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Apresentamos um modelo adiabdtico da atmosfera terrestre, que descreve o aquecimento global atribuido
ao efeito estufa. O regime adiabdtico assume as distribuicées médias das grandezas termodinamicas, que sdo
dependentes apenas da altitude. As contribuigdes térmicas nao radiativas sdo introduzidas através do ajuste do
coeficiente adiabatico do gradiente térmico da troposfera nas regides dos trépicos, igual a 6,5 K/km. O aque-
cimento global deriva-se com o balanco energético entre o sol e as radiagdes emitidas na superficie e troposfera
terrestres. Assume-se como principal causa do aquecimento global, o aumento da concentragdo de CO2 na tro-
posfera na era pés-industrial. Derivam-se as expressoes de emissividade do CO2 em funcao de sua concentragao
na troposfera, a partir do o forcamento radiativo associado ao efeito estufa sobre a terra. Ademais, estabelece-
se uma relagdo quantitativa simples para descrever o comportamento do gradiente térmico com o aumento da
concentragao de COgz na troposfera. Por fim, destacamos algumas técnicas de medidas visando uma possivel
detecgao do aquecimento global nos proximos decénios.

Palavras-chave: atmosfera adiabdtica, efeito estufa, evolugao climética, aquecimento global.

We present an adiabatic model of the earth’s atmosphere that describes the thermal behavior observed under
the greenhouse effect. The adiabatic regime assumes an average distribution of thermodynamic variables in the
atmosphere, which depend only on altitude. Non radiative thermal contributions are included by adjusting the
adiabatic coefficient, such that the thermal lapse rate coincides with the measured value in the tropics, equal
to 6.5 K/km. Global warming is derived from an energetic radiation balance of the incoming solar radiation,
and radiations from the earth’s ground and troposphere. We assume the increase of CO2 concentration in the
atmosphere in the industrial era, as the main cause of global warming. Using the concept of radiative forcing, we
derived expressions for the tropospheric emissivity as a function of CO2 concentration. Moreover, we established
a simple expression to describe the lapse rate behavior with increasing CO2 concentration in the troposphere.
Finally, we discuss some experimental techniques for the detection of global warming in the next decades.
Keywords: adiabatic atmosphere, greenhouse effect, climatic evolution, global warming.

1. Introducgao

Nos ultimos anos, o debate sobre as mudancas
climaticas na terra, cresceu consideravelmente como
conseqiiéncia das variagoes observadas nos 1ltimos
decénios. No cendrio atual, destacam-se fatores ad-
vindos dos seres humanos, conhecidos como causas an-
tropogénicas, que contribuiram de alguma forma no
aquecimento do clima terrestre, observado na era pos-
industrial. A compreensao geral dos fenémenos fisicos
envolvidos na evolugao climéatica do planeta representa
um desafio cientifico de monta, de enfoque multidisci-
plinar. Ha grandes expectativas quanto aos programas
climaticos envolvendo solugoes tecnolégicas inovadoras
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e confidveis. Os governos dos paises em geral, deverao
prover as politicas corretas com vistas a prover o de-
senvolvimento sustentavel do planeta.

O primeiro modelo do aquecimento global da era
pés-industrial foi proposto por Arrhenius em 1896 [1].
Segundo o autor, os combustiveis fésseis liberam o gas
carbonico (COz) na atmosfera da terra. O COsz libe-
rado, por sua vez absorve a radiagao infravermelha emi-
tida pela superficie terrestre. Essa radiagao é entao re-
emitida ao solo e assim, portanto, aquece o planeta.
Atualmente, o painel intergovernamental de mudancas
climéticas das Nagoes Unidas, o IPCC (Intergoverna-
mental Panel on Climate Change) é o 6rgao responsével
pela grande maioria dos estudos climatolégicos produ-
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zidos nos ultimos anos. O modelo climético do IPCC
segue a proposta inicial de Arrhenius, com uma abor-
dagem significativamente mais complexa, incorporando
outras radiacoes térmicas, oriundas do vapor de agua
e outros gases presentes na atmosfera. O IPCC pu-
blicou relatérios quase bi-anuais desde 1990, que po-
dem ser acessados facilmente no endereco eletronico
(RETp://www.ipcc.ch/]). Neste trabalho, faremos re-
feréncias a alguns desses relatérios. O IPCC apresentou
a Unica proposta para reduzir a concentragao do COq
na atmosfera, visando contemplar também os efeitos
colaterais derivados do efeito estufa. Essa proposta, co-
nhecida como o Protocolo de Kyoto, foi promulgada em
1997. Porém, vale ressaltar, nao foi aceita pelos paises
mais poluentes, como os Estados Unidos e a China.

