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Balanco de Energia em Superficies Vegetadas

1- Introducao

Os movimentos atmosféricos sdo causados, principalmente, pela radiacdo solar
absorvida pela superficie terrestre e pela atmosfera, pois os processos radiativos
influenciam diretamente tanto na dindmica como na termodinamica da atmosfera, através
da geracdo de taxas de aquecimento/esfriamento, bem como da geracdo de saldos dos
fluxos radiativos disponiveis na superficie. A radiacdo eletromagnética (REM) interage
com os processos dinamicos através dos processos termodinamicos, 0s quais estdo inter-
relacionados (Liou, 1992). Deste inter-relacionamento evidenciam-se: 1) os processos
fisicos de transferéncia radiativa sdao influenciados pela temperatura, uma vez que a
emissdo termal e os coeficientes de absor¢do sdo funcdes da temperatura; 2) a troca de
fluxo radiativo produz aquecimento/esfriamento atmosférico afetando diretamente a taxa
local da mudanca de temperatura e indiretamente a velocidade vertical de cada camada
atmosférica; 3) os campos de temperatura e de velocidade vertical estdo relacionados com
os ventos horizontais de grande escala, que, por sua vez, também afetam a distribui¢io de
temperatura, umidade e nuvens, e conseqiientemente, o balanco de energia sobre as
superficies vegetadas.

A energia utilizada nos processos de aquecimento e resfriamento do ar e do solo, na
transferéncia de vapor d’agua da superficie para atmosfera, € no metabolismo das plantas e
dos animais, é proveniente da radiacdo solar. Neste sentido, é importante se estudar a
particdo dos componentes do balanco de radiagdo a superficie e, sobretudo, aqueles

relacionados com as perdas de dgua da superficie para atmosfera.



2 — Origem da Radiacao Solar:

O Sol emite radiacdo em praticamente todos os comprimentos de onda, embora 99,9%
da energia vinda do Sol se situe na faixa compreendida entre 0,15 e 4,0 um de
comprimento de onda, por isso mesmo conhecida como dominio da radiagdo solar. Dentro
desse intervalo, cerca de 52% da radiacdo solar que atinge a superficie da Terra estd na
faixa espectral do infravermelho, 44 % na do visivel e 4% na do ultravioleta (Lemon,
1965).

A energia solar que, num dado instante e local, atinge a superficie terrestre € chamada
de radiacdo global. A radiacdo global pode ser dividida em duas componentes:

- a radiacdo direta, que provém diretamente do disco, quando este se mostra

total ou parcialmente visivel; e

- a radiacdo difusa, resultante da acdo de espalhamento da atmosfera e que

atinge o local considerado apds ter sofrido um ou mais desvios.

Evidentemente, caso o disco solar esteja oculto, a radiacdo global que alcanga o
observador é exclusivamente difusa. Na situacdo mais comum, porém, ela é a soma das
duas contribui¢des mencionadas.

Segundo Varejao-Silva (2000), acredita-se que a energia solar é originada de reacdes
termonucleares, capazes de produzir um nucleo de hélio (particula alfa) a partir de quatro
nucleos de hidrogénio (prétons), usando o carbono e o nitrogénio como elementos
intermedidrios e que sao restaurados no final da reagdo (a semelhanca de catalisadores). Por
isso, a quantidade de carbono e nitrogénio existente no Sol ndo se deve alterar com o tempo
(em decorréncia do processo de génese da energia).

A energia solar € a fonte primdria de energia responsdvel por todos os processos
fisicos naturais. A radiacdo liquida ou saldo de radia¢do (Rn) sobre uma superficie vegetada
¢ a soma algébrica de todos os fluxos radiantes de ondas curtas e de ondas longas que sobre
ela incidem, se constituindo, em condicdes atmosféricas normais, na principal fonte de
energia utilizada nos processos fisico-quimicos que ocorrem sobre as comunidades vegetais
existentes na superficie terrestre.

Funcionando como um radiador quase perfeito, o sol emite a radiacdo préxima a

maxima eficiéncia possivel para um corpo na sua temperatura efetiva (Schowengerdt,



1997). Assim, a excitincia espectral proveniente do sol (MA) pode ser modelada pela

Equacgdo do Corpo Negro de Plank, onde:

M = C; /27 [“Y*0 1) (1)

Onde, C; = 3,74151 x 108 W m> pm4, C2=1,43879 x 104 um K e T é a temperatura do

corpo negro em Kelvin (K).

Utilizando esses valores e especificando o comprimento de onda (A) em micrometros
(um) calcula-se entdo o fluxo de energia radiante por unidade de drea da superficie do sol,

por unidade de comprimento de onda em W m™~ pm™ (Slater, 1980, aput Aragao, 2004).

Além disso, os picos da func@o do corpo negro em um dado comprimento de onda

podem ser determinados pela lei de Wien.
Amax = 2898/T (2)

Onde a temperatura do corpo negro € dada em K e o comprimento de onda no qual a

radiagdo é maxima em pm.

A quantidade de energia que atinge o topo da atmosfera ou irradiancia (Eo) (W m”

um’™") é dada por:

EoA =M,/ m)x (Area do disco solar/ (Distancia Terra—Sol)z) 3)

Em seu movimento de translacdo, a Terra alternadamente se afasta e se aproxima do
sol. Por essa razao, o fluxo de energia solar que ¢ interceptado por este planeta muda ao
longo do ano. Com o objetivo de obter um padrdo que servisse como termo de referéncia a
andlise da variacdo daquele fluxo, estabeleceu-se a constante solar, sendo denominada

como a quantidade de energia proveniente do Sol que, na unidade de tempo, é interceptada



por uma superficie plana, de drea unitdria, perpendicular a dire¢do os raios solares e situada

fora da influéncia da atmosfera, a uma distancia do Sol igual a distancia média Terra-Sol.

No presente momento, o valor mais aceito é: J = 1392 W . m>

3- Interacées entre Radiacao Solar e Superficies Vegetadas

Monteith (1975) relata que a interagdo entre radiacdo e plantas vivas pode ser dividida
em t(rés categorias distintas: efeitos térmicos; efeitos fotossintéticos e efeitos
fotomorfogénicos.

Referentes aos efeitos térmicos, citam que mais de 70% da radiacd@o solar absorvida
por plantas é convertida em calor e usado como energia para transpiracdo e para trocas
convectivas de calor com o ar circunvizinho. Estas trocas determinam a temperatura de
folhas e de outras partes de planta; Quanto aos efeitos fotossintéticos, citam o uso da
radiacdo solar na fotossintese, para produgdo e armazenamento de combinacdes organicas.

