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RESUMO 

 
 
A variabilidade diurna e sazonal para o Atlântico Equatorial a partir de dados da bóia 
localizada em 0°S 23°W do programa PIRATA, foram discutidas neste trabalho para 
10 anos de dados (1999 – 2009).  Variáveis meteorológicas (ie. radiação solar, 
temperatura da superfície do mar e do ar, precipitação, salinidade, umidade relativa, 
direção e intensidade do vento), foram utilizadas para estimar os fluxos turbulentos 
de calor sensível, latente, momento e por onda longa através do esquema COARE 
3.0. Os resultados da variação diurna mostraram que as variabilidades da 
temperatura da superfície do mar (TSM) e do ar possuem um ciclo diurno bem 
marcado, há uma defasagem de três horas entre o máximo da radiação solar e o 
máximo da temperatura da superfície do mar devido ao processo de aquecimento 
atmosférico. A precipitação possui dois máximos às 10h e às 16 h. A TSM e as 
radiações solares contribuem para uma inibição da turbulência e, como 
consequencia, redução da salinidade de superfície.  O aumento da salinidade, 
observado após as 16 horas pode estar associado à redução da precipitação e 
temperatura, bem como a processos tri-dimensionais. Observou-se que a fluxo de 
calor sensível e latente apresentam um ciclo diurno com um máximo principal e um 
secundário, embora estes não coincidam no tempo. Quando comparados com a 
variação da velocidade do vento e da diferença de temperatura entre o ar e o mar, 
observa-se que a diferença de temperatura é o principal mecanismo que dirige estes 
fluxos. Associado aos fluxos de calor observa-se então os máximos diários de 
precipitação. O fluxo de calor sensível é prioritariamente direcionado da superfície 
para atmosfera. Os resultados para o balanço de energia no sistema oceano-
atmosfera indicou que a região equatorial é caracterizada pelo ganho de calor 
através dos processos radiativos. A radiação de onda curta (o oceano ganha 
energia) e o fluxo de calor latente (perda de calor pela evaporação) foram às 
componentes mais relevantes para o balanço de calor no Atlântico Tropical. 
 
 
Palavras-chave: Interação oceano-atmosfera, fluxos turbulentos, balanço de energia, 
variabilidade diurna, Atlântico Tropical, PIRATA. 
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1- INTRODUÇÃO 

 

Os climas equatoriais diferem em muitos aspectos dos temperados. A 

diferença mais importante é o balanço de energia, pois a quantidade de radiação 

solar recebida na região equatorial é mais elevada do que aquela recebida nas 

regiões temperadas. As temperaturas mostram mais uniformidade nas regiões 

tropicais, sendo distintas das temperadas pela ausência da estação fria, e sua 

subdivisão é baseada no volume e distribuição da precipitação. As variações 

sazonais da temperatura do ar e do mar aumentam com a latitude e com o grau de 

continentalidade. Essas são mais elevadas no verão, quando a intensidade da 

radiação solar é maior, e menores no inverno quando a incidência de radiação solar 

é mais baixa. Vários fatores influenciam a distribuição da temperatura sobre a 

superfície da Terra, incluindo a quantidade de radiação recebida, a natureza dos 

ventos predominantes e as correntes oceânicas (AYOADE, 2006). 

A região equatorial é a parte mais aquecida do planeta. O ar próximo à 

superfície da Terra se aquece e se expande, tendendo naturalmente a fluir para 

cima, mantendo um ar tropical quente e leve. Quando as correntes ascendentes 

esfriam, ocorre a condensação do vapor de água, fazendo com que esta região seja 

continuamente afetada pela precipitação (BAPTISTA, 2000). 

A variabilidade climática do oceano Atlântico Tropical foi discutida por Enfield 

e Mayer (1997) como sendo similar ao ENOS (El Nino – Oscilação Sul). As 

anomalias da temperatura da superfície do Mar (TSM) com sinais opostos 

caracterizam duas fases de variabilidade climática, relacionadas à TSM positiva e 

negativa resultando em um gradiente térmico norte-sul, conhecido na literatura como 

Padrão Dipolo (Souza e Nobre, 1998). Este padrão de variabilidade do sistema 

oceano-atmosfera é mais importante sobre o Atlântico Tropical afetando a posição e 

a intensidade da Zona de convergência Intertropical (ZCIT) (Hastenrath, 1984; 

Moura & Shukla, 1981; Souza & Nobre, 1998; Clauzet et al, 2005). Existe uma 

grande dificuldade para avaliar a influência do ENOS no Atlântico, através da 

associação do Padrão Dipolo com os modos equatoriais do Atlântico (Castelão, 

2002). Estas variações influenciam, assim, no clima, no regime de ventos e na 

variação da precipitação de algumas regiões continentais tais como África e 

Nordeste da América do Sul (SKIELKA, 2009). 
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 Em principio o ciclo diurno da convecção tropical atmosférica pode ser 

interpretado como uma resposta ao aquecimento da superfície da Terra, devido à 

radiação solar incidente. Quando a temperatura da superfície aumenta, a convecção 

resultante aumenta atingindo o máximo no fim da tarde ou inicio da noite. Com o 

resfriamento da superfície, a convecção diminui atingindo um mínimo no inicio da 

manhã (SOUSA & ROCHA, 2006).  

A variabilidade da precipitação é dominada pelas trocas de calor e umidade 

entre a superfície e atmosfera. Dados históricos apontam um padrão consistente de 

máximos de precipitação nas regiões continentais e mínimos sobre as regiões 

oceânicas. Em padrões de escalas globais, é observado um máximo sobre as 

regiões continentais no final da tarde e nas regiões oceânicas no final da noite 

(SILVA, 2009; CRONIN & MCPHADEN,1999). 

No caso do oceano o aumento da convecção ocorre à noite devido ao 

resfriamento da superfície, intensificando a turbulência e assim a profundidade da 

camada de mistura oceânica (CMO) (SKIELKA, 2008). 

A energia da atmosfera é transferida para a superfície do oceano 

principalmente através do cisalhamento do vento sob a forma de momento o que 

induz assim as correntes de superfície. O oceano por sua vez transfere energia para 

atmosfera na forma de calor latente e sensível. O calor latente para atmosfera é 

função da quantidade de vapor d´água presente na atmosfera, envolvendo assim 

mudança de fase da água. Já o calor sensível depende da intensidade do vento e do 

gradiente de temperatura entre o ar e o mar (ROGERS, 1995). 