Por outro lado, nesse mesmo periodo, surgiram di-
versos trabalhos de pesquisa com conclusoes contrarias
as previsoes do efeito estufa. Geralmente, tais pesquisas
sao oriundas de autores céticos, que contestam as dire-
trizes do Protocolo de Kyoto. Em linhas gerais, esses
pesquisadores negam as causas antropogénicas do aque-
cimento global atribuidas pelo IPCC. Ademais, descon-
sideram o CO2 como causa do aquecimento global. Em
vez disso, atribuem as variagoes climéaticas dos 1ltimos
dois séculos, ao comportamento ciclico da tempera-
tura no centro da terra. Essas variagoes apresentam
periodos ciclicos longos, da ordem de alguns milénios,
conforme reportado por alguns autores [2-4]. Nesse
cendrio, estarfamos atualmente num periodo de resfria-
mento climético e o aquecimento global registrado pelo
IPCC nos dois tltimos séculos seria insignificante. Ade-
mais, o aumento de COy antropogénico detectado na
atmosfera, teria pouca ou nenhuma influencia no clima
e na temperatura terrestre.

H& contestacOes sérias e enérgicas sobre as con-
clusoes reportadas por esses autores céticos na litera-
tura [5]. Contudo, nas publicagdes mais recentes [4],
emergiram conclusoes contraditérias sobre o papel do
CO3 na atmosfera terrestre, com resultado oposto ao
efeito estufa reportado pelo IPCC. Esses autores uti-
lizaram o modelo adiabatico da atmosfera na terra,
e demonstraram uma redugao da temperatura na su-
perficie terrestre de alguns graus, se a atmosfera fosse
constituida unicamente de CO5. O modelo adiabético
permite uma abordagem simplificada da atmosfera ter-
restre, através da analise da temperatura e pressao
média em fungao da altitude na troposfera, que abrange
altitudes até aproximadamente 15 km. Desse modo,
determinam-se as grandezas termodinamicas dos gases
na atmosfera, incluindo possiveis contribui¢oes da umi-
dade relativa do ar.

Neste trabalho, contestamos as conclusoes reporta-
das na Ref. [4], utilizando o modelo adiabdtico, de-
vido a simplicidade analitica para o calculo das grande-
zas termodinamicas relevantes dos gases na atmosfera
terrestre. As variagoes médias da pressao e tempera-
tura sdo ajustadas aos valores medidos na troposfera,
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através do coeficiente adiabéatico dos gases presentes na
atmosfera. Destacamos a influéncia da umidade do ar
na determinacao do gradiente térmico da troposfera ter-
restre. Ademais, incorporamos a contribuicao térmica
do efeito estufa no modelo adiabatico da atmosfera.
Nosso modelo assume a concentracao de COs no ar,
como variavel na determinagao da radiagao térmica ou
emissividade na atmosfera. Assim, estimamos quanti-
tativamente a concentracao de CO2 na atmosfera ter-
restre na era pés-industrial. Os resultados corroboram
plenamente as previsdes do IPCC. Nao obstante, ha
duas abordagens originais neste trabalho. A primeira
¢é a derivacao da emissividade do COy na troposfera,
que depende essencialmente, de sua respectiva concen-
tracao na atmosfera. A segunda refere-se & obtencao de
uma relacao direta entre o gradiente térmico no regime
adiabatico com a concentragao de COs na troposfera.
Essa relagao nos permite determinar como se desloca o
gradiente térmico na troposfera em funcao da altitude
com o aquecimento global, nos préximos decénios deste
século.

