumentos instalados na torre micrometeorológica – Baia das Pedras. 

 
 

Sensor: Saldo radiômetro NR 

LITE (Kipp e Zonen Delft, Inc., 

The Netherlands) 

Utilização: Saldo de radiação 

(Rn) 

Instalação: a 20 m de altura. 

 

  

Sensor: Piranômetros LI-

200X-L (Campbell Scientific, 

Inc., USA) 

Utilização: radiação global 

incidente (Rgi) e radiação 

global refletida (Rgr) 

Instalação: a 20 metros de 

altura. 

  

Sensor: Quantum LI-190SB-L 

(Campbell Scientific, Inc., 

USA) 

Utilização: radiação 

fotossinteticamente ativa 

incidente (PARi) e a refletida 

(PARr) 

Instalação: a 20 metros de 

altura. 

  

Sensor: Termohigrômetros 

HMP45AC (Vaisala, Inc., 

Helsinki, Finland) 

Utilização: Temperatura do ar 

(Tar) e umidade relativa do ar 

(URar) 

Instalação: a 22, 25, e 31 m 

altura do solo. 

 

  

Sensor: Anemômetros de 

conchas 03101-L Wind Sentry 

Anemometer (RM Young, Inc., 

USA) 

Utilização: A velocidade do 

vento (u) 

Instalação: a 2, 5, 8, 12 e outro 

a 16 m de altura do solo. 
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Sensor: Anemômetro de 

concha e medidor da direção 

do vento 03001-L Wind Sentry 

Set (RM Young, inc., USA) 

Utilização: Velocidade e 

direção do vento 

Instalação: a 16 m de altura do 

solo. 

 

  

Sensor: Placa de fluxo de calor 

HFP01 (Hukseflux, Inc., The 

Netherlands) 

Utilização: fluxo de calor no 

solo (G) 

Instalação: a 1 cm de 

profundidade a partir da 

superfície. 

 

  

Sensor: Reflectômetro CS616 

Soil Misture Sensor (Campbell 

Scientific, Inc., USA) 

Utilização: umidade do solo 

(URsolo) 

Instalação: a 20 cm de 

profundidade a partir da 

superfície. 
 

  

Sensor: Termopares tipo T 

(Campbell Scientific, Inc., 

USA) 

Utilização: Temperatura do 

solo (Tsolo) 

Instalação: nas profundidades 

1, 3, 5, 10 e 20 cm a partir da 

superfície. 

 

 Sensor: Radiômetro 

Infravermelho de Precisão – 

SI–111 (Campbell Scientific, 

Inc., USA) 

Utilização: Temperatura da 

superfície (Tsup) 

Instalação: a 2m de altura 

perpendicularmente à 

superfície. 
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Sensor: Pluviômetro de 

báscula TR-525M Rainfall 

Sensor (Texas Eletronics, Inc., 

USA) 

Utilização: Precipitação 

pluviométrica (ppt) 

Instalação: a 22 m de altura do 

solo. 

 Datalogger CR 1000 

(Campbell Scientific, Inc., USA   

Utilização: Armazenagem de 

dados coletados pelos sensores. 

Placa Multiplexadora 

AM16/32ª-ST-SW (Campbell 

Scientific, Inc., USA) 

Utilização: Estender o número 

de portas de entrada do 

datalogger. 

 

3.3. BALANÇO DE RADIAÇÃO NA SUPERFÍCIE 

O fluxo de saldo de radiação (Rn) resulta do balanço entre as radiações de ondas 

curtas  (OC) e de ondas longas (OL) próximo à superfície, o qual pode ser escrito 

como: 

 

𝑅𝑛 = 𝑂𝐶 + 𝑂𝐿                               (7) 

 

Os termos do balanço de radiação OC e OL são definidos por: 

 

𝑂𝐶 = 𝑅𝑔𝑖
− 𝑅𝑔𝑟

                            (8) 

𝑂𝐿 = 𝐿𝑑 − 𝐿𝑢                                                (9) 

 

sendo 𝑅𝑔𝑖
 a radiação de ondas curtas incidente (ou radiação global incidente), 𝑅𝑔𝑟

 a 

radiação de ondas curtas refletida pela superfície (ou radiação global refletida), Ld a 

radiação de ondas longas proveniente da atmosfera (ou radiação de ondas longas 

incidente) e Lu a radiação de ondas longas emitida pela superfície terrestre. No presente 

trabalho, todos os fluxos acima mencionados são considerados em W.m-2. 
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 Como a superfície terrestre se comporta, aproximadamente, como um corpo 

negro, a radiação de ondas longas emitida pela superfície pode ser estimada através da 

equação de Stefan-Boltzman. 

 

𝐿𝑢 = 휀. 𝜎. 𝑇𝑠𝑢𝑝
4                        (10) 

 

Assim, ε é a emissividade da superfície (adimensonal), σ é a constante de Stefan 

– Boltzmann (5,67 x 10-8 W.m-2.K-4) e Tsup é a temperatura absoluta da superfície, em 

K. 

Para a maioria das superfícies naturais, a emisssividade, razão entre a emissão 

real de uma superfície e a emissão de um corpo negro à mesma temperatura, varia de 

0,95 a 0,98 (HARTMAN, 1994). Segundo Brutsaert (1982), em áreas gramadas a 

emissividade varia entre 0,97 e 0,98. Contudo, em muitas aplicações práticas pode-se 

assumir simplesmente que ε = 1 (ALVALÁ, 1993). 

A equação (7) pode, então, ser escrita da seguinte forma: 

 

𝑅𝑛 = 𝑅𝑔𝑖
− 𝑅𝑔𝑟

+ 𝐿𝑑 −  휀. 𝜎. 𝑇𝑠𝑢𝑝
4                                            (11) 

 

3.4. CÁLCULO DA RADIAÇÃO DE ONDAS LONGAS 

ATMOSFÉRICA 

 

De acordo com a equação do balanço de radiação, equação (11), podemos 

calcular o valor da radiação de onda longa atmosférica a partir dos dados medidos do 

saldo de radiação (Rn), da radiação global incidente (Rgi) e refletida (Rgr) e da 

temperatura da superfície terrestre (Tsup). 

A equação (11) ficará reescrita na seguinte forma: 

 

𝐿𝑑 = 𝑅𝑛 − 𝑅𝑔𝑖
+ 𝑅𝑔𝑟

+ 휀. 𝜎. 𝑇𝑠𝑢𝑝
4                                        (12) 
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3.5. MODELOS PARA A ESTIMATIVA DA RADIAÇÃO DE 

ONDA LONGA ATMOSFÉRICA (Ld) 

 

Levando-se em conta que medidas de Ld são raras, este parâmetro quase sempre 

é obtido de forma indireta, através de vários modelos disponíveis na literatura, alguns 

dos quais têm validade somente para dias de céu claro. Para dias com nuvens, devem 

ser efetuados ajustes para incluir os efeitos da nebulosidade (BRUTSAERT, 1982). 

No presente trabalho Ld será estimada por 29 modelos diferentes e originais, ou seja, 

preservados os valores originais dos parâmetros, propostos para condições de céu 

claro. 

3.5.1. Equação proposta por Ångström (1918) e por Brunt (1932) 

A primeira obra significativa sobre o cálculo da irradiância de onda longa, 

utilizando a abordagem empírica, foi conduzida por Ångström (1918) e Brunt (1932), 

cada um dos quais desenvolveu uma equação simples para o cálculo da Ld que 

dependia apenas da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) e da 

temperatura do ar próximo à superfície (Ta). 

A equação de Ångström assume a forma: 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 − (𝐵. 10−𝐶.𝑒𝑎)]. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                                          (13)

  

    

Em que, originalmente: A = 0,82; B = 0,25; C = 0,168. 

 

A equação proposta por Brunt é dada por: 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 + 𝐵. (√𝑒𝑎)]. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                                               (14)

  

         

Em que, originalmente: A = 0,52; B = 0,065. 
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3.5.2. Equação proposta por Elsasser (1942) 

Elsasser (1942) propôs uma equação para estimar a irradiância de ondas longas 

para céu claro em função da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) e 

da temperatura do ar próximo à superfície (Ta). 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 + 𝐵. ln(𝑒𝑎)]. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                                               (15)

              

 

Em que, originalmente: A = 0,672; B = 0,0412. 

 

3.5.3. Equação proposta por Anderson (1954) 

Anderson propôs uma equação para a estimativa da irradiância de onda longa 

similar a equação proposta por BRUNT (1932). 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 + 𝐵. (√10. 𝑒𝑎)]. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                                        (16)

      

Em que, originalmente: A = 0,68; B = 0,036. 

 

3.5.4. Equação proposta por Efimova (1961) 

Efimova (1961) propôs uma equação para estimar a irradiância de ondas longas 

para condições de céu claro e para o local da antiga URSS. Esta equação está em 

função da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) e da temperatura do 

ar próximo à superfície (Ta). 