As dinâmicas de grande escala do oceano e da atmosfera são intimamente 

relacionadas. A energia é transferida da atmosfera para o oceano dirigindo assim 

sua circulação. Por sua vez, a energia transferida do oceano afeta a circulação 

atmosférica, o tempo e o clima. Os processos responsáveis pelas trocas entre o 

oceano e atmosfera ocorrem em pequena escala via fluxos de calor, momento, 

umidade e traçadores. Medidas diretas dos fluxos em superfície são limitadas a 

poucas plataformas especializadas de modo que medidas extensivas estão restritas 

a parametrização dos fluxos que podem usar variáveis facilmente medidas in situ ou 

remotamente. Os fluxos podem ser determinados a partir de medidas da velocidade 

e direção do vento, temperatura e umidade média obtida numa dada altura 
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introduzindo coeficientes de transferência bulk de calor, umidade e momento 

(GEERNAERT, 1990). 

Este trabalho está organizado da seguinte forma. Na próxima seção são 

definidos os objetivos gerais e específicos. A área de estudo, o Oceano Atlântico 

equatorial, é descrita na seção 3. A metodologia e o tratamento de dados utilizados 

no trabalho são apresentados na seção 4. A seção 5 apresenta uma discussão dos 

resultados e a conclusão é apresentada na seção 6. 
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2- OBJETIVOS  

 

 

O objetivo geral deste trabalho é investigar a variabilidade diurna e sazonal do 

Oceano Atlântico Equatorial, a partir de dados disponibilizados do projeto PIRATA, 

baseado na metodologia de Cronin e McPhaden (1999). 

 

2.1 OBJETIVOS ESPECÍFICOS 

 

Dentre os objetivos deste trabalho os específicos são destacados como: 

 Caracterizar o ciclo diurno e sazonal da temperatura da superfície do mar e 

do ar, precipitação, salinidade, radiação solar, direção e velocidade do vento; 

 Estimar os fluxos de calor latente, sensível e momento, utilizando o esquema 

de Fairall 3.0; 

 Calcular o balanço de calor por ondas longas; 

 Estimar o balanço de energia. 
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3 – ÁREA DE ESTUDO 

 

O Oceano Atlântico Equatorial (fig.1) é relativamente estreito, limitado pela 

África a leste e pela América do Sul a oeste.  Não existe uma delimitação exata para 

se definir as latitudes máximas e mínimas do Atlântico Equatorial. 

 

 

Figura 1 - Oceano Atlântico Equatorial 

 

O oceano equatorial é distinto de outras regiões oceânicas devido a suas 

particularidades dinâmicas e termodinâmicas. O balanço geostrófico próximo a 

região equatorial, diminui de tal maneira que o transporte de Ekman desaparece e 

as correntes de superfície são dirigidas pelos ventos de leste (Pedlosky, 1994).  O 

cisalhamento do vento orienta as correntes em superfície, gerando um intenso 

gradiente horizontal no oceano, resultando assim na formação de uma corrente de 

jato situada abaixo da camada de mistura do oceano conhecida como subcorrente 

equatorial (SCE) (Skielka et al., 2010). A SCE é encontrada na profundidade de 

100m aproximadamente e possui uma velocidade máxima de 0,8 m/s, descrevendo 

uma variação sazonal alcançando maior profundidade quando o vento em superfície 

é mais intenso (PHILANDER et al., 1996). 

 Sobre regiões equatoriais, as variações anuais da temperatura de superfície 

do mar (TSM) dependem mais dos processos de interação oceano-atmosfera do que 

do ciclo anual dos fluxos de calor de superfície para o Oceano Atlântico tropical 

(Carton e Zhou, 1997; Yu et al., 2005).  As variações da mistura vertical são 

induzidas pelo vento, advecção vertical e horizontal de calor e resfriamento devido à 
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evaporação, que é relacionada aos processos de retro-alimentação oceano-

atmosfera. Todos estes processos estão, direta ou indiretamente, associados à 

redução ou intensificação do vento de superfície que é determinado, em grande 

parte, pelo deslocamento sazonal da zona de convergência intertropical (ZCIT) 

(CARTON ET AL., 1996; CHANG ET AL., 2000 e WEINGARTNER E WEISBERG, 

1991a). 

 A ZCIT está situada sobre regiões de águas quentes, onde a convecção e, 

consequentemente, intensa nebulosidade e precipitação existem (Hasthenrath, 

1991). Quando a ZCIT está situada sobre uma determinada região, a intensidade 

horizontal do vento enfraquece e as principais componentes do balanço de radiação 

em superfície diminuem (SKIELKA et al., 2010). 

 Apesar da redução na radiação solar incidente em superfície, estudos 

precedentes identificaram o papel da diminuição do vento em promover o aumento 

da TSM como o resultado de dois fatores principais: redução da perda de calor 

latente induzida pelo vento e a elevação da termoclina (SKIELKA et al., 2010). 

 A precipitação no Atlântico Equatorial está relacionada com o movimento da 

ZCIT devido à quantidade de nuvens e evaporação. As taxas de precipitação são 

maiores nos trópicos do que em regiões subtropicais e o regime diurno de 

precipitação no equador é caracterizado com um máximo à noite e nas primeiras 

horas da manhã (Nieuwolt,1977). A precipitação no Atlântico Equatorial está 

intimamente ligada com as taxas de radiação de onda longa (ROL), já que o ciclo 

anual da TSM varia modestamente na região Equatorial. A maior variabilidade da 

ROL é resultante da variação da quantidade e altura das nuvens (BOMVETI, 2006). 
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4. MATERIAIS E MÉTODOS  
 

 4.1 PROJETO PIRATA (PILOT RESEARCH MOORED ARRAY IN THE 

TROPICAL ATLANTIC) 

 

O Programa PIRATA compreende um conjunto de 18 bóias tipo ATLAS 

(Autonomous Temperature Line Acquisition System), que estão ancoradas entre as 

posições de 15ºN à 20ºS e 38ºW à 0ºS (fig. 2). Baseado no projeto CLIVAR (Climate 

Variability and Predictability Program), o PIRATA é um programa com cooperação 

internacional entre a França, Estados Unidos e o Brasil. Seu objetivo é a 

investigação das interações atmosfera-oceano no Atlântico Tropical para entender a 

evolução espacial e temporal da TSM, transferências de quantidade de movimento, 

calor e água doce e relacionar seus impactos na variabilidade climática regional em 

escalas sazonais e inter-anuais.  