No secao 2, apresentamos a descricao do modelo
adiabdtico da atmosfera terrestre. Na secao 3, estima-
mos a temperatura na superficie terrestre através do
balango energético entre o sol e a terra. Na secao 4, in-
troduzimos o efeito estufa sobre a terra com um modelo
simplificado de duas camadas. Na segdo 5, apresenta-
mos o forgamento radiativo, oriundo do IPCC, de modo
a estabelecer a relacao entre a emissividade da radiacao
na troposfera e a concentracao de CO5 na atmosfera
terrestre. A segdo 6 apresenta o tépico principal e ori-
ginal deste trabalho, onde derivamos uma relacao de
dependéncia direta da emissividade do CO3 na tropos-
fera em funcao da concentragao de CO5 na atmosfera.
Na secao 7, inserimos a emissividade do COs no mo-
delo adiabédtico da atmosfera terrestre. Assim, esta-
belecemos a relagao do dependéncia entre o gradiente
térmico e a concentragdo de COs na troposfera, um
resultado relevante deste trabalho. Na se¢ao 8, discuti-
mos algumas técnicas de medidas do gradiente térmico,
realizadas na atmosfera terrestre. Enfim, na segao 9,
apresentamos a conclusao.

2. O modelo adiabatico da atmosfera
terrestre

O modelo adiabatico considera a atmosfera terrestre
como um gas ideal e homogéneo, e deriva-se de modo
simples com a primeira lei da termodindmica [6-9].
Considera-se a pressao da atmosfera P em fungao da
altitude z imersa no campo gravitacional e uniforme da
terra. Se p e g sao a densidade do ar e a aceleracao da
gravidade, respectivamente, a variacao de P em funcao
de z numa camada atmosférica dz é dada por [6-8],

AP =—pgd (1)
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onde p é a densidade do ar dada na Ref. [8] por

P M,
—m 2
=TT (2)

M,, é a massa molar da atmosfera terrestre e R =
8,3143 joule/K.mol é a constante dos gases. Por ou-
tro lado, defini-se o parametro adiabatico o com a ex-
pressao

onde v = C,/C, é o coeficiente adiabdtico de um gés
ideal. C, e C, sao o calor especifico do ar a pressao e
a volume constante, respectivamente. Considerando-se
que C, = Cy + R, e inserindo-se as expressoes de « e
v, tem-se

R

= 3
o= 4 ®)
Com a primeira lei da termodindmica [6, 7] e

as Eqgs. (2) e (3), determina-se o gradiente térmico

adiabatico I'y dado por

ar _ My g Mmgao
dz  C, R

Iy = (4)

Assumindo-se, g = 9,807 m/s? e constante na tro-
posfera, numa atmosfera seca com M,, = 2,896 x 102
kg/mol e a = 0,286, tem-se I'y = 9,7 K/km. Esse va-
lor é superior ao medido na atmosfera terrestre, igual a
6,5 K/km. Conforme veremos mais adiante, a umidade
do ar e a conveccao térmica na troposfera reduzem c,
por conseguinte I'y. Introduzindo o gradiente térmico
terrestre na Eq. (4), obtém-se o = 0,19.

Por outro lado, tem-se a equacao de T" em fungao
de P no regime adiabético dada pela expressao [9, 10]

(B o

Py e Ty sao, respectivamente, a pressao e a tempera-
tura na superficie terrestre. Ty = 288 K é a tempera-
tura média na superficie da terra na era atual [11]. Na
Eq. (5), Ty é conhecida como a temperatura potencial
da camada de ar sob a pressao Py [10].