A radiacdo solar tem um papel importante como regulador e controlador em processos
de crescimento e desenvolvimento das plantas. Varios aspectos dessas interacdes ndo sao,
contudo, totalmente compreendidos, apesar de ter sido estabelecido que a regido de
radiagdo fotomorfogeneticamente ativa comeca dentro do ultravioleta, estende-se pela
regido do visivel e termina proxima a regido do infravermelho proximo. Em adicdo a
qualidade do espectro e do conteido de energia, o efeito fotomorfogénicos da radiacao
depende também da variagao periddica do tempo, alternando em periodos de claro e escuro,
suas duracdes, etc. A quantidade de energia radiante utilizada nos processos
fotomorfogénicos € insignificante. Uma vez que a radiagdo absorvida, conforme ja citado
anteriormente, € a principal fonte de energia na interacdo da atmosfera e vegetacdo, estudos
micrometeoroldgicos concentraram-se nos efeitos térmicos de radiacdo. Radiag¢dao de ondas
longas também deve ser levada em consideragcdo nesses estudos e radiacao de ondas curtas

e longas sdo combinados em saldo de radiagdo, ou radiagdo liquida (Rn).



O efeito que a radiacdo exerce sobre as plantas varia conforme o comprimento de

onda. Segundo Chang (1968), radiacdes com comprimento de onda:

até 0,28 pum, provocam rapidamente a morte das plantas (ultravioleta);

- de 0,28 a 0,40 um , sdo bastatne nocivas até 0,32 um e acima deste limite,
provocam inibi¢@o do crescimento (ultravioleta e violeta);

- de 040 a 0,51 pum , tem acentuada absor¢do de clorofila e xantofila
(correspondem, aproximadamente, as cores indigo e azul);

- de 0,51 a 0,61 um, abrangendo praticamente as cores verdes e amarela, exercem
pouca influéncia no processo fotossintético;

- de0,61 a0,72 um, coincidem aproximadamente com as cores laranja e vermelha e
possuem acentuada acdo fotossintética;

- de 0,72 a 1,0 pm, interferem na elongacdo, floracdo coloragdo dos frutos e
germinacdo das sementes;

- acima de 1,0 pm, ao que se sabe, ndo exercem nenhum papel especial. Quando

absorvidas sdo usadas nos processos bioquimicos.

A transferéncia de radiagdo em um ponto da planta ainda é um problema complicado
na biogeofisica. As complicagdes principais sdo a grande variabilidade e a desuniformidade
da arquitetura das comunidades vegetais como também de plantas individuais. Mudancas
na direcio e no comprimento da radiacdo solar incidente se acrescenta a essas

complicagdes.

A teoria de transferéncia de radiagdo em sitios especificos estd baseada no tratamento
de um ponto com uma turbidez média, pela qual a radiacdo se espalha pelas folhas, como
elementos médios. Essa teoria foi originalmente desenvolvida na astrofisica e depois
modificada para descrever as principais caracteristicas da radiacio em pontos

horizontalmente bem desenvolvidos e homogéneos (Ross, 1964, aput Monteith, 1975).



A radiagdo localizada € determinada pelos seguintes fatores:

1-

Condicdes da radiacdo incidente: Consiste em dois componentes: radiagdo solar
direta como um feixe de raios paralelos que alcancam um ponto do disco solar
através da atmosfera da terra e radiacdo solar difusa, que se espalha na atmosfera

da terra e alcanca os pontos em todas as direcdes do céu.

Propriedades 6pticas de um ponto: A radiagdo interage com os 6rgdos da planta
através de absorcdo e espalhamento. Esses processos variam amplamente em
varias partes do espectro e dependem da estrutura de folha, idade de folha,
distribuicdo espectral e angulo de radiacdo incidente, etc. A radiacdo se
espalhando pode ser dividida em reflexdo e transmissdo. A cor das folhas é devido
a uma reflexdo relativamente grande da luz verde e da sensibilidade do olho
humano, mas a reflectividade absoluta é maior no espectro do infravermelho
proximo. A transmissdo de folhas grossas, talos e galhos sdo zero. A distribuicao
angular do espalhamento depende da estrutura da superficie da folha e dos tecidos
internos. Folhas lustrosas ttm um componente de reflexdo consideravelmente
grande. Se a absor¢do € grande (como na PAR e na radiacdo de ondas longas),
espalhamentos multiplos podem ser negligenciados, permitindo simplificagdes

essenciais no tratamento matemdtico do problema.

Propriedades opticas da superficie do solo: Propriedades 6pticas do solo debaixo
de um ponto sdo especificadas pelo coeficiente de reflexdo (albedo) ou em mais
detalhe pela funcdo de reflexdo. Na maioria dos casos, a reflexdo da superficie do
solo pode ser negligenciada, especialmente em vegetacdo densa, mas possui um
papel importante quando a vegetacao estiver escassa e quando a superficie do solo

estiver descoberta de vegetacgao.
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4- Padrao de arquitetura: Este € o fator mais importante que determina muitas
caracteristicas do regime de radiacdo em um ponto. Grandes variagcdes de radiacdo
que acontece dentro de um ponto em um dia claro, sem nuvens como resultado da
alternacdo de dreas ensolaradas e sombreadas e sdo determinadas pela arquitetura
da copa e pela distribuicdo das plantas na superficie do solo, distribui¢des de

folhas dentro de um volume de planta, tamanho das folhas, orientacdo e etc.

Segundo Monteith (1975) na teoria da transferéncia da radiacdo é conveniente dividir
radiacao localizada em trés componentes, a saber: Radiacdo direta, difusa e complementar,
sendo a radiacdo solar direta aquela que como um feixe de raios, penetram pelas aberturas
na folhagem sem alteracdo aprecidvel; radiacdo solar difusa, aquela que penetra pelas
aberturas sem interagir com a folhagem e a radiacdo complementar, esta, devido ao

espalhamento da radiagdo direta e difusa na folhagem e na superficie do solo.

Em micrometeorologia um termo amplamente usado na radiacdo ¢ “irradiancia sobre
ou abaixo de uma superficie horizontal” (densidade de fluxo de radiacdo descendente ou
ascendente). Em casos especiais o termo 'irradiancia na superficie exposta em uma direcao
obtida' também pode ser usado, como por exemplo, no calculo de irradiancia em folhas nao
horizontais.

A unidade de irradidncia no sistema internacional é W.mZ. Uma unidade

extensamente usada, em publicacdes prévias, era a de caloria por centimetro quadrado por

minuto (cal cm™ min ), podendo ser relacionada pela seguinte relacio:

1 cal cm™ min ' = 698 W.m™ 4)

A radiacdo solar é a mais importante fonte de energia para toda a biosfera. Na
interacdo da radiacdo solar que incide sobre uma superficie vegetada, parte dela é refletida
de volta para o espago, outra parte é absorvida pelo dossel, e eventualmente pelo solo,
contribuindo para o seu aquecimento, e uma terceira parte é transportada para a atmosfera
pelos processos energéticos de trocas turbulentas que envolvem o dossel e a atmosfera. O
saldo de radiacdo a superficie é o resultado do balanco entre os fluxos radiativos de onda

curta e onda longa, ou seja, o balango entre a radiacdo global incidente menos a radiacdo



global refletida, e a radiacdo proveniente da atmosfera menos aquela emitida pela superficie
da Terra.