 

𝐿𝑑 = (𝐴 + 𝐵. 𝑒𝑎). 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                                                      (17)

   

Em que, originalmente: A = 0,746; B = 0,0066. 
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3.5.5. Equação proposta por Bliss (1961) 

Bliss (1961) propôs um modelo para a estimativa da irradiância de ondas longas 

dependente da temperatura do ponto de orvalho TDP (°C) e da temperatura do ar 

próximo à superfície Ta (K). 

 

𝐿𝑑 = [𝐴. (𝑇𝐷𝑃 + 273,16) − 𝐵]. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                              (18)

             

 

Em que, originalmente: A = 0,00344; B = 0,037. 

 

3.5.6. Equação proposta por Swinbank (1963) 

Swinbank (1963) propôs duas equações para estimar a irradiância de ondas 

longas para céu claro em função apenas da temperatura do ar Ta (K). 

 

Modelo 1: 

𝐿𝑑 = (𝐴. 𝑇𝑎
2). 𝜎. 𝑇𝑎

4                                                                                                              (19)

               

Em que, originalmente: A = 9,365. 10-6 

 

Modelo 2: 

𝐿𝑑 = 𝐴. 𝜎. 𝑇𝑎
4 − 𝐵                                                                                                                (20)

       

Em que, originalmente: A = 1,195; B = 171. 

 

3.5.7. Equação proposta por Marshunova (1966) 

Marshunova (1966) propôs uma equação similar à equação de Brunt (1932) 

para estimar a irradiância de ondas longas para condições de céu claro. 
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𝐿𝑑 = (𝐴 + 𝐵. √𝑒𝑎). 𝜎. 𝑇𝑎
4                             (21) 

 

Em que, originalmente: A = 0,5893; B = 5,351. 10-3. 

 

3.5.8. Equação proposta por Idso & Jackson (1969) 

A equação proposta por Idso e Jackson (1969), integrada sobre todos os 

comprimentos de onda, é função apenas da temperatura do ar Ta (K). 

 

𝐿𝑑 = {1 − 𝐴. exp[−𝐵(273 − 𝑇𝑎)2]}. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                     (22)

  

 

Em que, originalmente: A = 0,261; B = 7,77. 10-4. 

 

3.5.9. Equação proposta por Zillman (1972) 

Zillman (1972) propôs uma equação para estimar a irradiância de ondas longas 

para céu claro em função apenas da temperatura do ar Ta (K) similar à equação de 

Swinbank. 

 

𝐿𝑑 = (𝐴. 𝑇𝑎
2). 𝜎. 𝑇𝑎

4                                        (23) 

 

Em que, originalmente: A = 9,2. 10-6 

 

3.5.10. Equação proposta por Maykut & Church (1973) 

Maykut e Church propuseram uma equação para o cálculo de Ld em condições 

de céu claro e dependente apenas da temperatura do ar (Ta) em Kelvin. 

 

𝐿𝑑 = 𝐴. 𝜎. 𝑇𝑎
4                               (24) 

 

Em que, originalmente: A = 0,7248. 
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3.5.11. Equação proposta por Brutsaert (1975) 

Brutsaert (1975) deduziu uma equação para estimar a irradiância de onda longa 

da atmosfera em dias de céu claro e condições atmosféricas próximas à atmosfera 

padrão, a partir da integração da equação de Schwarzschild sobre todas as direções e 

todos os comprimentos de onda e que novamente está em função da pressão de vapor 

d’água no ar próximo a superfície (ea) e da temperatura do ar próximo à superfície 

(Ta). 

 

𝐿𝑑 = 𝐴. (
𝑒𝑎

𝑇𝑎
)

1

7
. 𝜎. 𝑇𝑎

4                              (25) 

 

Em que, originalmente: A = 1,24. 

 

3.5.12. Equação proposta por Clark & Allen (1978) 

Clark e Allen (1978) empregou a temperatura do ponto de orvalho TDP (°C) 

para resumir o resultado de 800 medições da radiação infravermelha atmosférica em 

condições de céu claro em “San Antonio, Texas – USA”. Eles encontraram uma relação 

logarítmica entre a emissividade do céu e a TDP, na forma: 

 

𝐿𝑑 = {𝐴 + 𝐵. ln [
(𝑇𝐷𝑃+273)

273
]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4                                                            (26) 

 

Em que TDP é dada em °C e Ta em K e originalmente A = 0,787; B = 0,764. 

 

3.5.13. Equação proposta por Satterlund (1979) 

Satterlund (1979) propôs uma equação para estimar a irradiância de onda 

longa, para condições de céu claro, com base em dados de temperatura do ar e da 

pressão de vapor ao nível do abrigo. Esta equação foi proposta visando obter melhor 

ajuste para os dados medidos em condições extremas de temperatura e umidade.  
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Esta equação ajustou-se aos dados medidos em extremos de temperatura e 

umidade melhor do que as equações existentes até então, exibiu acurácia comparável 

em valores intermediários de temperatura e umidade e é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = 𝐴 {1 − 𝑒𝑥𝑝 [−𝑒𝑎

(
𝑇𝑎
𝐵

)
]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4                                      (27) 

 

Em que, originalmente: A = 1,08; B = 2016. 

 

3.5.14. Equação proposta por Idso (1981) 

Idso (1981) propôs uma equação empírica para estimar a irradiância que é 

função da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) e da temperatura do 

ar próximo à superfície (Ta), dada como: 

 

𝐿𝑑 = {𝐴 + 𝐵. 𝑒𝑎. [𝑒𝑥𝑝 (
1500

𝑇𝑎
)]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4                          (28) 

 

Em que, originalmente: A = 0,7; B = 5,95. 10-5 

 

A formulação apresentada pela equação (28) considera o espectro total de 

radiação termal; entretanto, Idso (1981) também considerou aquelas frações contidas 

dentro das sub-regiões de 8 - 14 μm e 10,5 - 12,5 μm, tendo apresentado formulações 

específicas para a emissividade efetiva naquelas bandas de comprimento de onda.  

Estas bandas foram consideradas levando-se em conta que a principal fonte de 

variabilidade da emitância atmosférica total está associada com o contínuo de emissão 

do vapor d'água na região da janela de 8 - 14 μm, assim como na sub-região de 10,5 - 

12,5 μm, a qual exclui os efeitos do ozônio e do dióxido de carbono que penetram na 

janela de 8 - 14 μm.  
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3.5.15. Equação proposta por Ohmura (1981) 

Ohmura (1981) propôs uma equação para condições de céu claro similar à 

Swinbank (1963) dependente da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície 

(ea) e da temperatura do ar próximo à superfície (Ta), dada por: 

 

𝐿𝑑 = (𝐴. 𝑇𝑎
𝐵). 𝜎. 𝑇𝑎

4                              (29) 

 

Em que, originalmente: A = 8,733. 10-3; B = 0,788. 

 

3.5.16. Equação proposta por Centeno (1982) 

Em uma abordagem diferente, Centeno (1982) conduziu um longo estudo de 

mais de 20 anos de medições de radiação de onda longa atmosférica sobre diferentes 

locais da Venezuela usando vários métodos. Ele descobriu que a emissividade 

atmosférica pode ser calculada sob uma variedade de condições: a temperatura do ar 

(Ta) de -10 ° C a + 30 ° C; umidade relativa do ar (UR) na faixa de 40% a 100%; altitude 

local (Z) de 0 a 3 km acima da média do nível do mar, e fator de nebulosidade (N) para 

condições de “céu claro” à de “céu completamente nublado”. A equação simplificada 

para somente condições de céu claro para a estimativa da irradiância de ondas longas 

é dada por: 

 

𝐿𝑑 = {[𝐴 + 𝐵. (0,6017)𝑧]. 10−4. 𝑇𝑎
1,1893. 𝑈𝑅

0,0665}. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                        (30) 

 

Em que, originalmente: A = 5,7723; B = 0,955. 

 

3.5.17. Equação proposta por Andreas & Ackley (1982) 

Andreas & Ackley (1982) propôs um modelo dependente da pressão de vapor 

d’água no ar próximo a superfície (ea) e da temperatura do ar próximo à superfície 

(Ta). 

 

𝐿𝑑 = {𝐴 + 𝐵. 𝑒𝑎. [𝑒𝑥𝑝 (
1500

𝑇𝑎
)]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4                           (31) 
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Em que, originalmente: A = 0,601; B = 5,95. 10-5. 

 

3.5.18. Equação proposta por Berdahl & Fromberg (1982) 

Berdhal e Fromberg (1982) propuseram um modelo para a estimativa da 

irradiância de ondas longas atmosférica com coeficientes adequados para o período 

noturno e outros para o período diurno. Para médias mensais, a emissividade 

atmosférica, em condições de céu claro, é dependente apenas da temperatura do ponto 

de orvalho (TDP).  