Seguimos a abordagem da Ref. [4], considerando «
como parametro ajustavel do gradiente térmico I'y na
Eq. (5). O valor de a depende do valor efetivo de C),
dos gases constituintes da troposfera. O calor especifico
efetivo da atmosfera determina-se ponderando o valor
de C), de cada gas com sua respectiva fracao de massa
na atmosfera, ou seja
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Cpe = F'(N2) Cp(N2) + F(02) Cp(02) +
F(CO,) C,(COs) + F(Ar) C, (Ar).

Nessa expressao, F'(z) e Cp(x) representam a fracao
de massa e o calor especifico do gas x, respectiva-
mente. Em nossos cédlculos, incluimos somente os prin-
cipais gases presentes na atmosfera, cujos valores da
fracdo de massa extraidos da Ref. [11] s@o os seguin-
tes: F(Ng) = 0,7808, F(O2) = 0,2095, F'(Ar) = 9,34
x 1073. Para o gds carbonico, atribuimos o valor
F(CO3) = 5,374 x 10~*, ajustado & concentracdo de
380 ppm (partes por milhdo), reportada no relatério
do IPCC 2007 (capitulo 2). No caso de C, introduzi-
mos as capacidades especificas molares dos gases na at-
mosfera extraidas da enciclopédia eletronica Wikipedia
(http://en.wikipedia.org/wiki/Heat_capacity): C,(Ng)
= 29,12 J/K.mol, C,,(O2) = 29,38 J/K.mol, C},(Ar) =
20,77 J/K.mol e Cp,(CO2) = 36,94 J/K.mol.

Ademais, o ajuste de o com o valor medido do gradi-
ente térmico I'y da atmosfera terrestre, exige a insercao
de um termo aditivo C,, no denominador

R

“T ot O (6)
C incorpora as contribuigbes nao radiativas do calor
especifico na atmosfera terrestre, oriundas do vapor de
4gua na umidade relativa do ar e da convecgao térmica,
presentes na baixa troposfera. Ajusta-se o valor de
a na Eq. (6), de modo a reproduzir o valor médio
de T'y da atmosfera terrestre medido nos trépicos, de
aproximadamente 6,5 K/km [11]. Nesse caso, obtém-se
Cy = 14,58 J/K.mol, donde a contribuigdo de massa
estimada do vapor de dgua é inferior a 1%. Portanto,
a contribuigdo de C,, deve-se, essencialmente, & con-
vecgao térmica na baixa troposfera, e ao calor latente
na condensagao do vapor de dgua na alta troposfera.
Na realidade este ultimo processo é irreversivel, e pro-
duz uma redugao maior de I'y na troposfera. Contudo,
essa contribuicao é considerada pequena em relacao a
energia térmica total da massa de ar envolvida. Nesse
sentido, considera-se a condensacgao do vapor de agua
como um processo pseudo-adiabdtico [12].

O gradiente térmico numa atmosfera adiabatica
pode ser também descrito por uma equagao de T em
funcédo de z, que se obtém com a equacao diferencial no
regime adiabatico dada por

av..dpP
e + 5= 0.
A derivacao engloba as Egs. (2) e (5), e a lei dos
gases ideais PV = nRT, onde n é numero de moles do
ar. Dal resulta a relagao entre V' e p dada por
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obtendo-se a equagao entre p e P no regime adiabético

ST

onde pg é a densidade do ar na superficie da terra. Com-
binando as Egs. (2) e (7), resulta a equagao diferencial
que rege a variacao de P e z

AP P\
E = —pP0 g <Po> . (8)

A integragao fornece a expressao de P em funcgao de
z no regime adiabatico

P= P, (1_2)1@(7 (9)

20

onde o pardmetro zg = RTy/aMyg, é um fator de
escala, que descreve o decréscimo de P com a alti-
tude z na atmosfera terrestre. Introduzindo os valores
numéricos de g e M,,, e considerando uma atmosfera
seca com o = 0,286, obtém-se zg =~ 29,3 km. No caso
da atmosfera terrestre imida onde o = 0,19, obtém-se
zo ~ 44 km. Ambos os resultados estdo bem acima da
altitude normalmente atribuida ao topo da troposfera,
situada préximo a 17 km nas regioes dos trépicos, mas
que se reduz quase a metade, proximo aos polos terres-
tres [11]. O modelo adiabético ¢ vélido para P >~1074
atm, onde se considera a atmosfera no equilibrio termo-
dinémico local [12].