 

 

Figura 2 - Bóia Atlas 

 

        As informações oceânicas e meteorológicas das bóias são armazenadas na 

memória em alta resolução (10 minutos) sendo transmitidas por satélite, 
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disponibilizadas em tempo real na Internet através da página 

(http://www.pmel.noaa.gov/pirata). Os dados disponíveis são, radiação solar, 

precipitação, vento, umidade relativa, temperatura do ar, pressão, temperatura de 

superfície do mar, temperatura de sub-superfície, salinidade e densidade (tab. 1) 

(Servain et al, 1998).  

 

Tabela 1 - Características dos sensores das bóias. Adaptação contendo a descrição dos 

sensores utilizados pela bóia. 

Variável Sensor Altura-

Sensor 

Resolução Intervalo Precisão 

Velocidade do vento 

(m/s) 

Hélice 4 m 0.2 1-0 

(0.4- 36) 

±0.3 ou 

3% 

Direção do vento (o) Hélice 4m 1.4 0-355 5- 7.8° 

Temperatura do Ar 

(oC) 

Termistor 3m 0.01 14-32 ±0.2°C 

Umidade Relativa (%) Capacitância 3m 0.4 55-95 

(0-100%) 

±2.7% 

Precipitação(mm/h) Capacitância 3m 0.2 0-50 ±0.4 

(10min) 

Salinidade  (Sm-1) Condutividade  0.0001 3-6 (0-6)  ±0.02 

Radiação de onda 

curta (Wm-2) 

Piranômetro 3m 0.4 200-

1000 

(0-1600) 

±2% 

Fonte: Adaptada de http://pmel.noaa.gov/tao/proj_over/sensors.shtml. 

Por estar localizada próxima a costa brasileira e possuir uma série temporal com 

poucas falhas (fig.4), foram utilizados, para este trabalho, 10 anos (1999-2009) de 

dados da bóia situada a 0°N, 23°W (B23W) (Fig.3).  
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Figura 3 - Localização da bóia utilizada neste estudo (0°23°W). 

 

 

Figura 4 - Disponibilidade de dados bóia Pirata (0°23°W). 

 

4.2.- Fluxo de Superfície 

 

O fluxo de calor sensível (H) é expresso como sendo a diferença de 

temperatura entre a superfície do oceano e a parcela de ar adjacente.  Este fluxo 

descreve o transporte de calor associado a movimentos convectivos e é descrito 

como:                                

                                                                                         (1) 

Onde  é a densidade do ar, Cp é o calor específico do ar a pressão constante, Ch o 

coeficiente de transferência de calor sensível, U velocidade do vento e Tar é a 

temperatura do ar. 
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O fluxo de calor latente (LE) é descrito pela quantidade de energia necessária 

para a água evaporar. Quando o vapor condensa na atmosfera este libera energia 

que estava antes armazenado e pode ser expresso como:  

                                                                                  (2) 

Onde  é a densidade do ar, Le é o calor latente de vaporização, Ce coeficiente de 

transferência de calor latente, qs é umidade específica saturação referente à 

interface oceano-atmosfera e qar a umidade específica do ar no nível de referência 

(normalmente 10 metros). 

O fluxo de momento (τ) é expresso como sendo a quantidade de energia que 

é transferida da atmosfera, por atrito do vento, para a superfície do oceano, sendo 

este determinado como:   

                                                                                                        (3) 

Onde Cd coeficiente de transferência turbulenta de momento. 

Estes fluxos serão estimados utilizando o algoritmo Coare 3.0 proposto e 

desenvolvido para regiões equatoriais por Fairall et al. (1996, 2003) disponível em 

ftp://ftp1.esrl.noaa.gov/users/cfairall/wcrp_wgsf/computer_programs/cor3_0/. 

 Para calcular as médias das séries temporais, os dados foram 

convertidos de hora GMT para hora local.  Foram então calculadas as médias diárias 

mensais e trimestrais (as estações do ano) das variáveis médias e turbulentas.  

 

ftp://ftp1.esrl.noaa.gov/users/cfairall/wcrp_wgsf/computer_programs/cor3_0/
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5. RESULTADOS E DISCUSSÃO 
 

 Os resultados são apresentados da seguinte maneira, primeiramente serão 

apresentados os resultados da variabilidade diurna das variáveis oceanográficas, 

meteorológicas e dos fluxos turbulentos de calor e radiativos, na sequência serão 

apresentados os resultados da variabilidade sazonal para as mesmas variáveis e por 

fim estarão descritos os resultados para o balanço de energia. 

5.1 Dados da bóia PIRATA 

 

 A tabela 2 mostra os valores médios, máximos e mínimos para as variáveis 

meteorológicas e oceanográficas para o período. Observa-se que, na média, a 

temperatura do ar é ligeiramente inferior à TSM, uma diferença de 0,5oC, 

caracterizando uma atmosfera instável. Os ventos são moderados de direção 

sudeste. 

 

Tabela 2 - Parâmetros Estatísticos das variáveis médias 

Variável Média Máximo Mínimo Desvio Padrão 

Temp. do Ar (oC) 26,2 30,2 21,9 1,14 

TSM (oC) 26,7 31,2 23,5 1,29 

Precipitação (mm/h) 0,29 49,7 0 1,9 

Salinidade 35,8 36,4 33,2 0,32 

Umidade Relativa (%) 85,9 100       50,9 3,9 

Velocidade Vento (m/s) 4,48 16,7 0 0.47 

Direção de Vento (o) 127,62 360 0 60, 1 

Radiação Solar (W/m2) 467,4 1432,6 0 567,9 
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5.1.1- Variabilidade diurna das variáveis médias 

 

A figura 5 apresenta a média diurna de radiação solar, temperatura do ar, 

temperatura da superfície do mar, umidade relativa, velocidade do vento, 

precipitação e salinidade. 

A radiação solar mostra um valor máximo de 467 W/m² às 14 horas. Observa-

se que valores de radiação maiores que zero começam em torno de 7h da manhã e 

terminam às 20h marcando uma duração de dia média de 13 horas 

aproximadamente. 