Para o período diurno, a equação para a estimativa da irradiância de ondas 

longas é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 + 𝐵. (
𝑇𝐷𝑃

100
)] . 𝜎. 𝑇𝑎

4                             (32) 

 

Em que TDP é dada em °C e Ta em K e originalmente: A = 0,727; B = 0,60. 

3.5.19. Equação proposta por Berdahl & Martin (1984) 

Berdhal e Martin (1984) projetaram um radiômetro especialmente para obter 

dados, em 6 regiões por 57 meses, da distribuição angular e espectral da radiação 

atmosférica. Eles concluíram que, para médias mensais, a emissividade atmosférica, 

em condições de céu claro, é dependente da temperatura do ponto de orvalho (TDP).  

A equação para a estimativa da irradiância de ondas longas é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 + 𝐵. (
𝑇𝐷𝑃

100
) + 𝐶. (

𝑇𝐷𝑃

100
)

2

] . 𝜎. 𝑇𝑎
4                                      (33) 

 

Em que TDP é dada em °C e Ta em K e originalmente: A = 0,711; B = 0,56; C = 0,73. 

3.5.20. Equação proposta por Berger et al. (1984) 

Berger et al. (1984) propôs um modelo para a estimativa da irradiância de ondas 

longas dependente da temperatura do ponto de orvalho TDP (°C) e da temperatura do 

ar próximo à superfície Ta (K). A equação é dada por: 
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𝐿𝑑 = (𝐴 + 𝐵. 𝑇𝐷𝑃). 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                  (34) 

 

Em que, originalmente: A = 0,77; B = 0,0038. 

 

3.5.21. Equação proposta por Konzelmann et al. (1994) 

Konzelmann et al. (1994) propuseram uma equação empírica para estimar a 

irradiância dada em função da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) 

e da temperatura do ar próximo à superfície (Ta). A equação para a estimativa da 

irradiância de ondas longas é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = (0,23 + 𝐴. (
𝑒𝑎

𝑇𝑎
)

1

𝐵
) . 𝜎. 𝑇𝑎

4                            (35) 

 

Em que, originalmente: A = 0,4393; B = 7. 

 

3.5.22. Equação proposta por Prata (1996) 

No modelo de Prata (1996), a emissividade é estimada levando-se em 

consideração que uma aproximação razoável para representar o espectro de onda longa 

deve ser um modelo de banda exponencial modificada. Assim, levou-se em conta que 

a contribuição para a irradiância na região da janela atmosférica (8 - 14 μm) pode 

depender da pressão parcial do vapor d'água e que a trajetória do vapor d'água deve 

ser modificada para representar trajetórias não homogêneas. Estas características 

podem ser incluídas num modelo para a estimativa da irradiância de ondas longas 

descrito por: 

 

𝐿𝑑 = {1 − (1 + 𝑤). 𝑒𝑥𝑝[−(𝐴 + 𝐵. 𝑤)0,5]}. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                     (36) 

 

Em que, originalmente: 

A = 1,2; B = 3;  
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w é o conteúdo de água precipitável da atmosfera em cm.m-2, w = 46,5.
ea

Ta
 

 

3.5.23. Equação proposta por Dilley & O´Brien (1998) 

Dilley e O´Brien (1998) desenvolveram um sistema para calcular a radiação de 

ondas longas (Ld)  em condições de céu claro, que depende da temperatura do ar 

próximo à superfície (Ta) e do conteúdo de água precipitável da atmosfera em kg.m-2 

(PWV). Eles ajustaram a sua parametrização empiricamente utilizando um modelo de 

transferência radiativa e obtiveram bons resultados usando este modelo. É interessante 

notar que o modelo pode ser considerado como uma extensão do modelo de Swinbank 

(1963), devido ao termo 𝑇𝑎
6 = 𝑇𝑎

2. 𝑇𝑎
4 presente em sua equação. 

 

𝐿𝑑 = [𝐴 + 𝐵. (
𝑇𝑎

273,16
)

6

+ 𝐶. √
𝑃𝑊𝑉

25
]                                               (37) 

 

Em que, originalmente: 

A = 59,38; B = 113,7; C = 96,96.  

PWV é o conteúdo de água precipitável da atmosfera em kg.m-2, 𝑃𝑊𝑉 = 465.
ea

Ta
 

 

3.5.24. Equação proposta por Crawford & Duchon (1999) 

Crawford e Duchon (1999) propuseram um modelo para a estimativa da 

irradiância de ondas longas com um coeficiente variando de acordo com a época do 

ano e desenvolveu um ajuste sinusoidal sazonal para este coeficiente. Este modelo é 

dependente da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea), da temperatura 

do ar próximo à superfície (Ta) e da época do ano (mês do ano). A equação para a 

estimativa da irradiância de ondas longas é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = {𝐴 + 𝐵. 𝑠𝑒𝑛 [(𝑚 + 2). (
𝜋

6
)] . (

𝑒𝑎

𝑇𝑎
)

1

7
} . 𝜎. 𝑇𝑎

4                                     (38) 
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Em que, originalmente: 

A = 1,22; B = 0,06.  

m é o mês do ano (1 a 12) 

 

3.5.25. Equação proposta por Zapadka et al. (2001) 

Zapadka et al. (2001) estudaram o balanço de radiação de onda longa, no Mar 

Báltico e propuseram uma equação empírica para estimar a irradiância em função da 

pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) em mb e da temperatura do ar 

próximo à superfície (Ta) em K. A equação para a estimativa da irradiância de ondas 

longas é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = {1 − 𝐴. 𝑒𝑥𝑝 [
−𝑒𝑎

(𝑇𝑎)
]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4                                       (39) 

 

Em que, originalmente: A = 0,35. 

 

3.5.26. Equação proposta por Iziomon et al. (2003) 

 

Ao estudar a radiação infravermelha na atmosfera em dois sítios em altitude 

diferente, Iziomon et al. (2003) propôs um modelo para estimar a irradiância em 

função da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea) em mb e da 

temperatura do ar próximo à superfície (Ta) em K.  

As constantes empíricas A e B na equação têm valores de 0,35 e 10 K.(mb)-1,  

respectivamente, para regiões de terras baixas e os valores de 0,43 e 11,5 K.(mb)-1 para 

regiões montanhosas. 

 A equação para a estimativa da irradiância de ondas longas é dada por: 

 

𝐿𝑑 = [1 − 𝐴. 𝑒𝑥𝑝 (
−𝐵.𝑒𝑎

𝑇𝑎
)] . 𝜎. 𝑇𝑎

4                            (40) 

 

Em que, para as condições de altitude em que se encontra o pantanal:  

A = 0,35;  
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B = 10. 

 

 

 

3.5.27. Equação proposta por Abramowitz et al. (2012)  

 

O modelo global Ld recentemente proposto por Abramowitz et al. (2012) 

mostraram estimativas da radiação de ondas longas atmosféricas razoáveis para todas 

as condições do céu em função da pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície 

(ea) e da temperatura do ar próximo à superfície (Ta). A equação para a estimativa da 

irradiância de ondas longas é escrita como: 

 

𝐿𝑑 = (𝐴. 𝑒𝑎 + 𝐵. 𝑇𝑎𝑟 − 522,5)                                                       (41)

    

Em que, originalmente: A = 0,031 e B = 2,84. 

 

3.5.28. Classificação dos modelos quanto aos parâmetros 

Os modelos utilizados para o cálculo da irradiância de ondas longas em condições 

de céu claro foram categorizados e se enquadraram em uma das seis categorias (Cat) 

abaixo: 

1. (Cat 1) – Aqueles que contêm somente a variável temperatura do ar próximo à 

superfície (Ta) em diferentes formas: linear, exponencial e outras. 

2. (Cat 2) – Aqueles que contêm as variáveis: “pressão de vapor d’água no ar 

próximo a superfície (ea)” e a temperatura do ar próximo à superfície (Ta) em 

diferentes formas nos modelos. 

3. (Cat 3) – Modelos que contêm a irradiância de ondas longas em função da 

temperatura do ponto de orvalho (TDP) além das variáveis “pressão de vapor 

d’água no ar próximo a superfície (ea)” e/ou a temperatura do ar próximo à 

superfície (Ta). 

4. (Cat 4) – Modelos que, além das variáveis “pressão de vapor d’água no ar 

próximo a superfície (ea)” e/ou a temperatura do ar próximo à superfície (Ta) 
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em diferentes formas nos modelos, contêm a variável “água precipitável da 

atmosfera”: PWV (kg.m-2) ou w (cm.m-2). 