Por fim, invertendo-se a Eq. (9) com z em fungao de
P, e combinando-a com a Eq. (5), obtém-se a expressao
do gradiente térmico no regime adiabéatico

T=T (1_Z>. (10)

20

Na Eq. (10), o parametro adiabatico a influencia
através do fator de escala z5. A Fig. 1 ilustra como
P varia em fungao de z no modelo adiabdatico com a
Eq. (9), numa atmosfera seca e imida, respectivamente.
O maior valor de a na atmosfera seca é compensado
pelo maior fator de escala da atmosfera imida, resul-
tando numa variagao de P em funcao da altitude, muito
préximas nos dois casos. Por outro lado, a Fig. 2 mostra
a dependéncia de T' em funcao de P nesses 2 casos com
a Eq. (5). Observa-se nitidamente, uma queda menos
acentuada de T na atmosfera imida. As Figs. 1e 2 ilus-
tram o impacto de a no comportamento da atmosfera
terrestre, e como se ajusta o valor medido experimen-
talmente. Por fim, a validade do regime adiabatico se
estende até aproximadamente 20 km de altitude, onde
se inicia a estratosfera e ocorre a inversao do gradiente
térmico com a altitude [11].
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Figura 1 - A pressdo (atm) em funcdo da altitude (km) no mo-
delo adiabdtico, numa atmosfera terrestre imida (a) e seca (b),
respectivamente.
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Figura 2 - A temperatura (K) em fungdo da pressdo (atm), no
modelo adiabdtico numa atmosfera terrestre imida (a) e seca (b),
respectivamente.

3. Estimativa da temperatura na su-
perficie da terra

Uma analise rigorosa do comportamento global na at-
mosfera terrestre, exige modelos sofisticados na de-
terminagao das distribuigoes continuas de massa e
possiveis deslocamentos ao redor da terra. Os modelos
abrangem a lei da hidrostatica, a primeira lei da termo-
dindmica, e fendmenos complexos de convecgao e trans-
porte de massa [13, 14]. Ademais, exigem-se dados pre-
cisos das variagoes das grandezas fisicas envolvidas ao
longo do tempo. Também, incluem-se as contribuicoes
térmicas da radiagao solar e geoldgicas das partes mais
internas do planeta. Além disso, a inclinacao do eixo de
precessao da terra em relagao a ecliptica modifica a ra-
diagao solar em fungao da latitude na superficie terres-
tre. Todavia, toda a redistribuicao de massa dos gases
presentes na troposfera, atribui-se a convecgao térmica.
Além do mais, ocorrem as redistribuicoes térmicas e de
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massa, dos processos fisico-quimicos entre os oceanos e
a atmosfera.

O modelo adiabatico possibilita investigar de modo
simplificado, mas suficientemente preciso as possiveis
variagoes médias das grandezas termodinamicas na tro-
posfera. As equacgoes descritas no paragrafo anterior
permitem determinar o comportamento médio da tem-
peratura terrestre em funcao da composicao dos gases
constituintes da atmosfera. Esse cendrio nos permite
introduzir o efeito estufa de modo natural, e assim esti-
marmos quantitativamente o aquecimento médio global
da temperatura terrestre em fungao da concentracao de
CO3 na atmosfera. Nesse sentido, procuramos definir
uma relacao direta entre a concentracao do COs pro-
veniente de fatores antropogénicos na atmosfera, e o
aumento efetivo da temperatura na terra nos préximos
anos.