Em condi¢des atmosféricas normais, conforme ji comentado anteriormente, o
balancgo de energia a superficie, representa a contabilidade das intera¢des dos diversos tipos
de energia com a superficie e determina a quantidade de fluxo de energia disponivel para a
evaporacdo da dgua e para a variacdo na temperatura da superficie sendo, portanto, mais
complexo que no topo da atmosfera, ja que considera os fluxos de energia e de umidade por
condugdo e por conveccdo no movimento dos fluidos, os quais dependem basicamente da
insolacdo, das caracteristicas da superficie tais como umidade, cobertura vegetal e albedo, e

do estado da atmosfera.

4 - O Balanco de Energia:

O balango de radiagdo em uma determinada superficie € a contabilizacdo liquida entre
toda a energia radiante recebida e perdida pela superficie, ou seja, a contabilizacdo de todos
os ganhos e todas as perdas.

Concretamente, o balanco de energia, ou saldo de energia, é obtido pelo somatdrio
dos balangos de radiacdo de ondas curtas (BOC) e ondas longas (BOL) e pode ser

representado pela seguinte equacgao:

Rn = BOC + BOL (5)

Onde BOC, o balang¢o de radiagdo de ondas curtas € BOL, o de ondas longas.

4.1- Balanco de Ondas Curtas - BOC:

Conforme citado anteriormente, o Sol apresenta a maxima emitancia de energia
dentro do espectro visivel (no comprimento de onda préximo a 0,5um), sendo que a
quantidade total do fluxo de energia solar radiante que atinge o topo da atmosfera terrestre
equivale a 1367 Wm™ (Constante Solar). Cerca de 99% da radiacdo eletromagnética (REM)

emitida pelo Sol encontra-se concentrada na regido do espectro solar, que abrange a faixa



espectral de 0,1 a 4 um, correspondendo as bandas do ultravioleta, visivel e infravermelho
préoximo, sendo também denominada radiacdo de onda curta (Brutsaert, 1982).

Considerando a inexisténcia de observacdes de radiacdo solar em muitos pontos da
superficie da Terra e as dificuldades inerentes a sua obten¢do, muitos modelos tém sido
desenvolvidos visando estimar as radiagdes solar global, difusa e direta. Entre eles, citam-
se os de Beyer et al. (1991); Moriarty (1991); Satyamurty e Lahiri (1992), dentre outros.
Estes modelos consideram como base outras varidveis meteorolégicas rotineiramente
medidas. Outrossim, ressalta-se que o conhecimento do balanco de radiaciao de ondas curtas
em dosséis de vegetacdo € de grande relevincia em estudos ecoldgicos, climatolégicos e de
sensoriamento remoto.

A energia solar que atinge a superficie terrestre € resultante das interacdes existentes
entre a REM proveniente do Sol e o meio que esta atravessa. Parte da radiacdo incidente na
forma de ondas curtas € refletida, de acordo com o poder refletor da superficie (albedo =
o). Portanto, num dado instante e periodo, o saldo ou balanco de radiacdo de ondas curtas é

dado por:

BOC =0CY - 0CT =0CY (1-0) (6)

O albedo ¢ uma medida adimensional e varia segundo as caracteristicas da superficie,
a razdo entre a radiacdo solar direta e a difusa e em funcdo do angulo zenital solar. Para
superar as limitacdes decorrentes da utilizacdo de albedos prescritos para as superficies
continentais, modelos de transferéncias de radiacdo nos dosséis de vegetacdo t€m sido
desenvolvidos para considerar a variagdo do albedo causado por ambos os fatores internos e
externos ao dossel (Song, 1998). Valores altos ocorrem proximo do nascer € por-do-sol, e
minimos préximos do meio dia. Contudo, em muitos casos, a variagdo nao € simétrica,
especialmente sobre superficies vegetadas. Embora os efeitos mencionados anteriormente
sobre o albedo tenham sido extensivamente explorados (Monteith, 1973; Leitdo, 1994),
varidveis micrometeoroldgicas, tais como o vento e o orvalho podem ser também
importantes. Segundo Minnis et al. (1997), as varidveis micrometeoroldgicas podem causar
uma assimetria no albedo diurno tdo alto quanto 10%. Song (1998) avaliou o albedo

considerando dados de observagdes no campo e através de simulagdes e concluiu que a
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inclinacdo do dossel, devido a predominancia de fortes ventos, ¢ uma possivel causa da
assimetria, bem como ressaltou que o orvalho pode aumentar o albedo nas primeiras horas
da manh3, mas provavelmente ndo contribui significativamente para a assimetria no
restante do dia, nem explica os albedos mais baixos observados pela manha.

Nota-se, através da Eq.: 5, que a disponibilidade de radiacdo solar depende do

albedo de superficie, que € a razdo entre radiacdo de onda curta refletida e a radiacdo de

oc?/ OCi«), ou seja, se o valor do albedo for elevado, o

onda curta incidente, (o
balanco de ondas curtas (BOC) serd reduzido e se o valor do albedo for reduzido, o balanco
(BOC) sera elevado. Portanto, em condi¢des idénticas de incidéncia de ondas curtas (OCY),
superficies com diferentes valores de albedo de superficie terdo balancos de ondas curtas

(BOC) diferentes.

4.2 - Balanco de Ondas Longas - BOL:

A radiacdo de onda longa é o fluxo radiante de energia resultante da emissdao dos
gases atmosféricos e de superficies liquidas e sélidas da Terra. Todos os materiais sobre a
Terra possuem temperatura mais baixa que a do Sol, tal que eles emitem radiacdo em
comprimentos de ondas maiores que o da radiacdo solar. Com uma temperatura média em
torno de 300 K, a Terra apresenta a maxima emissdao de REM em torno de 9,7 um, sendo
que a maioria da radiacdo emitida pela Terra e pela atmosfera estd contida no intervalo de 4
a 100 pum e, por isto, é denominada radiacio de onda longa ou radiacdo termal, em
comparagdo com o espectro da radiag@o solar que esta contido no intervalo de 0,1 a 4,0 um
(Brutsaert, 1982).