5. (Cat 5) – Modelos que contêm, além das variáveis “pressão de vapor d’água 

no ar próximo a superfície (ea)” e/ou a temperatura do ar próximo à superfície 

(Ta), as variáveis: “umidade relativa” (RH em %) e a “altitude local” (z em km). 

6. (Cat 6) – Modelos que contêm a variável “época do ano”, mês do ano (m = 1, 

2, 3,..., 12) além das variáveis “pressão de vapor d’água no ar próximo a 

superfície (ea)” e/ou a temperatura do ar próximo à superfície (Ta). 

 

 

 

3.6. COBERTURA DO CÉU 

Conforme mencionado, como a maior parte das equações propostas para a 

estimativa da irradiância de onda longa são válidas somente para condições de céu 

claro, é necessário selecionar no período considerado apenas os dias em condições de 

“céu claro” para análise. A nebulosidade pode ser expressa em termos da 

transmissividade (Nkemdirim, 1972), determinada pelo índice de claridade (KT) 

definido como a razão entre a radiação solar global incidente (Rgi) em MJ.m-2.dia-1 e a 

irradiação no topo da atmosfera (R0) dada em MJ.m-2.dia-1. 

 

KT =
𝑅𝑔𝑖

𝑅0
                    (42) 

 

 

A classificação da cobertura do céu (KT) foi baseada no trabalho de Dallacort 

et al. (2004) que, no intervalo de  0 ≤  KT  < 0,3 foi definido como céu nublado, entre  

0,3 ≤  KT ≤ 0,65  como céu parcialmente nublado e entre  0,65 <  KT ≤ 1  como céu 

limpo. 

A irradiação no topo da atmosfera 𝑅0 (MJ.m-2.dia-1) foi calculada pela equação 

(43). 

 

𝑅0 =
24

𝜋
. 1367. 𝐸0. (

𝜋

180
. 𝑊𝑠. 𝑠𝑒𝑛𝜑. 𝑠𝑒𝑛𝛿 + 𝑐𝑜𝑠𝜑. 𝑐𝑜𝑠𝛿. 𝑠𝑒𝑛𝑊𝑠)                           (43) 
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Em que E0 é o fator de correção da excentricidade da órbita terrestre (equação 44), Ws 

é o ângulo solar em graus (equação 60), φ é a latitude local em graus e δ é a declinação 

solar em graus (equação 47). 

 

𝐸0 = 𝐴 + 𝐵. 𝑐𝑜𝑠Φ + 𝐶. 𝑠𝑒𝑛Φ + 𝐷. 𝑐𝑜𝑠2Φ                                                             (44) 

 

Em que: A = 1,000110; B = 0,034221; C = 0,00128; D = 0,000719 

 

Em que Φ, o ângulo solar diário em graus, é definido pela equação (45) em função do 

dia Juliano (DJ). 

 

Φ =
2𝜋.(𝐷𝐽−1)

365,242
                               (45) 

 

𝑊𝑠 = 𝑎𝑟𝑐𝑐𝑜𝑠(𝑡𝑔𝜑. 𝑡𝑔𝛿)                             (46) 

 

𝛿 = 23.45. 𝑠𝑒𝑛 [
360

365
(284 + 𝐷𝐽)]                                       (47) 

 

3.7. PRESSÃO DE VAPOR D’ÁGUA 

A pressão de vapor d’água considerada em alguns dos modelos para estimar Ld 

foi obtida como segue. 

O conteúdo de umidade do ar pode ser expresso, direta ou indiretamente, a 

partir de diferentes variáveis. Destas, a mais frequentemente usada em 

micrometeorologia é a umidade específica, a qual não difere significantemente da 

razão de mistura. Ambas estão diretamente relacionadas com a pressão parcial do 

vapor d’água (ea), uma medida da pressão parcial exercida pelas moléculas de vapor 

d’água no ar.  

A pressão de vapor d’água é sempre menor que a pressão de saturação do vapor 

d’água (es) em mb é expressa pela equação polinomial apresentada por Wright (1982): 

 

𝑒𝑠 = 𝐴 + 𝐵. 𝑇𝑎 + 𝐶. 𝑇𝑎
2 + 𝐷. 𝑇𝑎

3 + 𝐸. 𝑇𝑎
4 + 𝐹. 𝑇𝑎

5                                               (48) 
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Em que: A = 6,105; B = 4,44. 10-1; C = 1,434. 10-2; D = 2,623. 10-4; E = 2,953. 10-6; 

               F = 2,559. 10-8; Ta em °C. 

A pressão parcial de vapor d’água no ar (ea) em mb foi calculada pela equação 

de definição da umidade relativa (UR) em %: 

 

𝑒𝑎 =
𝑈𝑅

𝑒𝑠.100
                               (49) 

 

3.8. TEMPERATURA DE PONTO DE ORVALHO 

O ponto de orvalho define a temperatura à qual o vapor de água presente no ar 

ambiente passa ao estado líquido sob a forma de pequenas gotas. Ou seja, é a 

temperatura para a qual o vapor de água presente na atmosfera satura o ar e começa a 

condensar-se para formar o orvalho. A temperatura do ponto de orvalho TDP (em ºC), 

é sempre inferior ou igual à temperatura do ar ambiente Ta. 

O cálculo da temperatura do ponto de orvalho TDP (em ºC), em função da 

temperatura do ar Ta (ºC) e da umidade relativa RH (%), pode ser efetuado da seguinte 

forma: 

 

TDP =
b.α(Ta,RH)

a−α(Ta,RH)
                              (50) 

 

Em que:  

 

∝ (𝑇𝑎, 𝑅𝐻) = (
𝑎.𝑇𝑎

𝑏+𝑇𝑎
) + 𝑙𝑛(𝑅𝐻)                           (51) 

 

a = 17,27 

b = 237,7 °C 

 

Podemos também, para o cálculo da temperatura de ponto de orvalho (°C), utilizar 

a Equação (52), proposta por Zolnier (1994), que apresenta resultados mais precisos e 
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maior estabilidade, quando utilizada nos cálculos relacionados aos processos de trocas 

de energia, umidificação adiabática e mistura de dois fluxos de ar. 

𝑇𝐷𝑃 =
186,4905−237,3.[𝑙𝑜𝑔10(10.𝑒𝑎)]

[𝑙𝑜𝑔10(10.𝑒𝑎)]−8,2859
                            (52) 

 

Em que: ea é dada em mb e Ta em °C. 

 

3.9. ANÁLISE DOS DADOS 

Com o crescente aumento do número e tipos de modelos meteorológicos e 

ambientais, aumenta também a necessidade de técnicas eficazes para avaliar esses 

modelos, já que a avaliação é uma etapa fundamental no processo de modelagem. 

Os métodos empíricos são os mais empregados nas estimativas da irradiância 

de ondas longas, visto que estes utilizam dados meteorológicos facilmente disponíveis. 

Entretanto, estes métodos foram desenvolvidos em condições climáticas específicas, 

existindo, portanto a necessidade de testá-los em uma determinada região, através da 

comparação dos valores estimados com os valores medidos em equipamento padrão. 

Desta forma, obtêm-se os métodos mais apropriados à região, os quais podem ser 

utilizados em outras regiões climaticamente semelhantes. 

 Muitos trabalhos discutem sobre quais formulações e medidas de erros são 

mais adequadas para avaliar modelos (FOX , 1980; WILLMOTT, 1981, 1982; 

WILLMOTT ET AL., 1985; LEGATES E MCCABE JR., 1999; WILLMOTT E 

MATSUURA, 2005). A avaliação de um modelo é feita comparando-se os resultados 

estimados com os valores observados da variável em questão. Essa comparação 

geralmente é feita através de medidas que retornam valores numéricos representando 

o quanto os dados simulados se ajustam aos dados observados.  

Fica evidente, portanto, a importância da escolha de uma estatística adequada 

para se avaliar corretamente um modelo. 

Diversas estatísticas e técnicas são citadas na literatura e utilizadas para 

determinar o erro entre os dados simulados por um modelo (P) e os dados observados 

(O). Dentre elas destacam-se o coeficiente de correlação de Pearson (r), o coeficiente 

de determinação (r2), o erro médio absoluto (EMA), o erro quadrático médio (EQM); 

o erro relativo médio (ERM); o índice de concordância de Willmott (1982) - (d); o 
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índice de confiança ou de desempenho de Camargo & Sentelhas (1997) - (c); e a 

equação da reta de regressão dos dados simulados versus observados (FOX , 1980; 

WILLMOTT et al., 1985; YAPO et al., 1998; LEGATES E MCCABE JR., 1999; TANG 

et al., 2006; DUAN et al., 2006). 

O erro quadrático médio (EQM) indica o grau de desvio entre as determinações 

experimentais e os valores simulados pelo modelo, expresso como uma percentagem 

da média das determinações experimentais. O valor de EQM  tende a zero, quando os 

valores estimados e teóricos tende a ser iguais (ANTONINO, 2001). 