Normalmente, estima-se a temperatura na su-
perficie da terra através do balanco energético da ra-
diagao solar incidente e a emissao de corpo negro da su-
perficie terrestre [15]. A primeira é dada pela constante
solar S = 1,367 KW /cm?, da qual uma parte é refletida
de volta ao espaco e denomina-se albedo (A4). O albedo
médio da terra ~ 0,3. A radiacdo Rg de corpo negro
emitido pela superficie da terra se calcula com a lei de
Stefan-Boltzman: Rg = oTg, onde o = 5,67 x 1078
W/m? K* e T é a temperatura na superficie terrestre.
Define-se o balancgo energético como a radiagao recebida
do sol que compensa a radiagao emitida pela terra em
todo o espago. Todavia, a area da radiagao solar que
incide sobre a terra, limita-se a projecao da area efetiva
do disco de raio r da terra, igual & mr2. Portanto, o
balango energético é dado por [8, 15]

S(1—A) nri=4nr?o T, (11)

onde Ts calcula-se com a expressao

Ts = <S(1_A)>1/4. (12)

40

Introduzindo os valores de S, A e o na Eq. (12),
obtém-se Ts = 255 K. Esta temperatura estd abaixo
da temperatura Ty, normalmente atribuida a superficie
terrestre, igual a 288 K ou 15 °C [15]. A diferenca
AT =Ty —Tg = 33 °C é atribuida ao efeito estufa.
Nao obstante, recentemente, alguns autores reportaram
um menor valor de AT = 24 °C, em decorréncia de um
maior valor calculado de Ts = 264 K [4]. Esses autores
também empregaram o modelo adiabético da atmosfera
terrestre. Mas incluiram na Eq. (12), o efeito do 4ngulo
de obliqiiidade v, que representa a inclinacao do eixo
de revolucao terrestre em relagao a ecliptica, ou seja,
ao plano de sua érbita em torno do sol. O angulo
varia entre 22,1 e 24,5 graus com ciclos de duracao de
cerca de 40 mil anos. Na era atual, ¢y ~ 23,5 graus.
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Os autores introduziram no denominador da Eq. (6),
um fator f(v), valido apenas para pequenos adngulos
[16]. Logo, obtém-se o valor corrigido de Ts com a di-
visao por f(¢). Nas latitudes médias e baixas, f(v)
apresenta uma variacao decrescente quase linear, que é
bem representada por f(¢)) = (1 —1/180)*/4, conforme
ilustra a Fig. 3. Logo, se ¢ = 23,5 graus, o aumento
de Tg é de 3,4%, obtendo-se T's =~ 264 K. Ademais, nas
maiores latitudes, os periodos diurnos e noturnos sao
mais longos e alternam-se com duracoes quase semes-
trais. O balanco energético da Eq. (11) modifica-se nas
regices polares, obtendo-se o dobro da radiagao solar
anual. Nesse caso, f(¢) & 2, praticamente ndo varia,
conforme ilustra a Fig. 3. Porém, o albedo dobra nos
polos, e conseqlientemente, as temperaturas sao mais
baixas e préoximas de 250 K (-23 °C), nessas regioes.

4!0 T T T T
a
% 35} <
® b
S
=
g
2 3,0 4
(]
o
S
S 25F -
(o
2,0 ! : : L
0 5 10 15 20 25

Angulo (graus)

Figura 3 - Variagao do fator de obligiiidade no denominador da
Eq. (17). Expressoes de f(1)) para baixas e altas latitudes, res-
pectivamente: a) 4(1 - ¢/7), b) e ¢) Ref. [3].