A distribuicdo da radiagdo emitida pela Terra (emitincia terrestre) € distinta a
distribuicao espectral da radiagdo solar incidente na superficie terrestre (irradiancia solar) o
que possibilita o estudo em separado dos processos de transferéncia radiativa para estes
dois tipos de radiagdo. As atenuacOes atmosféricas decorrentes dos processos fisicos de
transferéncia radiativa sao dirigidas pela composi¢ao da superficie terrestre e da atmosfera
e dessa forma, o saldo de radiacdo de onda longa é um dos componentes de grande

importancia em diversos estudos meteorolégicos, como, por exemplo, para previsdo de
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variagdes diurnas de temperatura, geadas e nevoeiros noturnos, bem como em avalia¢des do

resfriamento radiativo noturno de construgdes. (Jimenez et al., 1987)

A Equacdo xx, estabelece o balan¢o de radiacdo de ondas longas como sendo:

BOL = OL{ - OLT (7)

O balanco de ondas longas (BOL) como visto anteriormente, compreende duas
componentes: a contra-radiacio atmosférica (OL{) e a radiacdio emitida pela superficie do
solo (OLT). A primeira é fungio basicamente, da temperatura do ar, da quantidade de vapor
d’4gua presente na atmosfera e da cobertura de nuvens. A emitancia terrestre, por outro
lado, depende da temperatura do solo e de sua emissividade. Na pratica, quando ndo se
dispde de aparelhos de medida, uma alternativa seria o uso de equagdes empiricas para a
estimativa do balanco de ondas longas. (Vianello, et al. 1991)

Segundo Pereira et al. (1997), a fonte de energia radiante emitida pela atmosfera pode
ser obtida pela lei de Stefan-Boltzmann, sendo essa radiacdo proporcional a quarta poténcia
da temperatura absoluta do corpo, ou seja, € G T, em que a ¢ € a emissividade do corpo
(0<e<1) e & = 20,17%10"°, em milimetros equivalente de evaporacdo por dia por K* éa
constante de Stefan-Boltzmann.

De maneira a mostrar a influéncia da superficie nas trocas radiativas, o balanco, ou

saldo de radiacdo de ondas longas pode ser reescrito pela seguinte expressao:

BOL=OL{ -¢c T (8)

Hartman (1994) cita que para a maioria das superficies naturais, a emissividade, razao
entre a emissdo real de uma superficie e a emissdo de um corpo negro a mesma
temperatura, varia de 0,95 a 0,98. Segundo Brutsaert (1982), em dareas gramadas, a
emissividade varia entre 0,97 e 0,98. No entanto, Alvald (1993) cita que em muitas
aplicagdes praticas, pode-se assumir simplesmente € = 1.

O saldo de radiac@o de onda longa € um dos componentes de grande importancia no
balanco de energia e seguramente o componente do balanco de radiacdo mais dificil de ser

medido. Uma das principais razdes € o fato de que muitos instrumentos desenvolvidos para
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esse propodsito emitem radiacdo em comprimentos de onda e intensidade comparaveis
aqueles que devem ser medidos pelo instrumento. Entretanto, em muitas situacdes praticas
em Meteorologia, ainda € eficiente calcular a radiagdo da atmosfera baseando-se em
observacdes de varidveis mais facilmente medidas. Diversos sdo as metodologias
encontradas na literatura, referentes ao cédlculo da radiacao atmosférica para condicdes de
céu claro, entre eles citam-se Brunt (1932); Brunt (1952); Swinbank (1963); Goody (1964);
Kondratyev (1969); Idso e Jackson (1969); Brutsaert (1975); Reed e Halpern (1975);
Unsworth e Monteith (1985); Aase e Idso (1978); Satterlund (1979); Berdahl e Fromberg
(1982); Lind e Katsaros (1982); Kumar (1982); Schmetz et al.(1986); Yang et al. (1987);
Heitor et al. (1991), entre outros.

Pereira et al. (1997) cita que o modelo desenvolvido por Brunt (1952), que considera
um fator para corre¢cdo do efeito da nebulosidade e duas aproximagdes, sendo a primeira a
que considera a temperatura do ar como representativa da temperatura da superficie e a
segunda, a que considera a estimativa da emissividade atmosférica (g,) como funcdo da
concentracdo de vapor d’agua, representada pela pressdo parcial de vapor (e,), € utilizado
para a estimacao do balango de ondas longas e recomendado pela FAO, quando o objetivo é
a estimagdo da evapotranspiracdo de referéncia pelo método de Penman-Monteith a partir
de dados de estacdes meteoroldgicas convencionais.

Como visto anteriormente, o saldo de radiacdo a superficie € o resultado do balango
entre os fluxos radiativos de onda curta e onda longa, ou seja, o balango entre a radiacao
global incidente menos a radiacdo global refletida, e a radiagdo proveniente da atmosfera
menos aquela emitida pela superficie da Terra. Apos o detalhamento desses fluxos
radiativos, o saldo total de radiacdo na superficie ou radiagdo liquida efetiva (Rn), pode ser

obtido pela seguinte expressao:
Rn =0CY (1-a) + OLY - ¢ 6 Ts* 9)
O saldo de radiacdo (Rn) varia temporal e espacialmente, dependendo das
caracteristicas Opticas da superficie analisada, de acordo com seu coeficiente de reflexao

(albedo), da irradiancia solar global e das condicdes de temperatura e umidade da superficie

e do ar. Pereira et al (2002) cita que o saldo de radiacdo pode ainda ser medido por um
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saldo-radidometro, constituido de duas placas sensoras com pares termoelétricos, uma
voltada para cima e outra para baixo, captando as energias de ondas curtas e longas
direcionadas para dentro e para fora do sistema. Apesar da disponibilidade desse tipo de
sensor, a medida direta do saldo de radiagdao (Rn) é pouco comum, tanto em estagdes
meteoroldgicas convencionais como nas automaticas.

Na falta de um saldo-radidometro, pode-se estimar Rn medindo-se ou estimando-se a
radiacdo global (Rg) e usando-se o valor adequado para o albedo (o) da superficie de
trabalho, aplicando-se esses valores na expressio BOC = Rg(1-a) e o BOL, estimado por
algum modelo existente na literatura, como por exemplo, o de Brunt (1952).

Para fins praticos, a Rn de um gramado também pode ser estimada em funcdo da
radiacao solar global (Rg), visto que ha estreita relacdo entre elas. Normalmente utiliza-se a
equagdo de Angstron-Prescott para se determinar a Rg associando-a a razido de insolagdo
(n/N). Ometto (1981) sugeriu uma relacdo empirica, semelhante a equacdo de Angstron-
Prescott para estimativa da Rn em locais onde se dispde somente de medidas de horas de

brilho solar (n), ou seja:

Rn =Ra (a+bn/N) (10)

Onde, Ra a radiacdo solar no topo da atmosfera; a e b sdo coeficientes referentes ao local da

estimacao e n/N € a razdo de insolagdo.