 

𝐸𝑄𝑀 = [√
∑ (𝑃𝑖−𝑂𝑖)2𝑛

𝑖=1

𝑛
] .

100

�̅�
                                       (53) 

 

O EMA e EQM são indicadores do erro acumulado nas simulações. A equação 

para o cálculo do erro médio absoluto é dada por: 

 

𝐸𝑀𝐴 =
∑ |𝑃𝑖−𝑂𝑖|𝑛

𝑖=1

𝑛
                             (54) 

 

O erro relativo médio (%) (equação 55) indica a diferença (em valor absoluto) 

relativa do erro cometido pelo modelo, tendo como objetivo verificar o cenário mais 

aproximado às condições reais. 

 

𝐸𝑅𝑀 = [
∑ |(

𝑃𝑖−𝑂𝑖
𝑂𝑖

)|𝑛
𝑖=1

𝑛
] . 100                                        (55) 

 

A precisão de um modelo é dada pelo coeficiente de correlação que indica o 

grau de dispersão dos dados obtidos em relação à média, ou seja, o erro aleatório. A 

exatidão está relacionada ao afastamento dos valores estimados em relação aos 

observados. Matematicamente essa aproximação é dada pelo índice de concordância 

(d) (CAMARGO & SENTELHAS, 1997). 

O coeficiente de correlação de Pearson (r) é um índice estatístico que indica o 

grau de associação entre duas variáveis e é dada por: 
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𝑟 =
∑ [(𝑂𝑖−�̅�).(𝑃𝑖−�̅�)]𝑛

𝑖=1

√[∑ (𝑂𝑖−�̅�)2𝑛
𝑖=1 ].[∑ (𝑃𝑖−�̅�)2𝑛

𝑖=1 ]
                            (56) 

 

Em que:  

𝑂𝑖 representa os valores observados (medidos); 

�̅� representa a média dos valores observados; 

𝑃𝑖 representa os valores estimados pelos modelos; 

�̅� representa a média dos valores estimados. 

 

A tabela 5 ilustra uma proposta de classificação/interpretação dos valores do 

coeficiente de correlação de Pearson (r). 

 

Tabela 4: Proposta de classificação para o valor de r 

 

Valor de r (+ ou -) Interpretação 

0,00 a 0,19 Uma correlação bem fraca 

0,20 a 0,39 Uma correlação fraca 

0,40 a 0,69 Uma correlação moderada 

0,70 a 0,89 Uma correlação forte 

0,90 a 1,00 Uma correlação muito forte 

Fonte: Adaptação das classificações propostas por Cohen (1988) e Dancey & Reidy (2006). 

 

O coeficiente de determinação (r2) mostra o percentual da variância de uma das 

variáveis que pode ser explicado a partir do valor da outra, ou seja, o r² indica quanto 

da variância da variável estimada é explicada pela variância das variáveis medidas. 

Seu valor está no intervalo de 0 a 1: Quanto maior, mais explicativo é o modelo.  

Por exemplo, se o r² de determinado modelo é 0,8234, significa que 82,34% da 

variância dos valores estimados é explicada pela variância dos valores medidos. 

 Para quantificar matematicamente o índice de concordância (d), Willmott (1982) 

propôs uma equação em que os valores gerados variam de zero, para nenhuma 

concordância, a 1 para a concordância perfeita; dada por: 

 

𝑑 = 1 − {
[∑ (𝑃𝑖−𝑂𝑖)2𝑛

𝑖=1 ]

[∑ (|𝑃𝑖−𝑂|+|𝑂𝑖−𝑂|)2𝑛
𝑖=1 ]

}                            (57) 
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O índice de confiança (c) reúne as indicações dos dois coeficientes, (r) e (d), 

corresponde à equação (58), sendo o valor zero de (c) para confiança nula e 1 

significando confiança perfeita (CAMARGO & CAMARGO, 2000). 

 

𝑐 = 𝑟. 𝑑                     (58) 

 

O critério adotado para interpretar o desempenho dos modelos para a estimativa 

da irradiância de ondas longas pelo índice (c) foi representado na Tabela 6 

(CAMARGO & SENTELHAS, 1997). 

 

Tabela 5: Critério de interpretação do desempenho dos modelos de estimativa da irradiância de ondas 

longas através do índice (c). 

Valor de (c) Desempenho 

> 0,85 Ótimo 

0,76 a 0,85 Muito Bom 

0,66 a 0,75 Bom 

0,61 a 0,65 Mediano 

0,51 a 0,60 Sofrível 

0,41 a 0,50 Mau 

≤ 0,40 Péssimo 

Fonte: Proposto por Camargo & Sentelhas (1997). 
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4. RESULTADOS E DISCUSSÕES 

4.1. CARACTERÍSTICAS METEOROLÓGICAS DO PERÍODO 

ESTUDADO 

Durante o período de estudo, nos meses de janeiro a dezembro 2013, as 

condições meteorológicas em que as observações foram realizadas, caracterizaram-se 

por apresentar variações semelhantes àquelas observadas de acordo com as normais 

climatológicas da região (INMET 2010) com exceção à precipitação anual cujo 

acumulado 368,6 mm (valores medidos no local de estudo) foi menor que o esperado 

1100 – 1220 mm (INMET 2010).  

A radiação solar global incidente (Rgi) no período de estudo, variou de 3,8 

MJ.m-2.dia-1 (valor mínimo) a 28,3 MJ.m-2.dia-1 (valor máximo) e valor médio de 17,5 

MJ.m-2.dia-1 (Figura 20). 

 

Figura 20: Gráfico da Integração diária da radiação global incidente (Rgi) em MJ.m-2.dia-1.  

 

 

Os valores médios diários de temperatura do ar variaram de 10,7 ºC a 30,9 ºC; 

os valores máximos diários variaram de 12,5 ºC a 38,1ºC e os valores mínimos de 7,6 
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°C a 26,4 °C. A figura 21 ilustra a evolução da temperatura média, máxima e mínima 

diária do ar durante o período de estudo. 

 

Figura 21: Comportamento da temperatura média, máxima e mínima diária do ar durante o período 

de estudo. 

 

 A precipitação acumulada, registrada durante o período de estudo, foi de 368,6 

mm. Na figura 22 é possível observar períodos definidos de seca (maio a setembro) e 

chuva (outubro a abril). No período compreendido entre os meses de maio e setembro 

podemos observar o período definido como estação seca com precipitação acumulada 

neste período de 28,2 mm e no período compreendido entre os meses de outubro e 

abril a estação úmida ou também chamada período de chuva com precipitação 

acumulada de 340,4 mm. 
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Figura 22: Gráfico de precipitação acumulada mensal. Na estação seca a precipitação 

acumulada foi de 28,2 mm e no período de chuva com 340,4 mm totalizando no ano de 2013 

368,6 mm. 

 

A cobertura do céu nos meses considerados neste estudo é apresentada na 

figura 23.  

 

Figura 23: Evolução da cobertura do céu nos meses considerados no estudo. 

 

Durante o período de estudo, a maior porcentagem dos dias refere-se às condições 

de “céu parcialmente nublado” (72%) seguido de “céu claro” (17%) e de “céu 

nublado” (11%).   

Na estação seca observa-se a maior porcentagem de dias em condições de “céu 

claro” (32 %). No mês de julho houve o maior número de dias em condições de céu 

claro. Neste mês houve uma precipitação acumulada de 2,5 mm enquanto a radiação 

solar global incidente foi de 501,7 MJ.m-2.mês-1 com temperatura média mensal de 

22,9 °C. O ano de 2013 foi um ano atípico considerando a normal climatológica da 

região para a precipitação (INMET, 2010).  

Na estação úmida nota-se a maior porcentagem em condições de “céu parcialmente 

nublado” (84 %) tendo o mês de novembro o maior número de dias em condições de 
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“céu parcialmente nublado” com precipitação acumulada neste mês de 43,4 mm, 

radiação solar global incidente de 606,8 MJ.m-2.mês-1 com temperatura média mensal 

de 26,9 °C.  

A tabela 7 ilustra a evolução da Cobertura do céu (% dos dias estudados em cada 

mês), da Temperatura média mensal (°C), da Rgi (MJ.m-2.mês-1) e da Precipitação 

mensal acumulada (mm) nos meses de 2013. 

 

Tabela 6: Evolução da Cobertura do céu (% dos dias estudados em cada mês), da Temperatura média 

mensal (°C), da Rgi (MJ.m-2.mês-1) e da Precipitação mensal acumulada (mm) em cada mês do período 

de estudo. 