O posicionamento cético desses autores, em relagao
ao efeito estufa, visa minimizar seus efeitos. Para ajus-
tar Ty = 288 K com o valor corrigido de Tg = 264 K,
tais autores introduziram um fator de ajuste =~ 1.09,
de modo a compensar o menor AT obtido com a in-
clusao da obligiiidade no calculo de Ts. Contudo, esse
fator é arbitrario, e pode-se reduzi-lo a um valor me-
nor, por exemplo ~ 0,87, donde obtém-se Ts = 255 K
em conformidade com a Eq. (12). Portanto, qualquer
contribuicao da obliqliidade no calculo de Ts pode ser
compensada por um fator arbitrario adequado.

4. Revisao do efeito estufa na terra

Neste trabalho, empregamos o modelo adiabatico da
atmosfera terrestre no calculo de Tg, de acordo com
a proposta inicial de Arrhenius [1]. Nessa aborda-
gem, o efeito estufa modifica substancialmente o ba-
lanco energético entre a radiacao solar e a emissao in-
fravermelha na troposfera terrestre. O fator principal
do acréscimo de temperatura AT é a emissividade do
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CO, presente na troposfera. Ademais, desconsidera-
mos doravante, qualquer contribuicao arbitraria na de-
terminacgao de Ts em funcao da obligiiidade, ou desvio
do eixo de rotagao terrestre em relagao a ecliptica.

Num modelo simplificado do efeito estufa, consi-
dera-se o equilibrio da radiacao solar e a emissao da
superficie terrestre, entre duas camadas planas a di-
ferentes temperaturas constantes: uma na superficie
terrestre (Ts) e a outra numa altitude média na tro-
posfera (T4). O equilibrio engloba todos os processos
energéticos na baixa atmosfera, como ventos e as cor-
rentes maritimas, assegurando a constancia térmica de
cada camada. A radiacao do sol e a emissao de corpo
negro na superficie terrestre sao as duas fontes de ra-
diagdo. A primeira centrada na regido visivel do es-
pectro é transparente na atmosfera, portanto é absor-
vida na superficie terrestre. Por outro lado, a radiacao
de corpo negro dessa mesma superficie concentra-se
na faixa de do infravermelho préximo. Nesse caso,
considera-se a absorcao total da radiagao infravermelha
na troposfera, em acordo com a lei do corpo negro de
Stefan-Boltzmann. Ademais, prevalece o equilibrio ter-
modinamico local da lei de Kirchoff da radiagao térmica
[17-19]. Nesse caso, a emissividade e a absortancia
igualam-se em todos os comprimentos de onda da ra-
diagao térmica. Portanto, suas respectivas intensida-
des no infravermelho préximo sao idénticas, no balanco
energético entre as duas camadas atmosféricas do efeito
estufa. A radiacao solar média incidente sobre a terra
é dada pela razao da area de projecao do disco ilumi-
nado, sobre a &area total da esfera terrestre, ou seja,
S(1—A)/4. Portanto, o balango energético da radiagao
na camada superior da troposfera é dado por

S (1-A4)

1 =coTi+ (1—¢) o Te. (13)

A emissividade ¢ aparece explicitamente nos dois
termos a direita da Eq. (13). No primeiro, representa
a emissao da troposfera em todo o espaco. No segundo,
refere-se & absortancia dessa mesma radiagao na tropos-
fera. Por outro lado, o balango energético na camada
situada na superficie terrestre é dado pela expressao

S (1—A)

1 = oTé— coTi (14)

Nesse caso, € contempla a radiagdo infravermelha
emitida pela troposfera e absorvida na superficie ter-
restre. A temperatura de cada camada do efeito estufa
determina-se com as Eqs. (13) e (14). Portanto, as tem-
peraturas na troposfera T4 e na e superficie terrestre
Ts, sao dadas por

Furtado
Ts
sa-a \""
Ty - <( - Z) . e
4o (1-3)