 As temperaturas da superfície do mar e do ar apresentam um ciclo associado 

à variação da radiação. Contudo, ambas as temperaturas apresentam valores 

máximos em defasagem em relação à radiação solar. A TSM mostra um máximo de 

27oC às 17 horas enquanto a temperatura do ar tem seu valor máximo de 26,5oC às 

18 horas. Esta mesma defasagem pode ser observada no valor mínimo da TSM de 

26,6oC às 9 horas, mas não na temperatura do ar (25,9oC às 7 horas). A amplitude 

diurna média da TSM, 0,4°C, é menor do que a da temperatura do ar, 0,6°C. Isto é 

resultado da maior capacidade de armazenar calor do oceano. Em geral, a 

temperatura da água apresenta um ciclo diurno menor do que a temperatura do ar, 

pois sua capacidade de adquirir e perder calor é mais lenta (Dutra, 2008). 

 A intensidade do vento mostra um ciclo bem definido, com valor mínimo de 

4,3 m/s à 1h e um máximo de 4,7 m/s às 7 horas. Os ventos são predominantes de 

SE (125 – 130°) o que caracterizam, juntamente com a velocidade relativamente 

fraca, os ventos alísios. 

Como esperado a umidade relativa varia de maneira inversa com a 

temperatura do ar, refletindo uma maior capacidade para conter vapor quando o ar 

está mais aquecido. Os maiores valores são encontrados nas primeiras horas do 

dia, atingindo seu pico máximo às 4 horas de 87%. Seu mínimo, em torno de 84%, é 

encontrado às 18 horas. 

  A precipitação apresenta dois máximos da ordem de 0,5 mm/h as 11 e 17 

horas. O primeiro máximo coincide com o inicio da diminuição da salinidade. Como 

tanto a precipitação como a radiação solar tendem a suprimir a mistura turbulenta, 

isto parece ter impacto no decréscimo de salinidade observada a partir das 10h. O 

aumento da salinidade a partir das 18 horas pode estar associado com a redução da 
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temperatura e da precipitação. Neste caso a turbulência tende a ser mais importante 

misturando a camada superficial e, conseuquentemente, aumentando a salinidade. 

Estes resultados foram também observados por CRONIN e MCPHADEN (1999) 

para o pacífico Equatorial. 

 

 Há uma diferença de aproximadamente três horas entre o máximo da 

radiação solar (13 horas) e a resposta da temperatura da superfície do mar (16 

horas). Essa variação da temperatura do mar tem um duplo impacto no ciclo da 

salinidade. O aumento da TSM contribui para uma maior evaporação e, neste caso, 

espera-se um aumento da salinidade em superfície. Entretanto uma maior 

quantidade de vapor d´água na atmosfera pode levar a uma maior taxa de 

precipitação que, por sua vez, diminuiria a salinidade. Comparando o 

comportamento da TSM e da salinidade, observa-se que um aumento na TSM está 

relacionado a uma queda na salinidade.  
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Figura 5 - Valores médios horários de (a) Radiação solar, (b) temperatura do ar, (c) 

temperatura da superfície do mar, (d) umidade relativa, (e) direção do vento, (f) velocidade 

do vento, (g) precipitação e (h) salinidade. 
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5.2 - FLUXOS TURBULENTOS E RADIATIVOS 

 

5.2.1 A radiação de onda longa 

 

A radiação solar sofre uma série de processos ao passar pela atmosfera, 

sendo uma parte desta radiação refletida pelas nuvens e espalhada pelo ar. A outra 

parte é relacionada com a absorção dessa radiação incidente, pelas nuvens e pelos 

gases na atmosfera, que ao aquecerem emitem energia na forma de radiação de 

onda longa.  Tanto a atmosfera quanto a superfície do mar emitem radiação de onda 

longa. O quanto cada meio emite é definida em função da sua temperatura. A 

superfície da Terra emite em função simplesmente da temperatura de superfície, 

sendo que quanto maior a temperatura, mais radiação de onda longa é emitida. A 

emissão a partir da atmosfera é mais complexa, dependendo da quantidade de 

energia adquirida pela superfície, vapor d´água e da cobertura de nuvens. 

 A radiação de onda longa liquida Qlw é expressa por 

                                       Qlw = LW↑ - LW↓                                                       (4) 

Onde LW↑ e LW↓ são as radiações de onda longa emitida pela superfície e 

emitida pela atmosfera respectivamente. 

5.2.2 Radiação de onda longa descendente 

 

 Nesta seção são apresentados vários testes realizados com algumas 

equações para o cálculo de radiação de onda longa que estão disponíveis na 

literatura.  

 A primeira equação aqui apresentada foi proposta por Swinbank (1963). Esta 

expressão depende somente da temperatura do ar e é dada por:      

 

                                             (5) 

                                                                     

onde σ = 5,67x10-8 Wm-2 K-4 é a constante de Stefan Boltzman, Tar a temperatura do 

ar em K. 
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A segunda expressão foi proposta por Idso e Jackson (1969), 

 

                                           (6) 

  

e finalmente 

  

                                                                                              (7)                   

 

Onde  é a pressão de vapor, a e b são constantes iguais a 0,39 e 0,05 

respectivamente (Oliveira et al, 2002). 

 

 Estas fórmulas foram propostas para dias de céu claro. Jacobs (1978) propôs 

uma correção para tomar em conta a cobertura de nuvens. 

 

                                                 (8) 

 

Onde C é a cobertura de nuvens em oktas variando de 0 para céu claro a 1 céu 

completamente coberto. 

 

O coeficiente de correlação (r) entre os dados observados (PIRATA) e os dados 

calculados é dado por, 

 

                                                                            (9) 

Onde r é igual a ± 1, a correlação é perfeita, o sinal indicando o sentido da 

correlação. No caso positivo (negativo), y cresce (decresce) quando x cresce 

(decresce). Quanto mais o coeficiente de correlação for próximo a zero, menor será 

o indicio de que as variáveis estejam correlacionadas linearmente. 