4.3 - Razao de Bowen:

A esséncia do conceito de balanco de energia estd na afirmacdo de que a diferenga
entre a energia que entra e a energia que sai de um sistema € a energia captada ou utilizada
por ele.

A quantidade de energia que chega a superficie € determinada pela radiacdo solar
incidente e pela radiacdo atmosférica, porém, a energia armazenada no sistema serd
determinada pelo tipo de cobertura, variando com o coeficiente de reflectividade (o), que €

funcdo da coloragdo e rugosidade. (Pereira el tal, 2002)
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O saldo de radiagdo assume, normalmente, valores positivos durante o periodo diurno
e negativo durante a noite, sendo o total didrio Rn24h quase sempre positivo, exceto em
condi¢des extremas, em altas latitudes (Allen et al.,1998). O saldo de energia radiante,
especialmente durante o periodo diurno (Rn+) € a principal fonte de energia para os
diversos processos naturais. Nos sistemas vegetados, essa energia captada pode ser
utilizada no aquecimento do ar e das plantas (H — calor sensivel), no aquecimento do solo
(G), na evapotranspiracdo (AE - calor latente) e nos processos de sinteses bioldgicas (P) e

também da fotossintese (F) , isto é:

Rn=AE+H+G+P+F (11)

H4, portanto, transformacdo da energia radiante em calor latente, sensivel e
fotoquimica. O processo fotossintético (F) utiliza, em média, menos que 3% da Rn, sendo
quantitativamente desprezivel. O calor armazenado nas plantas depende do porte da
vegetacdo, € no caso de pastagens e plantas anuais (P) também pode ser desprezivel, no
entanto, segundo Fisch (1996), para florestas, este termo pode variar entre 3% e 10% da
Rn, sendo a energia armazenada pela biomassa de floresta, mais importante nos horérios de
transicdo, tais como, apds o nascer-do-sol, apdés o por-do-sol e apds eventos de
precipitacao.

Dependendo do tipo de vegetacdo e do seu estddio de desenvolvimento, o fluxo de
calor do solo (G) também pode ser desprezivel, visto que a presenca das plantas funciona
como isolante evitando que os raios solares atinjam a superficie do solo.

Na prética, o uso mais comum dessa equacao € a estimacdo do fluxo de calor latente
(AE) e conseqiientemente, a evapotranspiracao.

A Figura 01 ilustra esquematicamente os principais termos envolvidos no balanco de
energia de uma superficie “ideal”. Por convengdo de sinal, os fluxos de energia que
apontam no sentido da camada superficial sdo negativos e aqueles para fora dela sao
considerados positivos. Durante o dia, a superficie recebe energia radiativa, tal que ela
transfere calor para ambos os meios (superficie e o ar adjacente). Os fluxos H e AE sdo, em
geral, positivos durante o dia, sobre superficies sdlidas (Arya, 1988). O mesmo autor cita

que as magnitudes dos componentes do balanco de energia dependem de muitos fatores,
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tais como o tipo de superficie e suas caracteristicas (umidade do solo, textura, vegetagao,

etc), localizacao geografica, més ou estagdo do ano, hora do dia e condi¢des do tempo.

DIA NOITE

Rn LE! H Rn LE H

—~ ' —~— superficie x J’
q o]

Fig. 01 - Diagrama esquemadtico dos principais termos do balango de energia sobre

uma superficie continental "ideal" durante o dia e a noite. (adaptado de Galvao, et al, 1999)

Durante a noite, a superficie perde energia por radiacdo de onda longa, principalmente
sob condig¢des de céu claro ou parcialmente coberto. Esta perda é compensada pelo ganho
de calor proveniente do ar e do solo e, as vezes, na forma de calor latente de condensagao,
liberado durante os processos de formacdo de orvalho. Assim, de acordo com a convencao
de sinal, os termos do balango de energia no sentido da camada superficial sdo geralmente
negativos durante o periodo noturno, com excecdo do fluxo de calor no solo. As
magnitudes dos fluxos sdo geralmente menores a noite do que de dia, exceto para G. A
magnitude de G ndo difere largamente entre dia e noite, embora o sinal mude, obviamente,
durante a transicdao do periodo diurno para noturno, quando outros fluxos estdo também
trocando de sinal. Entretanto, segundo Arya (1988) isto ndo acontece simultaneamente para
todos os fluxos.

Para FONTANA et al. (1991), o balanco de energia das superficies vegetadas permite
dimensionar as trocas de massa e energia no sistema solo-planta-atmosfera, através do
estudo da participacdo do saldo de radiagdo nos diversos processos de ocorrem na cultura.
O método do balango de energia se baseia no principio fisico de conservacdo de energia,
isto é, o ganho de energia no sistema € igual a perda de energia. Portanto, o balango vertical

de energia que pode ser representada como o somatério do saldo de radiacao (Rn), do fluxo
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de calor sensivel (H), do fluxo de calor latente de vaporizagcao (AE) e pelo fluxo de calor no
solo (G), sendo igual a zero. O balanco de energia determinado através da razdo de Bowen
¢ utilizado para a quantifica¢ao dos fluxos de calor latente (ALE) e sensivel (H) na camada de
ar préxima a superficie do solo, particularmente em andlises micrometeorolégicas em
sistemas cultivados.

O balango de energia na superficie do solo pode ser escrito através da seguinte

equacdo (Perez et al., 1999):

Rn=JE+G+H (12)

Sendo Rn a radiag@o liquida ou saldo de radiacdo; AE o fluxo de calor latente; G o fluxo de
calor no solo; H o fluxo de calor sensivel. A unidade de todos os fluxos € W m>.

A particdo da energia disponivel (Rn-G) entre fluxo de calor latente e fluxo de calor
sensivel pode ser obtida pelo método do balanco de energia, baseado na razdo das
densidades de fluxo de calor sensivel e calor latente, sendo determinada pela razio entre as
diferengas na temperatura do ar e na pressao de vapor em dois niveis (Perez et al., 1999).

A razdo entre o calor sensivel (H) e latente (AE) foi proposta por Bowen (1926) aput

Soares, et. al (2003) como forma de estudar a particao da energia disponivel, isto é:

H__AT
==Y (13)
AE " LAe
Sendo y a constante psicrométrica (0,066 kPa °Chy; AT a diferenga de temperatura do ar

(°C) e Ae a diferenga de pressdo de vapor (kPa).