 

Mês 
Céu 

Claro 

Céu 

Parcialmente 

Nublado 

Céu 

Nublado 

Temperatura 

média 

mensal 

Radiação 

solar 

global 

incidente 

Precipitação 

mensal 

acumulada 

Janeiro 3% 71% 26% 26,5 538,4 69,5 

Fevereiro 0% 85,7% 14,3% 26,5 517 31,4 

Março 6,5% 84% 9,5% 26,8 560,3 83,3 

Abril 6,7% 86,7% 6,6% 26 500,25 25,7 

Maio 22,6% 58,1% 19,3% 24,4 432,5 8,3 

Junho 20% 73,3% 6,7% 24,5 414,1 12 

Julho 71% 19,4% 9,6% 22,9 501,7 2,5 

Agosto 58% 42% 0% 23,4 603,1 0 

Setembro 10% 86,7% 3,3% 26,6 561 5,4 

Outubro 0% 83,9% 16,1% 26,5 545,1 32,1 

Novembro 3,3% 90% 6,7% 26,9 606,8 43,4 

Dezembro 0% 87,1% 12,9% 26,4 592,6 55 

 

 

 

4.2.  AVALIAÇÃO DOS MODELOS  

Os modelos utilizados para o cálculo da irradiância de ondas longas em condições 

de céu claro foram categorizados e se enquadraram em uma das seis categorias 

propostas de acordo com os seus parâmetros. 
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A tabela 7 mostra a avaliação dos vinte e nove (29) modelos categorizados e classificados por data com suas respectivas estatísticas c, d, r, r2,  ERM, EAM e 

EMQ. 

 

Modelo Ano r
2

r d EMQ EMA ERM (%) c Interpretação - Camargo&Sentelhas (1997) Categoria

Ångström (1918) 1918 0.6347 0.7967 0.6548 11.8613 42.9072 10.1131 0.5217 SOFRÍVEL 2

Brunt (1932) 1932 0.6974 0.8351 0.6172 14.9255 57.1318 13.9111 0.5154 SOFRÍVEL 2

Elsasser (1942) 1942 0.6961 0.8343 0.5943 14.7821 56.527 13.6185 0.4958 MAU 2

Anderson (1954) 1954 0.6766 0.8226 0.4544 26.7533 104.1586 25.4204 0.3738 PÉSSIMO 2

Efinova (1961) 1961 0.7127 0.8442 0.8281 7.8246 26.1432 5.7668 0.6991 BOM 2

Bliss (1961) 1961 0.6988 0.8359 0.8614 6.8146 23.2609 4.5143 0.7201 BOM 3

Swinbank (1963) - modelo 1 1963 0.6132 0.7831 0.7418 10.814 38.6355 8.5161 0.5809 SOFRÍVEL 1

Swinbank (1963) - modelo 2 1963 0.6146 0.784 0.6809 12.6199 46.0352 10.8179 0.5338 SOFRÍVEL 1

Marshunova (1966) 1966 0.6488 0.8055 0.3304 33.5973 135.2081 32.8554 0.2661 PÉSSIMO 2

Idso & Jackson (1969) 1969 0.6134 0.7832 0.7653 10.212 36.2267 7.6359 0.5994 SOFRÍVEL 1

Zillman (1972) 1972 0.6132 0.7831 0.6998 12.0797 43.8299 10.1279 0.548 SOFRÍVEL 1

Maykut & Church (1973) 1973 0.6146 0.784 0.4596 21.4529 84.2312 20.3471 0.3603 PÉSSIMO 1

Brutsaert (1975) 1975 0.7055 0.8399 0.7036 11.5397 42.2735 10.2174 0.5909 SOFRÍVEL 2

Clark & Allen (1978) 1978 0.6934 0.8327 0.6967 10.8774 39.3135 9.3112 0.5801 SOFRÍVEL 3

Satterlund (1979) 1979 0.7047 0.8395 0.7589 9.374 32.8565 7.6644 0.6371 MEDIANO 2

Idso (1981) 1981 0.6496 0.806 0.796 8.5358 28.3746 6.1823 0.6415 MEDIANO 2

Ohmura (1981) 1981 0.6141 0.7836 0.5725 15.8162 60.1643 14.51 0.4486 MAU 1

Centeno (1982) 1982 0.7073 0.841 0.5347 17.8354 69.7973 16.8961 0.4497 MAU 5

Andreas & Ackley (1982) 1982 0.6234 0.7896 0.5352 18.1442 70.3354 17.062 0.4225 MAU 2

Berdahl & Fromberg (1982) 1982 0.7166 0.8465 0.682 12.0539 44.8514 10.8366 0.5774 SOFRÍVEL 3

Berdahl & Martin (1984) 1984 0.7075 0.8411 0.6754 12.5793 46.9608 11.3911 0.5681 SOFRÍVEL 3

Berger et al (1984) 1984 0.7094 0.8423 0.7016 10.9515 39.8576 9.5096 0.5909 SOFRÍVEL 3

Konzelmann et al (1994) 1994 0.7133 0.8446 0.2699 43.4314 176.073 42.9162 0.2279 PÉSSIMO 2

Prata (1996) 1996 0.7132 0.8445 0.7016 11.3707 41.7289 10.0525 0.5925 SOFRÍVEL 4

Dilley & O´Brien (1998) 1998 0.6861 0.8283 0.5871 15.2469 58.4788 14.1075 0.4863 MAU 4

Crawford & Duchon (1999) 1999 0.6639 0.8148 0.3791 31.1918 125.1513 30.8986 0.3089 PÉSSIMO 6

Zapadka et al (2001) 2001 0.6631 0.8143 0.39 27.2818 109.0575 26.457 0.3176 PÉSSIMO 2

Iziomon et al (2003) 2003 0.7085 0.8417 0.6451 13.423 50.8133 12.3069 0.543 SOFRÍVEL 2

Abramowitz et al (2012) 2012 0.615 0.7842 0.4299 21.9311 85.3084 20.4545 0.3372 PÉSSIMO 1

Tabela 7: Avaliação dos modelos de estimativa da irradiância de ondas longas (Ld). 
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Dos vinte e nove modelos analisados, 24 % se enquadram na categoria (1), 45 

% na categoria (2), 17 % na categoria (3), 7 % na categoria (4), 4 % na categoria (5) e 

3 % na categoria (6), portanto, a maioria dos modelos possuem os parâmetros 

climáticos “pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície (ea)” e a temperatura 

do ar próximo à superfície (Ta). A figura (24) ilustra a porcentagem das seis categorias 

presentes nos modelos analisados. 

 

Figura 24: Porcentagem das categorias presentes nos vinte e oito modelos analisados. 

 

Segundo a classificação de Camargo & Sentelhas (1997), dos vinte e nove 

modelos analisados, 45 % tiveram desempenho “SOFRÍVEL”, 24 % “PÉSSIMO”, 17 

% “MAU”, 7 % “MEDIANO”, 7 % “BOM”, 0 % “MUITO BOM” e 0 % “ÓTIMO”. 

A figura (25) mostra um gráfico indicando a porcentagem do total de modelos de 

acordo com a classificação de Camargo & Sentelhas (1997). 
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Figura 25: Porcentagem do total de modelos de acordo com a classificação de Camargo & Sentelhas 

(1997). 

 

De acordo com os resultados apresentados na tabela (8), os modelos que 

obtiveram desempenho “BOM”, o índice de desempenho (c) variou de 0,6991 a 

0,7201, o erro relativo médio (ERM) variou de 4,5143 % a 5,7668 %, o erro médio 

absoluto (EMA) variou de 23,2609 W.m-2 a 26,1432 W.m-2, o erro médio quadrático 

(EMQ) variou de 6,8146 % a 7,8246 %, o índice de concordância (d) variou de 0,8281 

a 0,8614, o coeficiente de correlação de Pearson (r) variou de 0,8359 a 0,8442 

indicando uma correlação forte segundo a classificação de Cohen (1988) e Dancey & 

Reidy (2006), e o coeficiente de determinação (r2) de 0,6988 a 0,7127. A tabela (9) 

mostra os valores mínimo e máximo dos índices estatísticos para os modelos que 

obtiveram desempenho “BOM”. 

 

Tabela 8: Valores mínimo e máximo dos índices estatísticos dos modelos de desempenho "BOM". 

DESEMPENHO BOM 

Valor r2 r D EMQ (%) EMA (W.m-2) ERM (%) C 

mín. 0,6988 0,8359 0,8281 6,8146 23,2609 4,5143 0,6991 

máx. 0,7127 0,8442 0,8614 7,8246 26,1432 5,7668 0,7201 

 

Nestes modelos (desempenho “BOM”), 50 % se enquadram na categoria (2), 

ou seja, aqueles que contêm os parâmetros “pressão de vapor d’água no ar próximo a 

superfície (ea)” e a temperatura do ar próximo à superfície (Ta) e 50 % se enquadram 
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na categoria (3), ou seja, modelos escritos em função da temperatura do ponto de 

orvalho (TDP). A figura (26) ilustra a porcentagem de cada categoria presente nos 

modelos que obtiveram o desempenho “BOM”. 