 

 A tabela 3 apresenta os valores para radiação de onda longa descendente 

calculada a partir das equações (5-7) e (8) para as condições de céu claro 

parcialmente encoberto e céu completamente coberto. Valores positivos indicam 

fluxos em direção a atmosfera. A média (desvio padrão) estimada utilizando os 
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dados observados foi de 410,21 W/m² (19,46) para o período de 2006 a 2009. É 

evidente que um aumento da nebulosidade implica em um aumento da radiação de 

onda longa, pois uma camada de nuvens pode absorver a maior parte da radiação 

terrestre e assim irradiá-la de volta. 

Comparando os dados médios estimados com os valores do programa 

PIRATA, observamos que os melhores resultados são obtidos com as fórmulas 

apresentadas por Oliveira et al. (2002) para céu claro, erro de 15,71 W/m² e 

Swinbanck para nebulosidade média (C = 0,5) com erro de 21,75 W/m². Estes 

valores representam 4 e 5% do valor observado respectivamente. Os resultados 

obtidos para céu completamente encoberto em todos os casos mostram a pouca 

nebulosidade presente durante todo o período. A equação proposta Idso e Jackson 

(1969) apresenta os piores resultados para todas as condições de cobertura de 

nuvens o que mostra sua sensibilidade a região para qual ela foi proposta. 

O coeficiente de correlação de Pearson entre a radiação de onda longa 

descendente calculada pelas diversas fórmulas e a observada foi de 0,46.  
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5.2.3 - A radiação de onda longa liquida 

 

 Nesta seção são apresentados os resultados obtidos para a radiação de onda 

longa liquida (eq.4) utilizando duas formulações distintas.  

 

A primeira foi proposta por Fairall et al (2003) e é expressa por:  

 

        Qlw=εσTSM4-LW↓                                                       (10) 

 

A segunda foi proposta foi por Clark et. al (1974), 

    

                       (11) 

 

Onde,  λ é o coeficiente de cobertura de nuvens que varia com a latitude (λ = 0,51 

para o equador), (Silva et al., 2009), ε=0,97 é a emissividade da água, ea é a 

pressão de vapor. 

 

 A tabela 4 mostra à média e o desvio padrão para a radiação de onda longa 

liquida estimada utilizando as equações propostas por Swinbank (1963), Idso e 

Jackson (1969), Oliveira et al., (2002)  juntamente com a expressão de Jacobs 

(1978) para estimar a radiação de onda longa descendente e a expressão proposta 

por Clark et. al (1974).  A radiação de onda longa líquida média (desvio padrão) 

utilizando os valores de LW↓ do programa Pirata e a expressão (10) foi estimada 

igual a 45,70 W/m² (14,15) para o período. Na média, os melhores resultados são 

obtidos com a equação de Clark et. Al (1974), mas esta expressão não mostra 

sensibilidade significativa a nebulosidade. As outras expressões apresentam um erro 

maior, mas a variação com a nebulosidade é mais próximo ao esperado. 
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5.3 - Fluxos na Superfície do Mar 

 

A tabela 5 mostra os valores médios, máximos e mínimos calculados para os 

fluxos de calor sensível, latente, onda longa líquida e momento utilizando o esquema 

proposto por Fairall et al., 2003. Pode-se observar que o fluxo de calor sensível é 

uma grandeza menor do que o fluxo de calor latente. Isto ocorre porque em áreas 

oceânicas a diferença entre a temperatura do ar e do mar é pequena, resultando em 

uma atmosfera aproximadamente neutra. 

 

Tabela 5 - Parâmetros estatísticos dos Fluxos de calor sensível, calor latente, fluxo de 
momento e radiação de onda longa liquida. 

Variável Média Máximo Mínimo Desvio 
Padrão 

Calor Sensível (W/m2) 3 106,6 0 4,2 

Calor Latente (W/m2) 55,3 288,3 0 23,6 

Fluxo de Momento 
(N/m2) 

0,037 0,567 0,0005 0,23 

Radiação de onda 
longa liquida  

(W/m²) 

45,70 48.03 44.48 1,09 
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5.3.1 - Variabilidade diurna média 

 

A figura 6 apresenta a média diurna do fluxo de calor sensível, latente, 

momento e radiação de onda longa liquida. 

 O fluxo de calor sensível tem um valor médio de 3 W/m2 com  máximo as 6 da 

manha de  4,2 W/m2 (quando a diferença entre as temperaturas do mar e do ar 

foram máximas, apresentando uma amplitude de 0,8°C) e mínimo às 10 horas da 

manha de 1,75 W/m2, coincidindo com o máximo valor da velocidade do vento, 

(fig.5f). Isto parece indicar que o fluxo de calor sensível é dirigido pela diferença de 

temperatura entre o ar e o mar.  

 A média estimada para o fluxo de calor latente é de 55,2 W/m2, uma ordem de 

grandeza maior que o de calor sensível. O fluxo de calor latente apresenta um 

mínimo de 51,6 W/m2 à 1 hora e um máximo de 60,1 W/m2 às 16 horas, com um 

máximo secundário às 8 horas de 55 W/m2. Neste caso também o máximo diurno 

não parece associado ao máximo da velocidade do vento. 

O fluxo de momento segue o mesmo ciclo diurno da velocidade do vento 

apresentando uma média de 0,038 N/m2, com valores máximos próximos a 0,05 

N/m2 as 11 horas e mínimo de 0,035 N/m2 a 1 hora.   

 A média calculada para a radiação de onda longa liquida  foi de 45,70 W/m², 

atingindo seu máximo às 18 horas de 48 W/m² e seu mínimo de 44,5W/m² às 7 

horas. Justino (1998) indica que a região compreendida entre 5°S e 5°N apresenta 

valores mais baixos de radiação de onda longa líquida devido a pequena diferença 

apresentada entre as temperaturas do ar e do mar. 
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Figura 6 - Média Horária dos fluxos turbulentos de calor sensível, calor latente, fluxo de 

momento e radiação de onda longa liquida. 
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5.4 - Balanço de Energia 

   

O balanço de energia sobre a superfície do oceano (Q) foi avaliado a partir dos 

fluxos radiativos e os turbulentos de calor sensível e calor latente na interface 

oceano-atmosfera. Os cálculos são feitos somente para o período 2003-2006, 

quando medidas de radiação de onda longa descendente estão disponíveis. O 

balanço de energia é dado por, 

                                                         Q=Rn+H+LE                                                   (12) 

 

Onde, Rn é a radiação liquida na superfície do oceano, que é determinada através 

do balanço entre os fluxos radiativos na camada oceano-atmosfera. 