A partir das medi¢des da radiacdo liquida (Rn), do fluxo de calor no solo (G) e das
diferencas de temperatura do ar (47) e de pressdo de vapor (4e), juntamente com a equagao
simplificada do balango de energia (Eq. 12), utilizando-se a razdo de Bowen (f3) (Eq. 13),
procede-se o cdlculo dos fluxos de calor latente (LE) e calor sensivel (H), através das Eq.14

e Eq. 15, respectivamente:
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M:RmG

1+ 4 (19
- B
H=£ ﬁ(Rn—G) (15)

O valor de B depende fundamentalmente das condi¢des hidricas da superficie. Se a
superficie estiver umedecida, maior parte da Rn serd utilizada no fluxo de calor latente
(AE), resultando num valor de B pequeno. Se ao contrario, a superficie apresentar restricao
hidrica, maior parte da Rn serd utilizada no aquecimento do ar, resultando num valor de 3
elevado. Tanto o AE quanto o H sdo negativos quando fluem da superficie para o ar e
positivos no sentido contrario. Logo, para uma superficie evaporante, o sinal de  depende
apenas do sinal de H. Se H for positivo,  serd negativo e se H for negativo, B serd positivo.
Portanto, B negativo, significa que estd havendo transporte de calor sensivel do ar mais
quente para a superficie mais fria, condicdo de advec¢do ou de inversdo térmica. Nesses
casos, o fluxo de calor latente (AE) pode até suplantar o saldo de radiacao (Rn), pois o fluxo
de calor sensivel (H) representa um adicional de energia disponivel a superficie evaporante.

O solo funciona como uma espécie de reservatorio de calor que libera/armazena
energia em escala didria, sazonal e anual. O solo aquece e resfria a partir do balango de
energia na interface do solo-atmosfera, o que resulta na propagacdo de uma onda de calor,
por conducdo, para as camadas inferiores do solo. Da mesma forma € transferido calor para
a atmosfera por conducao e principalmente por conveccao.

Para quantificar esse transito de energia no solo, faz uso de fluximetros. Contudo, em
funcdo do custo de aquisicdo e dispéndio operacional, essas medidas sdo efetuadas em
estudos especificos e de curta duracdo, ndo existindo até o momento, segundo Azevedo,
et.al.(2003) séries longas de observagdo direta dessa grandeza. Uma maneira indireta de
conhecer este fluxo de energia consiste em medir a temperatura do solo, com uso de
geotermOmetros, em diferentes profundidades.

O conhecimento da variacdo horaria, didria, estacional e anual da temperatura do solo
¢ fundamental para regides e épocas do ano nas quais sua variagdo possa inibir ou

prejudicar o desenvolvimento do sistema radicular das culturas. A temperatura do solo é um
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dos fatores determinantes da velocidade de germinacao das sementes e de desenvolvimento
das plantulas, sendo sua influéncia maior nos sub-periodos de semeadura-emergéncia e
crescimento inicial das plantas. Nestes periodos, tendem a ocorrer acentuadas amplitudes
térmicas didrias, principalmente préximas a superficie do solo, justamente pela falta de
cobertura (Schneider, 1993).

O fluxo de calor na superficie do solo (G), pode ser obtido, de acordo com Kustas et

al. (2000) através da seguinte equacao:

AT,CD

G=G,+ ;

(16)

sendo G, a medi¢do do fluxo de calor pelo fluximetro, AT a varia¢do na temperatura média
do solo (°C) durante o periodo de medicdo, C a capacidade térmica volumétrica do solo (MJ
m> 0C‘l), D ¢ a profundidade do fluximetro (m) e ¢ € a duracdo do periodo de medic¢ao (s).
O valor de C foi estimado somando as capacidades calorificas dos vdrios constituintes
do solo, ponderados de acordo com suas fracdes de volume, como dado por de Vries

(1966), aput Kustas et al (2000):
C=19%,+25 1y +41& (17)

sendo fi, a fracdo de volume dos minerais, fy a fracdo de volume da matéria organica e 6 a
umidade volumétrica do solo.

Associado a esses procedimentos, o conhecimento da capacidade de armazenamento
de dgua no solo também se torna de grande importancia para a andlise do balanco de
energia em superficies vegetadas. Quando o suprimento de dgua no solo torna-se limitado,
a vegetacdo sofre um estresse hidrico e a transpiracdo diminui, alterando a particdo de
radiagdo solar incidente em fluxos de calor sensivel e latente. Uma quantidade menor de
dgua retorna para a atmosfera e portanto, menor o fluxo do calor latente e na propor¢ao que
retorna, aumenta-se o fluxo do calor sensivel (Hodnett et al.,1996).

A quantidade de 4gua armazenada no solo, nas 4reas de interesse, pode ser

calculada, utilizando-se os valores médios da umidade volumétrica dos solos medidos
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proximo as estacdes meteoroldgicas de superficie, através do uso de sondas de néutrons.
Este dispositivo consiste de uma fonte de radiacdo e de um detector suficientemente
pequenos para moverem-se dentro de um tubo de acesso no solo. A fonte de radiagdo,
geralmente radium-beryllium ou americium-beryllium, emite néutrons de alta energia, os
quais colidem com o nidcleo dos dtomos de hidrogénio do solo. Assim, quanto maior o
conteddo de hidrogénio (4gua) no solo, maior serd o nimero de néutrons termalizados, que
serdo contados na forma de pulsos gerados (Tommaselli, 1997). Segundo o mesmo autor,
esse método de determinacdo do contetido de dgua do solo é afetado pelas variagcdes de
densidade do solo e se presta melhor a determinacao de variagdes de umidade do solo do
que a determinagdo dos valores absolutos da mesma. Outro problema € o do grande volume
amostrado, que serd tanto maior quanto mais seco for o solo, sendo que o raio da esfera de
influéncia pode variar, de cerca de 15 cm, na dgua, a cerca de 25 cm no solo seco, o que
dificulta os estudos em que se pretenda determinar valores pontuais do contetido de d4gua no
solo.

Os valores medidos pela sonda de néutrons foram convertidos em umidade

volumétrica através da calibracdo indicada na expressao 18
0i= m(R/Rw) + n (18)

no qual 0ié a umidade volumétrica, R € o valor medido a uma dada profundidade pela
sonda de néutrons, Rwé o valor de umidade padrio de referéncia e m e n sdo parametros
determinados pelo método de Couchat, citado por Hodnett et al. (1996).

A quantidade de agua armazenada no solo (S, mm) pode ser determinada pela

Equacdo 19, como segue:

D
S=30.Az, (19)

i=1

em que zi é a espessura da camada i e D a profundidade do perfil de solo analisado.
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A relagdo entre o fluxo de calor sensivel do ar e o fluxo de calor latente (razdo de
Bowen) é uma metodologia amplamente empregada e estudada para diversas culturas e
localidades (Oliveira et. al 2000; Teixeira et. al. 2001; Soares, et al. 2003; Silva, 2003).