 

Figura 26: Porcentagem de cada categoria (cat) presente nos modelos de desempenho "BOM". 

 

 

Os modelos que obtiveram desempenho “MEDIANO”, o índice de 

desempenho (c) variou de 0,6371 a 0,6415, o erro relativo médio (ERM) variou de 

6,1823 % a 7,6644 %, o erro médio absoluto (EMA) variou de 28,3746 W.m-2 a 

32,8565 W.m-2, o erro médio quadrático (EMQ) variou de 8,5358 % a 9,374 %, o 

índice de concordância (d) variou de 0,7589 a 0,796, o coeficiente de correlação de 

Pearson (r) variou de 0,806 a 0,8395 e o coeficiente de determinação (r2) de 0,6496 a 

0,7047. A tabela (10) mostra os valores mínimo e máximo dos índices estatísticos para 

os modelos que obtiveram desempenho “MEDIANO”.  

Tabela 9: Valores mínimo e máximo dos índices estatísticos dos modelos de desempenho 

"MEDIANO". 

DESEMPENHO MEDIANO 

Valor r2 r d EMQ (%) EMA (W.m-2) ERM (%) C 

mín. 0,6496 0,806 0,7589 8,5358 28,3746 6,1823 0,6371 

máx. 0,7047 0,8395 0,796 9,374 32,8565 7,6644 0,6415 

 

Estes modelos se enquadraram na categoria (2).  
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Os modelos que obtiveram desempenho “SOFRÍVEL”, o índice de 

desempenho (c) variou de 0,5154 a 0,5994, o erro relativo médio (ERM) variou de 

7,6359 % a 13,9111 %, o erro médio absoluto (EMA) variou de 36,2267 W.m-2 a 

57,1318 W.m-2, o erro médio quadrático (EMQ) variou de 10,212 % a 14,9255 %, o 

índice de concordância (d) variou de 0,6172 a 0,7653, o coeficiente de correlação de 

Pearson (r) variou de 0,7832 a 0,8351 e o coeficiente de determinação (r2) de 0,6134 

a 0,6974. A tabela (11) mostra os valores mínimo e máximo dos índices estatísticos 

para os modelos que obtiveram desempenho “SOFRÍVEL”.  

Tabela 10: Valores mínimo e máximo dos índices estatísticos dos modelos de desempenho 

"SOFRÍVEL". 

DESEMPENHO SOFRÍVEL 

Valor r2 r d EMQ (%) EMA (W.m-2) ERM (%) C 

mín. 0,6134 0,7832 0,6172 10,212 36,2267 7,6359 0,5154 

máx. 0,6974 0,8351 0,7653 14,9255 57,1318 13,9111 0,5994 

 

Estes modelos se enquadraram nas categorias (1), (2), (3) e (4). Nenhum 

modelo com desempenho “SOFRÍVEL” se enquadrou nas categorias (5) e (6). A figura 

(27) ilustra a porcentagem de cada categoria presente. 

 

Figura 27: Porcentagem de cada categoria (cat) presente nos modelos de desempenho "SOFRÍVEL". 

 

Os modelos que obtiveram desempenho “MAU”, o índice de desempenho (c) 

variou de 0,4225 a 0,4958, o erro relativo médio (ERM) variou de 13,6185 % a 17,062 
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%, o erro médio absoluto (EMA) variou de 56,527 W.m-2 a 70,3354 W.m-2, o erro 

médio quadrático (EMQ) variou de 14,7821 % a 18,1442 %, o índice de concordância 

(d) variou de 0,5352 a 0,5943, o coeficiente de correlação de Pearson (r) variou de 

0,7896 a 0,8343 e o coeficiente de determinação (r2) de 0,6234 a 0,6961. A tabela (12) 

mostra os valores mínimo e máximo dos índices estatísticos para os modelos que 

obtiveram desempenho “MAU”.  

Tabela 11: Valores mínimo e máximo dos índices estatísticos dos modelos de desempenho "MAU". 

DESEMPENHO MAU 

Valor r2 r d EMQ (%) EMA (W.m-2) ERM (%) C 

mín. 0,6234 0,7896 0,5352 14,7821 56,527 13,6185 0,4225 

máx. 0,6961 0,8343 0,5943 18,1442 70,3354 17,062 0,4958 

 

Nos modelos de desempenho “MAU”, 20 % se enquadram na categoria (1), 40 

% se enquadram na categoria (2), 20 % se enquadram na categoria (4), 20 % se 

enquadram na categoria (5). Nenhum modelo com desempenho “MAU” se enquadrou 

nas categorias (3) e (6). A figura (28) ilustra a porcentagem de cada categoria presente 

nos modelos que obtiveram o desempenho “MAU”. 

 

Figura 28: Porcentagem de cada categoria (cat) presente nos modelos de desempenho "MAU". 

 

E por fim, os modelos que obtiveram desempenho “PÉSSIMO”, o índice de 

desempenho (c) variou de 0,2279 a 0,3738, o erro relativo médio (ERM) variou de 
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25,4204 % a 42,9162 %, o erro médio absoluto (EMA) variou de 104,1586 W.m-2 a 

176,073 W.m-2, o erro médio quadrático (EMQ) variou de 26,7533 % a 43,4314 %, o 

índice de concordância (d) variou de 0,2699 a 0,4544, o coeficiente de correlação de 

Pearson (r) variou de 0,8226 a 0,8446 e o coeficiente de determinação (r2) de 0,6766 

a 0,7133. A tabela (13) mostra os valores mínimo e máximo dos índices estatísticos 

para os modelos que obtiveram desempenho “PÉSSIMO”.  

Tabela 12: Valores mínimo e máximo dos índices estatísticos dos modelos de desempenho 

"PÉSSIMO". 

DESEMPENHO PÉSSIMO 

Valor r2 r d EMQ (%) EMA (W.m-2) ERM (%) C 

mín. 0,6766 0,8226 0,2699 26,7533 104,1586 25,4204 0,2279 

máx. 0,7133 0,8446 0,4544 43,4314 176,073 42,9162 0,3738 

 

Nos modelos de desempenho “PÉSSIMO”, 29 % se enquadram na categoria 

(1), 57 % se enquadram na categoria (2) e 14 % se enquadram na categoria (6). 

 Nenhum modelo com desempenho “PÉSSIMO” se enquadrou nas categorias 

(3), (4) e (5). A figura (29) ilustra a porcentagem de cada categoria presente nos 

modelos que obtiveram o desempenho “PÉSSIMO”. 

 

Figura 29: Porcentagem de cada categoria (cat) presente nos modelos de desempenho "PÉSSIMO". 

 

Nesta análise inicial, os modelos com seus coeficientes originais, podemos 

observar que o modelo de estimativa da irradiância de ondas longas que apresentou os 
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melhores índices estatísticos e, portanto, aquele que melhor se adapta às condições do 

pantanal mato-grossense, para o período estudado, foi o modelo de Bliss (1961).  

Este modelo está escrito em função dos parâmetros micrometeorológicos 

temperatura do ponto de orvalho TDP (°C) e da temperatura do ar próximo à superfície 

Ta (K) escritos na forma linear apresentou os menores valores para o erro quadrático 

médio (EMQ = 6,8146 %), para o erro médio absoluto (EMA = 23,2609 W.m-2) e para 

o erro relativo médio (ERM = 4,5143 %) indicando um menor desvio entre as 

determinações experimentais (valores medidos) e os valores simulados (valores 

estimados), ou seja, permitiu verificar que o modelo em questão foi aquele que mais 

se aproximou das condições reais. 

 Apresentou, também, um dos maiores valores para o coeficiente de 

determinação (r2 = 0,6988) e para o coeficiente de correlação de Pearson (r = 0,8359) 

indicando uma correlação forte (COHEN 1988; DANCEY & REIDY 2006).  

Apresentou também o maior valor para o índice de concordância de Willmott 

(1982) (d = 0,8614) e para o índice de confiança ou de desempenho de Camargo & 

Sentelhas (1997) (c = 0,7201) indicando um desempenho “BOM”. 

A figura (30) mostra o gráfico da regressão dos valores estimados em função 

dos valores medidos assim como a equação da regressão e os índices estatísticos 

utilizados na análise. 
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Figura 30: Bliss (1961) - Gráfico da regressão dos valores estimados em função dos valores medidos 

assim como a equação da regressão e os índices estatísticos utilizados na análise. 