 

                                               Rn=Qlw + SW↑+SW↓                                                 (13) 

 

Onde SW↑ e SW↓ radiação solar incidente a superfície e refletida pela superfície. 

 A SW’↑ foi estimada através de: 

                                                       SW↑ = -α SW↓                                                   (14) 

Onde α é o albedo da superfície estimado igual a 0,55 (Fairall et al., 2003) 

  Os valores médios (desvio padrão), para o calor sensível, latente, radiação 

de onda curta liquida, radiação de onda longa liquida e balanço de energia são 

apresentados na tabela 6. A radiação de onda longa liquida apresentou média 

positiva de 45,75 W/m² (14,15), sendo seu fluxo prioritariamente para atmosfera. A 

radiação de onda curta líquida (Qsw) apresentou média de -245,26 W/m2, ou seja, 

seu fluxo é direcionado da atmosfera para a superfície. O balanço entre os fluxos 

radiativos e turbulentos de calor resultaram em um ganho de energia, média de -

128,13 W/m2, determinado principalmente pela radiação solar descendente. 
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Tabela 6 - Médias (desvio padrão) das componentes do balanço de energia em superfície 
(Q). 

 H (W/M²) LE (W/M²) QLW (W/M²) QSW (W/M²) Q (W/M²) 

Média 3 55,3 45,70 -245,26 -128,13 

Std 4,2 23,6 14,15 341,73 340,13 

 

 A figura 7 ilustra a evolução média horária do balanço de radiação e do 

calor armazenado/liberado pelo oceano para o período.  

O fluxo de calor total é a soma de todos os componentes radiativos e 

turbulentos. Observa-se que o fluxo de calor sensível não exerce influência no 

balanço de energia total visto a baixa diferença entre as temperaturas do mar e do 

ar. O balanço de energia acompanha a variabilidade da radiação solar com um 

máximo (negativo) em torno das 14h. 
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Figura 7 - Evolução diurna dos fluxos de energia: (H) calor sensível, (LE) calor latente, (Rn) 

radiação solar liquida e (Q) balanço total de energia. 
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5.5 - Médias Mensais 

 

Nessa seção são apresentados os resultados referentes às médias mensais 

das variáveis meteorológicas para o período. A tabela 7 mostra os valores 

estatísticos das variáveis por estação do ano. No inverno, como esperado, a oferta 

de energia é menor que no período de verão. Assim foram encontrados os menores 

valores para todas as variáveis no inverno, com exceção da velocidade do vento, 

que é encontrado no mês de abril (outono), devido provavelmente a uma relação de 

causa-efeito com a TSM.  

A figura 8 apresenta a média mensal para o período de radiação solar, 

temperatura do ar, temperatura da superfície do mar, umidade relativa, velocidade 

do vento, precipitação e salinidade. 

 A radiação solar apresenta um ciclo anual com valores mais baixos no 

primeiro semestre e valores mais altos no segundo, com um máximo de 526,67 

W/m2 em setembro e um valor mínimo de 415,5 W/m2 no mês de fevereiro. Skielka 

(2006) mostrou que no segundo semestre do ano (julho a dezembro) a área da bóia 

apresentou mais dias de céu claro do que o primeiro semestre. Dutra e Soares 

(2009) investigando a nebulosidade utilizando a radiação solar  medida pela mesma 

bóia concluíram que os dias de céu claro (DCC) são pouco frequentes na região 

estudada, representando 1% do total com máximo no mês de julho e mínimo em 

dezembro. Siqueira e Nobre (2008), através de um estudo comparativo dos fluxos de 

radiação solar à superfície sobre o Atlântico Tropical e constataram que a radiação 

solar atinge os valores máximos nos equinócios (outono e primavera), quando a 

ZCIT está mais afastada do equador e os valores mínimos nos solstícios (verão e 

inverno), o que caracteriza a passagem da ZCIT sobre essas localidades.  

 A evolução da temperatura da superfície do mar e do ar possui o mesmo 

comportamento, sendo que a temperatura do mar possui valores mais elevados. Os 

valores máximos da TSM foram encontrados em março (27,8°C) e um pico 

encontrado em abril de 28,6°C justificado pela maior quantidade de energia 

disponível no verão. Skielka (2006), utilizando cinco anos de dados (1998 a 2004) da 

bóia 0°S 23°W, encontrou valor máximo da TSM (28,6°C) em abril e um mínimo de 

25 em janeiro.  
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 Nota-se que a TSM começa a elevar os seus valores no inicio de janeiro, 

atingindo seu pico em abril e seus valores começam a diminuir a partir de maio, 

alcançando o seu mínimo em agosto (25,1°C). A temperatura do ar apresenta o 

mesmo ciclo mensal da TSM, o máximo em abril (27,5°C) e mínimo em agosto 

(24,6°C).  Silva et al (2010) explica que como o aquecimento dos corpos de água 

ocorrem de maneira mais lenta que nas superfícies continentais, os maiores valores 

de TSM e temperatura do ar são encontrados na transição entre o verão e o outono, 

assim como o processo de resfriamento também se dá desta forma, com os 

menores valores de TSM e temperatura do ar registrados entre os meses de julho e 

agosto.  

A intensidade do vento é menor no inicio do ano, tendo abril como mês de 

velocidade mais baixa chegando a 2,1 m/s. A partir de abril os valores começam a 

aumentar, chegando a novembro com a velocidade máxima de 6,2 m/s. Estes 

ventos são predominantes de SE (100 – 150°). Santana et al. (2008) analisaram 

climatologicamente o Oceano Atlântico tropical, para a latitude de 0° e 10°S e 

demonstraram que a atmosfera próxima a superfície apresenta um pouco mais 

aquecida nos meses de verão e a direção predominante dos ventos nessa faixa é de 

84% para sudeste, com ventos mais fracos no verão do que nos meses de inverno. 

Uma relação de causa efeito entre a velocidade do vento e a temperatura do ar pode 

ser considerada visto que os extremos entre essas duas variáveis são encontradas 

entre março e abril (2,5m/s e 28,2°C) e entre os meses de setembro e novembro (6 

m/s e 26,2°C). 