Assim, se 3 for maior que a unidade, H serd maior que LE. Logo, a maioria do calor
transferido para a atmosfera estard na forma de calor sensivel. Com isso, o clima seria
relativamente quente. Se B for igual a unidade, a entrada de calor na atmosfera é feita de
maneira eqiitativa entre H e LE. Se  for menor que a unidade, LE serd maior que H e o
calor que € fornecido para a atmosfera € principalmente na forma de calor latente. Isto ndo
contribui diretamente para o aquecimento da baixa atmosfera, mas pode aumentar sua
umidade e/ou temperatura potencial virtual. Entretanto, o clima seria relativamente frio e
umido. Se  tende a zero, uma livre evapotranspiracdo superficial € indicada (isto é, LE
tende para um mdximo). Valores negativos de B indicam que os dois fluxos t€m sinais
diferentes. Isto é comum a noite, quando H € em direcdo a superficie (negativo), mas a
evaporacao continua tal que LE € para fora da superficie (positivo).

A referida ‘razdo’ apresenta valores bem distintos quando ha diferengas significativas
com relacdo a umidade do solo sendo que, normalmente, quanto mais imido o solo mais
proximo de zero tendem a ser os valores da mesma, pois, maiores quantidades de energia
sdo direcionadas aos processos de evaporagdo e transpiragdo. Quando ha restricdo hidrica
uma maior parte de energia € utilizada no aquecimento do ar, o que resulta em um valor
elevado da razdo de Bowen.

Ibanez et al (1999) citam que apesar do largo emprego do método do balanco de
energia alguns autores tém relatado problemas com o método, citando que a razdo de
Bowen deve ter seu uso limitado ao periodo diurno. Segundo Clothier et al. (1982), um
ponto vulneravel do método é quando o valor da razdo de Bowen se aproxima do valor —1,0
e aconselharam, visando uma maior efici€éncia do método, descartar os valores menores que
—0,5, devido a inconsisténcia dos mesmos. Ortega-Farias et al. (1996) recomendaram
descartar valores inferiores a —0,75. Unland et al. (1996) aconselharam descartar os valores
na faixa de —0,7 a —1,3. Para Perez et al. (1999) a faixa de descarte de dados deve ser
variavel com a acuricia do sensor, sendo tanto mais préxima de —1,0 quanto maior for a
acurdcia do instrumento de medida. Os mesmos autores afirmaram ainda que, devem ser

descartados valores negativos da razdo de Bowen, originérios de ocorréncia de condensacao

21



(fluxos positivos do calor latente de evapotranspira¢do) quando Rn — G > 0. Tanner (1960),
aput Pereira et al. (1997) afirma que o valor de 3 = -0,5 parece ser o limite de confianca da
equacdo da razdao de Bowen.

Oke (1992), cita que os valores tipicos de 3 sdo iguais a 0,1 para os oceanos tropicais;
0,1 a 0,3 para florestas tropicais imidas; 0,4 a 0,8 para florestas temperadas e pastagens;
2,0 a 6,0 para dreas semidesérticas e maior que 10 para desertos.

Para Howell et al. (1991) o método da razdo de Bowen produz bons resultados na
estimativa da evapotranspiracdo em escalas menores, como um dia, mas nao sao

recomendados para periodo muito grande.

4.4 — Razao de Bowen sob Condicoes de Advecc¢ao:

Para Blad et al. (1974), em condi¢des de adveccdo, o método do balango de energia
pode superestimar em até 20 % as medidas lisimétricas. Ressaltaram ainda que, comumente
proximo ao nascer e ao por-do-sol ocorreram valores elevados da razdo de Bowen devido a
dificuldade de se obter gradientes de temperatura e pressao de vapor d dgua. Para Angus e
Watts (1984) o método do balanco de energia somente proporciona bons resultados em
solos umidos. Os mesmos autores relataram ainda, que em solos secos ou com
considerdveis contribui¢des advectivas o modelo necessita de ajustes.

De acordo com Fritschen & Simpson (1989), aput Todd et al. (2000), o método da
razdo de Bowen (3 = H/AE) é baseado em vdrias suposicdes, quais sejam: o transporte €
assumido para ser na dire¢do vertical, sem advec¢do de energia; assume-se que 0S sensores
que medem os gradientes estdo localizados dentro da camada de fluxo conservativo, onde
os fluxos sdo constantes com a altura; a superficie € homogénea em relagdo as fontes e
sumidouros de calor e vapor d’agua; assume-se a igualdade entre os coeficientes de
transferéncia turbulenta de calor sensivel (Kh) e latente (Kw sendo as duas primeiras
suposicdes facilmente encontradas se um “fetch” adequado esta disponivel.

Soares, 2003, cita que em regides onde ocorrem adveccdes fortes, condi¢cdo que
comumente ocorre quando uma 4rea imida € circundada por uma area seca, a importancia

relativa da radiacdo liquida decresce, e em adicdo a ela, a advecgdo ou transferéncia de
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calor sensivel das dreas secas circunvizinhas, contribuird no processo do fluxo de calor
latente com energia até maior que a disponivel a drea imida, aumentando dessa forma a
importancia da velocidade do vento e umidade relativa do ar no processo de transferéncia
de vapor d’agua para a atmosfera.

Os efeitos da adveccdo podem ser observados ao se supor uma extensa drea
vegetada, sem restricdes de umidade no solo e circundada por uma outra drea seca. Sob
condi¢des meteoroldgicas as duas dreas representam balancos de energia distintos. Na drea
seca, o fluxo de calor latente, convertido em fluxo evapotranspirativo € limitado pelo solo e
grande parte da radiacdo solar disponivel € usada par aquecer o solo e o ar (calor sensivel).
Na drea vegetada a maior parte da energia € utilizada no fluxo evapotranspirativo,
resultando em menor aquecimento do ar. Essa situacdo induz ao aparecimento de um
gradiente térmico entre as duas dreas. Havendo deslocamento do ar (vento) da drea seca
para a drea vegetada, haverd transporte horizontal de calor sensivel para a drea tmida.
Portanto, segundo Pereira et al. (1997), advecc¢do € o processo de transporte horizontal de
uma propriedade atmosférica que, no caso em discussdo, € o calor sensivel, CO,, O,
momentum, etc.

Na condicdo suposta acima, o balanco de energia vertical da superficie vegetada é
aumentado pela contribuicdo lateral de calor sensivel da drea adjacente. A medida que o ar
seco se desloca sobre a superficie vegetada, ele vai se umedecendo e resfriando, pois ha
transferéncia de calor do ar para a superficie. A contribui¢do lateral de energia é maior na
interface e vai diminuindo a medida que se direciona para o interior da drea umida. Na
transicdo drea seca - drea Umida ocorre o “efeito varal”, onde o fluxo de calor latente
aumenta exageradamente. Dentro da drea umida, a medida que se interioriza em direcao
dos ventos predominantes, o fluxo de calor latente diminui acentuadamente até um valor
limite inferior que é resultante apenas do balanco vertical local de energia. Denomina-se
area tempao (4rea “fetch”, “buffer” ou “bordadura”) a distancia entre a regido de transicao e
o ponto onde o fluxo de calor sensivel seja minimo.(Pereira et al., 1997).