 

Após esta avaliação e classificação iniciais dos 29 modelos originais, de acordo 

com os resultados obtidos dos índices estatísticos aplicados, os cinco modelos que 

obtiveram melhores desempenhos, ou seja, aqueles cujos valores estimados se 

aproximaram mais dos valores experimentais tiveram os seus coeficientes ajustados nas 

condições do local de estudo e, novamente, avaliados e classificados buscando, assim, o 

modelo que melhor se adapta as condições do Pantanal Mato-grossense sob céu claro. 

Portanto, os modelos Bliss (1961), Efinova (1961), Idso (1981), Satterlund (1979) 

e Idso & Jackson (1969) tiveram os seus coeficientes ajustados nas condições do local de 

estudo e após as parametrizações houve uma melhora significativa em seus desempenhos, 

ou seja, menores erros estatísticos, maiores coeficientes como os de determinação (r2), 

de correlação de Pearson (r), melhores índices de concordância (d) e, 

consequentemente, melhores índices de desempenho (c). Para este procedimento foi 

utilizado o software estatístico NCSS (2007). 

As figuras (31), (32), (33), (34) e (35) mostram o gráfico da regressão dos 

valores estimados em função dos valores medidos assim como a equação da regressão 

e os índices estatísticos utilizados na análise pós-parametrização para os modelos de 

Bliss (1961), Efinova (1961), Idso (1981), Satterlund (1979) e Idso & Jackson (1969) 

respectivamente. 
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Figura 31: Bliss (1961) - Gráfico da regressão dos valores estimados em função dos valores medidos 

assim como a equação da regressão e os índices estatísticos utilizados na análise pós-parametrização. 

 

 

 

Figura 32: Efimova (1961) - Gráfico da regressão dos valores estimados em função dos valores 

medidos assim como a equação da regressão e os índices estatísticos utilizados na análise pós-

parametrização. 
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Figura 33: Idso (1981) - Gráfico da regressão dos valores estimados em função dos valores medidos 

assim como a equação da regressão e os índices estatísticos utilizados na análise pós-parametrização. 

 

 

 

Figura 34: Satterlund (1979) - Gráfico da regressão dos valores estimados em função dos valores 

medidos assim como a equação da regressão e os índices estatísticos utilizados na análise pós-

parametrização. 
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Figura 35: Idso & Jackson (1969) - Gráfico da regressão dos valores estimados em função dos valores 

medidos assim como a equação da regressão e os índices estatísticos utilizados na análise pós-

parametrização. 

 

A tabela (13) mostra a comparação dos índices estatísticos entre os modelos 

originais e parametrizados assim como as suas classificações e a tabela (14) mostra as 

equações comparando os coeficientes dos modelos originais e após a parametrização 

assim como as suas categorias. 
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Tabela 13: Comparação dos índices estatísticos entre os modelos originais e parametrizados 

 

 

 

 

 

 

 

Modelo R
2 R d EMQ (%) EMA (W.m

-2
) ERM (%) c Interpretação - Camargo & Sentelhas (1997)     

     Bliss (1961) 0.7151 0.8456 0.9158 5.1439 15.3509 0.0846 0.7744 MUITO BOM

     Efinova (1961) 0.7139 0.8449 0.9152 5.147 15.4054 0.0977 0.7732 MUITO BOM

     Idso (1981) 0.7054 0.8399 0.9075 5.1741 15.1158 0.209 0.7622 MUITO BOM

     Satterlund (1979) 0.7047 0.8395 0.912 5.2368 15.3168 0.0932 0.7656 MUITO BOM

     Idso & Jackson (1969) 0.615 0.7842 0.8663 5.9144 16.145 0.3176 0.6794 BOM

CÉU CLARO - parametrizado

Modelo R
2 R d EMQ (%) EMA (W.m

-2
) ERM (%) c Interpretação - Camargo & Sentelhas (1997)     

     Bliss (1961) 0.6988 0.8359 0.8614 6.8146 23.2609 4.5143 0.7201 BOM

     Efinova (1961) 0.7127 0.8442 0.8281 7.8246 26.1432 5.7668 0.6991 BOM

     Idso (1981) 0.6496 0.806 0.796 8.5358 28.3746 6.1823 0.6415 MEDIANO

     Satterlund (1979) 0.7047 0.8395 0.7589 9.374 32.8565 7.6644 0.6371 MEDIANO

     Idso & Jackson (1969) 0.6134 0.7832 0.7653 10.212 36.2267 7.6359 0.5994 SOFRÍVEL

CÉU CLARO - original
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Tabela 14: omparação entre os coeficientes dos modelos originais e pós- parametrização assim como as suas categorias. 

Cobertura do Céu Modelo Ano Equação e coeficientes Categoria 

C
éu

 C
la

ro
 

 
Bliss 1961 

𝐿𝑑 = [𝐴. (𝑇𝐷𝑃 + 273,16) − 𝐵]. 𝜎. 𝑇𝑎
4 

 

Original                  Parametrizado 

A = 0,00344          A = 0,005049 

B = 0,037               B = 106,846 

 

3 

Efimova 1961 

𝐿𝑑 = (𝐴 + 𝐵. 𝑒𝑎 ). 𝜎. 𝑇𝑎
4 

 

Original                  Parametrizado 

A = 0,746              A = 0,8281 

B = 0,0066            B = 0, 004899 

 

3 

Idso  1981 

𝐿𝑑 = {𝐴 + 𝐵. 𝑒𝑎 . [𝑒𝑥𝑝 (
1500

𝑇𝑎
)]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4 

 

Original                      Parametrizado 

A = 0,7                      A = 0,8284 

B = 5,95. 10−5          B = 3,23. 10−5 

 

1 

Satterlund 1979 

𝐿𝑑 = 𝐴 {1 − 𝑒𝑥𝑝 [−𝑒𝑎

(
𝑇𝑎
𝐵

)
]} . 𝜎. 𝑇𝑎

4 

 

Original                  Parametrizado 

A = 1,08                 A = 1,1707 

B = 2016               B = 2016 

 

3 

Idso & Jackson 1969 

 𝐿𝑑 = {1 − 𝐴. exp[−𝐵(273 − 𝑇𝑎 )2]}. 𝜎. 𝑇𝑎
4 

 

Original                          Parametrizado 

A = 0,261                      A = 0,0804 

B = 7,77. 10−4               B = 1,2. 10−4 

 

3 
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Após a parametrização, o modelo que apresentou os melhores índices 

estatísticos e, portanto, aquele que melhor se adapta às condições do pantanal mato-

grossense, para o período estudado, continuou sendo o modelo de Bliss (1961). 

𝐿𝑑 = [𝐴. (𝑇𝐷𝑃 + 273,16) − 𝐵]. 𝜎. 𝑇𝑎
4                                                                              (59) 

Em que: A = 0,005049; B = 106,846 após a parametrização. 

Os trabalhos de Silva (2002), Aguiar (2007) e Galvão (1999) obtiveram os seus 

melhores resultados com modelos escritos em função dos parâmetros “pressão de 

vapor d’água no ar próximo a superfície (ea)” e a temperatura do ar próximo à 

superfície (Ta) embora com modelos diferentes, ou seja, de outros autores cujos 

parâmetros estavam escritos em formas diferentes, sendo que cada um deles se adaptou 

diferentemente às condições do local de estudo: pantanal sul mato-grossense, 

pastagem e floresta em Rondônia respectivamente. 

No final deste trabalho segue um anexo contendo os gráficos de todos os 

modelos analisados neste estudo. 
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5. CONCLUSÃO 

Inicialmente, dos vinte e nove (29) modelos analisados exclusivamente para 

condições de céu claro e para as condições climatológicas do Pantanal mato-grossense, 

7 % tiveram desempenho “BOM”, 7 % “MEDIANO”, 45 % “SOFRÍVEL”, 17 % 

“MAU” e 24 % “PÉSSIMO”. Os modelos que obtiveram melhores desempenho 

(“BOM”) foram os de Bliss (1961) e Efimova (1961). As estimativas de Ld obtidas a 

partir destas formulações foram aquelas em que apresentaram os menores erros 

estatísticos e os maiores coeficientes como os de determinação (r2), de correlação de 

Pearson (r) indicando uma correlação  forte entre os valores estimados e os medidos, 

os melhores índices de concordância e, consequentemente, os melhores índices de 

desempenho. A maioria dos modelos apresenta em sua formulação os parâmetros 

“pressão de vapor d’água no ar próximo a superfície” (ea) e a “temperatura do ar 

próximo à superfície” (Ta). Nesta análise, podemos observar que o modelo de 

estimativa da irradiância de ondas longas, em sua formulação original e pós-

parametrização, que apresentou os melhores índices estatísticos e, portanto, aquele que 

melhor se adaptou ao Pantanal mato-grossense, para o período estudado e para as 

condições de céu claro, foi o modelo de Bliss (1961).  
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Modelos parametrizados 

 

 