A umidade relativa sobre o oceano é alta chegando a 90%, não apresentando 

um ciclo sazonal bem definido. Seu máximo é encontrado no mês de dezembro de 

88,3% e seu mínimo no mês de abril de 84,1%. 

Observando o gráfico da precipitação nota-se que a ocorrência de chuva se 

dá principalmente nos meses quentes de verão quando as temperaturas do mar e do 

ar estão mais elevadas, ocasionando assim uma maior evaporação e por 

conseqüência maiores taxas de precipitação. Seus máximos (mínimos) são 

encontrados no mês de abril (agosto) de 0,64mm/hr (0,51 mm/hr). A Zona de 

Convergência Intertropical desloca-se em direção as temperaturas mais elevadas. 

De acordo com os resultados obtidos neste trabalho para a temperatura do ar e do 



30 
 

 
 

mar, é interessante observar que as temperaturas estão mais altas no primeiro 

semestre, ocasionando assim o deslocamento norte-sul da ZCIT.  

A salinidade mensal teve a sua mínima no mês de fevereiro de 35,56 e a 

máxima de 35.95 no mês de maio. É possível observar uma diminuição da 

salinidade no primeiro trimestre (quando é verão) e um aumento destas a partir do 

mês de abril.  
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Figura 8 - Média Mensal da (a) Radiação solar, (b) temperatura do ar, (c) temperatura da 

superfície do mar, (d) umidade relativa, (e) direção do vento, (f) velocidade do vento, (g) 

precipitação e (h) salinidade. 
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5.5.1 - FLUXOS TURBULENTOS E RADIATIVOS 

 

Nesta seção são apresentados os resultados médios mensais dos fluxos 

turbulentos e radiativos de calor. 

A tabela 8 apresenta a média e o devio padrão (STD) para o calor sensível 

(H), calor latente (LE) e momento (τ) e a radiação de onda longa líquida (Qlw). Nota-

se que, como a temperatura do mar foi sempre maior que a do ar em todas as 

estaçãos do ano, o fluxo turbulento de calor sensível apresentou valores médios 

positivos. O fluxo de calor latente e a radiação de onda longa líquida apresentaram 

maiores valores no inverno e na primavera, sendo estes valores maiores no segundo 

semestre do que no primeiro, quando a ZCIT se desloca para norte, resultando em 

ventos mais intensos, diminuindo assim a nebulosidade, consequentemente é maior 

a fonte de radiação de onda longa da atmosfera em relação a superfície (SILVA E 

OLIVEIRA, 2008). 

 

Tabela 8 - Médias por estação do ano para os fluxos de calor sensível, latente e momento e 
radiação de onda longa liquida. 

 Inverno Outono Primavera Verão 

 Média Std Média Std Média Std Média Std 

H 2,71 0,86 4,03 0,65 2,74 0,86 2,78 0,67 

LE 58,24 2,58 52,62 3,72 65,89 2,23 44,55 2,35 

Tau 0,004 0,002 0,022 0,008 0,051 0,002 0,04 0,002 

Qlw 54,49 2,15 41,69 1,42 44,86 1,50 42,64 1,31 

 

 

A figura 9 representa o gráfico da variação mensal dos fluxos turbulentos. O 

fluxo de calor sensível apresentou um pico máximo no valor de 5,23 W/m2 no mês de 

abril e o menor valor foi encontrado no mês de dezembro de 1,54 W/m2. Compatível 

com a temperatura da superfície do mar e do ar, que possuem seus maiores valores 

em abril (28,58 oC e 27,48 oC respectivamente) e a sua maior amplitude (1,10°C). O 

sentido médio do calor sensível então é predominantemente dirigido da superfície 

para atmosfera. Como o fluxo de calor sensível depende termicamente do gradiente 
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de temperatura entre o ar e a superfície do mar e mecanicamente da intensidade do 

vento e entre eles o ciclo anual é inverso, resultando assim em um ciclo anual de 

calor sensível sem grandes variações.  

O fluxo de calor latente teve seu máximo valor encontrado no mês de outubro 

(68,63 W/m2) e menor valor no mês de janeiro (43,50 W/m2). Como a variação 

sazonal da umidade (fig.5d) é praticamente constante durante o ano todo, os fluxos  

de calor latente são influenciados principalmente pela variação na intensidade dos 

ventos (fig. 5e). Justino (2000) encontrou valores máximos de liberação de calor 

latente em torno do Equador (0°S 25°W) nos meses de março a junho, concluindo 

que é coincidente com o período em que as ondas de leste vindas da África 

provocam precipitação no litoral do nordeste e conclui que o fluxo de calor latente na 

zona equatorial não apresenta grandes variações ao longo do ano, os máximos são 

observados no outono e os mínimos no inverno. 

O fluxo de momento teve seus maiores valores de 0.050 e 0.048 N/m2 nos 

meses de agosto e setembro e os menores valores de 0.018 e 0.019 N/m2 nos 

meses de abril e março. Como o fluxo de momento é dependente da intensidade do 

vento, ambos possuem o mesmo ciclo anual. 

A radiação solar de onda longa liquida apresentou média (desvio padrão) de 

46,02 W/m² (6,02). Seus maiores valores foram encontrados no mês de julho (58,51 

W/m²) e mínimo no mês de março (38,64 W/m²).  
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Figura 9 - Média mensal dos fluxos turbulentos de (a) calor sensível , (b) calor latente, (c) 

fluxo de momento e (d) fluxo por onda longa liquida. 
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5.5.2 - BALANÇO DE ENERGIA 

 

 Médias mensais das componentes turbulentas foram utilizadas para o cálculo 

do balanço de energia para o período. A tabela 9 demonstra a média e o desvio 

padrão para as componentes do balanço de energia. A radiação de onda longa 

liquida (Qlw) apresentou médias positivas (46,02 W/m²) e a radiação de onda curta 

(Qsw) apresentou médias negativas (-243,71).  O balanço de energia apresentou 

média negativa (-197,69 W/m²), sendo relacionado principalmente pela quantidade 

de radiação de onda curta na atmosfera.  

Tabela 9 - Média (desvio padrão) mensal das componentes do balanço de energia em 
superfície (Q). 