Millar (1964) trabalhando com um campo irrigado de Trifolium repens L. concluiu
que a adveccdo ocasiona um consumo de calor latente superior ao suprimento de radiacao
local para uma consideravel faixa apos interface seco/timido e que houve um decréscimo da

evaporacao a medida que se afastava dessa interface. Pelton et al (1960) denominaram-na
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“efeito varal”. A medida que se afastava da interface, dependendo do tamanho da é4rea
tampdo, a evapotranspiracdo decresce e pode atingir a evapotranspiracdao potencial. O
tamanho da drea tampao dependerd das condicdes locais. Resultados de Goltz e Pruit
(1970), citados por Pereira et al.(1997), trabalhando em condi¢des semi-aridas de Davis,
Califérnia, concluiram que o tamanho adequado para se minimizar o efeito advectivo deve
ser maior que 100 metros, para um campo cultivado com grama rasteira. Para condi¢coes
aridas de Israel, Stanhill (1961), também citados por Pereita et al (1997) relatou que para
um campo de alfafa, o tamanho mais adequado para se evitar o efeito advectivo deve ser
superior a 300 m.

Oliveira et al (2000) cita que ao se estudar a adveccdo de calor sensivel sobre uma
drea vegetada, trés situacdes podem identificar as fontes de origem do ar: adveccdo entre
fileiras, causada pela exposi¢cdo do solo dentro do dossel; advec¢do de bordadura ou local,
originada por corrente de ar quente proveniente de superficies com descontinuidade de
temperatura, umidade e rugosidade; e advec¢do regional ou de larga-escala, massas de ar
quente e seco originadas em regides quentes e secas, que se move através de uma superficie
vegetada imida.

Segundo Verna et al. (1978) a suposicdo de igualdade entre os coeficientes de difusdo
turbulenta para o calor sensivel e vapor d’agua sob condi¢cdes de adveccao de calor
sensivel, pode causar erros significativos nas estimativas do fluxo de calor latente (AE)
efetuadas pelo método do balango de energia. Para contornar o problema e corrigir esses

€1ros, propuscram a seguinte expressﬁo:

A =P—/£ 29&37{%9}4’7{%9)2 (g) (20)

Sendo que os valores desta relacdo sdo dados por —0,8 < Ky / Kw < -0,1. Utilizou-se como
critério de aceitacdo/rejeicdo de B., metodologia proposta por Unland et al.(1996), que
recomendaram a exclusdo dos dados coletados entre dois niveis, quando |Ae| < 0,0005 kPa

e quando [ se aproxima de —1, especificamente para o intervalo |1+f.| < 0,3.
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Associando-se a Eq.9 a Eq.15, a equacdo do balango de energia a superficie pode ser

escrita como:

Rn-G

Rn=JB+f+G = JE=T 5

1)

Brakke et al. (1978) propuseram uma modificacdo no método do balanco de energia,
incluindo a variagdo horizontal dos fluxos de calor latente e sensivel. Desta forma, a

divergéncia do fluxo de calor sensivel entre a superficie e um nivel acima, é dada por:
1
H, —HozpCpI; u%z dz (22)

Sendo H1, o fluxo vertical de calor sensivel para uma altura Z1; p, a densidade do ar; Cp, o
calor especifico do ar; u, a velocidade média do vento e AT/Ax, o gradiente horizontal de

temperatura, na direcdo do vento predominante.

Similarmente, para o fluxo de calor latente, tem-se:
defa ol
—JEo=t== IZ u—=dz 23
Ak, o (23)

sendo P, a pressdo atmosférica; €, a razao entre os pesos moleculares do vapor d’agua e ar

seco (¢ =0,622) e e, a pressdo parcial do vapor d’agua.

Tamando agora, a equacdo do balanco de energia para um nivel Zo na forma que

segue:

AE, =Rn-G—Hc (24)
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Substituindo-se na Eq. 24 as Eq.22 e 23 e considerando-se 3; = H)/AE;, tem-se:

AP AT o

Finalmente, substituindo-se na Eq. 25 a razdo de Bowen (B;), pelo seu valor corrigido

(Bc), dado pela Eq. 19, tem-se:

ST TN Yy R T

A Eq. 21 representa o método do balanco de energia acrescida do termo advectivo, a
qual, ao ser dividida pelo calor latente de evaporagdo (L) resulta na seguinte expressdo, para

estimar a evapotranspiracdo corrigida dos efeitos advectivos:

1= [((ﬁ”;&j [(1+ﬂf)/1JL'( Lo Ji @)

Para a realizacdo do balangco de energia utilizando a razdo de Bowen, se faz
necessario a instalacdo de torres micrometeoroldgicas no centro das dreas de interesse,
contendo em cada torre, no minimo, dois sensores de medidas de temperatura do ar, um
sensor de radiac@o solar incidente e um de radiacao solar refletida, um saldo radidémetro,
dois fluximétros (ou dois geotermOmetros), dois anemOmetros e dois sensores para medir a
umidade relativa do ar acima do dossel da cultura estudada. Além desses sensores, ainda
necessita-se de um pluvidgrafo, para a medida da precipitacdo pluviométrica e do

monitoramento periddico do conteudo de dgua no solo.
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Existe ainda disponivel no mercado, um sistema automadtico para determinacdo da
razdo de Bowen, denominado Bowen ratio sistem, que registra instantaneamente a radiacao
liquida, o fluxo de calor no solo e gradientes de pressdo de vapor d’agua e temperatura do
ar, em duas alturas, permitindo a estimativa do balanco de radiacdo e conseqiientemente, da
evapotranspira¢do. Esse equipamento ja foi testado em trabalho de campo tendo estimado
adequadamente a evapotranspiracdo (Silva, 2003; Tanner et al. 1987; Nie et al. 1992).

Todd et al., (2000) citam que as principais vantagens do método da razdo de Bowen
sao: medi¢des simples e diretas; ndo requerer informacgdes a respeito das caracteristicas
aerodinamicas da superficie de interesse; poder integrar fluxos de calor latente sobre
grandes 4reas (de centenas a milhares de metros quadrados); poder estimar os fluxos em
escala de tempo pequena (menos do que uma hora); além de fornecer medi¢des continuas.

As suas desvantagens incluem a sensibilidade as predisposi¢des dos instrumentos que
medem os gradientes e os componentes do balanco de energia, a possibilidade de
descontinuidade de dados quando a razdo de Bowen aproxima-se de —1, e os requerimentos,
comuns aos métodos micrometeorologicos, de “fetch” adequado para seguranga das

hipéteses do método.
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