 H (W/M²) LE (W/M²) QLW (W/M²) QSW (W/M²) Q (W/M²) 

Média 3,09 55,53 46,02 -243,71 -197,69 

Std 1,03 8,83 6,02 22,93 19,01 

 

As evoluções mensais dos componentes do balanço de energia em superfície 

estão expostas na figura 10. Os fluxos de calor sensível e latente apresentaram 

valores positivos, ou seja, seu fluxo é prioritariamente direcionado da superfície para 

atmosfera. Estes não exercem influência no balanço de energia total. A radiação 

solar liquida, apresentou apenas valores negativos. Seu máximo (-241,39 W/m²) foi 

encontrado no mês de março e o mínimo (-321,07) foi encontrado no mês de 

outubro. Esse valores encontrados são semelhantes com os máximos e mínimos do 

balaço de energia, -164,09 W/m² (março) e -229,87 W/m² (outubro), 

respectivamente. O coeficiente de correlação entre o calor latente e o balanço de 

energia foi calculado em -0.6 Para o balanço de energia e a radiação solar liquida o 

coeficiente foi calculado em 0,93. Concluindo assim que é a radiação solar o fator 

determinante para o acumulo do balanço de energia. Justino (2000) inferiu que a 

variabilidade da radiação solar é baixa na zona equatorial. 
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Figura 5 - Média Mensal dos fluxos de energia: (a) calor sensível (H), (b) calor latente (LE), 

(c) radiação solar liquida (Rn) e (d) balanço total de energia (Q). 
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6- CONCLUSÃO 

 

A variabilidade diurna e mensal de variáveis meteorológicas (i.e, radiação 

solar, temperatura do ar e do ar, salinidade, precipitação, direção e intensidade do 

vento e umidade relativa) foram investigadas a partir de dados obtidos de uma bóia 

(B23W) do projeto PIRATA situada a 0°S 23W. A partir desses dados, foram 

estimados os fluxos turbulentos de calor sensível, latente, momento e o fluxo de 

calor por ondas longas, utilizando o esquema COARE 3.0 proposto por Fairall et al. 

(2003) e parametrização de Clark et. al (1974) respectivamente. O balanço de 

energia também foi investigado neste trabalho. 

Os resultados da variação diurna mostram que as variabilidades da 

temperatura da superfície do mar e do ar possuem um ciclo diurno bem marcado. As 

menores temperaturas são encontradas ao amanhecer, resultado do resfriamento 

radiativo da superfície terrestre à noite. E a temperatura mais alta ocorre no começo 

da tarde, após o pico da radiação solar. A defasagem de três horas entre a resposta 

do aquecimento da temperatura do mar em relação à radiação solar é devido ao 

processo de aquecimento atmosférico, pois o ar absorve pouca radiação solar e é 

aquecido principalmente pela energia proveniente da superfície da Terra. Essa taxa 

na qual a terra fornece energia a atmosfera, não está em balanço com a taxa com a 

qual a atmosfera irradia calor. A média diurna da temperatura do ar é inferior a do 

mar, sendo que o gradiente entre as duas não ultrapassa 1°C, sendo importante no 

fluxo turbulento de calor sensível, onde seu fluxo é prioritariamente direcionado do 

oceano para a atmosfera. 

A precipitação possui dois máximos as 10 e 16 horas. Estes dois processos 

contribuem para uma inibição da turbulência e, como consequencia, redução da 

salinidade de superfície.  

É notável que a Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) é um dos mais 

importantes sistemas meteorológicos que atuam nos trópicos, sendo parte integrante 

da circulação geral da atmosfera. A ZCIT está estreitamente relacionada com a 

TSM, pois ela geralmente está situada sobre ou próxima as altas TSM. 

Observou-se que os fluxos de calor sensível e latente apresentam um ciclo 

diurno com um máximo principal e um secundário, embora estes não coincidam no 

tempo. Quando comparados com a variação da velocidade do vento e da diferença 
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de temperatura entre o ar e o mar, observa-se que a diferença de temperatura é o 

principal mecanismo que dirige estes fluxos. Associados aos fluxos de calor estão os 

máximos diários de precipitação. O fluxo de calor sensível é prioritariamente 

direcionado da superfície para atmosfera 

 Os testes utilizados para estimar a radiação de onda longa descendente, 

apresentaram que para as parametrizações utilizadas (Swinbank, 1963), (Idso e 

Jackson, 1969) e Oliveira (2002), corrigidas pela parametrização utilizando 

nebulosidade proposta por Jacobs (1978), são sensíveis para a área equatorial, 

devido nebulosidade em determinadas regiões observada pelo posicionamento da 

ZCIT. 

A menor contribuição para o balanço de energia é dada pelo fluxo de calor 

sensível que é função da diferença de temperatura ar-mar, visto que esta diferença 

na zona tropical é muito pequena. 

O balanço de energia no sistema oceano-atmosfera indicou que a região 

equatorial é caracterizada pela perda de calor através dos processos radiativos tanto 

em sua variabilidade diurna como a mensal. 

As variações mensais das variáveis meteorológicas, turbulentas e radiativas, 

indicam que o ciclo sazonal é representado pelo contraste de temperatura existente 

entre as épocas de verão/inverno ao longo do ano na distribuição da temperatura da 

superfície oceânica.   

. 
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APENDICE 1 – LISTA DE SIMBOLOS 

 

Cp – Calor específico do ar a pressão constante 

Ch – Coeficiente de transferência do calor sensível 

Ce – Coeficiente de transferência do calor latente 

Cd – Coeficiente de transferência turbulenta de momento 

H – Fluxo de Calor Sensível 

LE – Fluxo de calor Latente 

Le – Calor latente de vaporização 

Tar – Temperatura do ar 

TSM – Temperatura da superfície do mar 

Q – Fluxo de calor 

Qsw – Radiação de onda longa curta 

Qlw – Radiação de onda longa líquida 

qs- umidade específica saturação referente à interface oceano-atmosfera 

qar a umidade específica do vapor d´água para o nível de referência (normalmente 

10 metros). 

ZCIT – Zona de Convergência Intertropical 

 

 – Velocidade do vento 

 – Fluxo de momento 

 - densidade do ar 

 -Constante de Stefan – Boltzman 

 - pressão de vapor 

ε – Emissividade da água 

C – Cobertura do céu em Oktas 

 – coeficiente de cobertura de nuvens variando com a latitude. 

 – albedo da superfície 

 

 
 

 