Nota-se a relevancia de € no calculo de Ts. Po-
demos estimé-la inserindo valores conhecidos das cons-
tantes e atribuindo a Ty, a temperatura média na su-
perficie terrestre, igual a 288 K, donde obtemos o re-
sultado, ¢ ~ 0,77 em bom acordo com outros auto-
res [2]. Inserindo o valor de Ts na Eq. (15), tem-
se, Ty ~ 242 K. No modelo adiabatico com atmosfera
umida, esse valor de T4 corresponde a uma altitude de
7,5 km sob uma pressao atmosférica =~ 40% menor em
relagdo a superficie terrestre. O balanco energético do
efeito estufa pode ser ampliado com mais camadas at-
mosféricas intermediarias, favorecendo assim, maior in-
tercdmbio energético entre as camadas mais proximas
a superficie terrestre [18]. A absorcao abrupta da ra-
diacao na superficie introduz uma descontinuidade no
perfil da temperatura. Contudo, processos térmicos en-
volvendo a convecgao e a conducao térmica na baixa
atmosfera, podem suprimir a descontinuidade da tem-
peratura, préximo a superficie.

5. Forcamento radiativo

No modelo de duas camadas do efeito estufa, destaca-
mos a contribui¢cdo da emissividade da radiacao infra-
vermelha na troposfera, para determinar a temperatura
na superficie terrestre. O membro do lado direito da
Eq. (13) representa a radiac¢ao incidente sobre a terra
proveniente da troposfera, e pode ser expresso da se-
guinte forma

Rs= o0Ts+ co (Ts— T4). (17)

O primeiro termo representa a radiacao de corpo
negro emitida pela superficie terrestre, e o segundo,
onde aparece explicitamente, a emissividade dos gases
na atmosfera, contribui com a radiagao associada ao
aquecimento do efeito estufa. Qualquer variacao posi-
tiva desse termo caracteriza quantitativamente o aque-
cimento de origem antropogénica sobre a terra. Nesse
sentido, o IPCC (relatério de 2001, capitulo 6) intro-
duziu o conceito radiative forcing [20] ou forgamento
radiativo (AF). Este, por sua vez, define-se como o
aumento efetivo da radiacdo que incide sobre a terra,
produzida por perturbacgoes do balanco energético entre
o topo da troposfera (tropopausa) e a superficie terres-
tre, de maneira a atingir um novo equilibrio térmico
na superficie. Tais perturbacoes podem ocorrer via o
aumento da concentragao dos gases responsaveis pelo
aquecimento global na atmosfera. Contudo, o IPCC
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também inclui em AF, perturbacées naturais, ndo an-
tropogénicas, como variagoes da radiagao solar sobre a
terra e de erupgoes vulcanicas. Geralmente, o efeito
estufa caracteriza-se por uma dependéncia linear em
funcao de AF, através da expressao AT = AAF. O
parametro A\ representa a sensitividade climatica que
influi sobre o clima da terra. Se considerarmos a emis-
sividade dos gases na troposfera, como tnica variavel
do aquecimento global, podemos expressar AF usando
o segundo termo da Eq. (17), ou seja

AF = Aco (T§— Ty). (18)

Logo, inserindo os valores de o, Ts e T4, obtém-se a
sensitividade, dada por: A = 5,1 x 1073AT/Ae. Por-
tanto, assumindo AT =1 °C e Ae = 0,01; obtém-se A
= 0,51 K.m?/W, em conformidade com o valor inicial-
mente reportado no relatério do IPCC 2001 (capitulo
6). Ou seja, um acréscimo de 0,01 na emissividade da
atmosfera gera o aumento de 1 °C na temperatura da
superficie terrestre.

Os valores de AF' determinados para todos os ga-
ses que contribuem no aquecimento global constam
no relatério do IPCC 2007 (capitulo 2). As maiores
contribuicoes sao provenientes de alguns gases presen-
tes na troposfera, donde destacam-se, o COs que li-
dera com AF = 1,46 W/m?, seguido pelo metano com
AF = 0,48 W/m? e 0 N3O com 0,15 W/m?. Os outros
gases apresentam contribuicoes muito menores. Toda-
via, esses valores de AF representam apenas uma per-
turbagao no balanco energético radiativo da atmosfera,
tendo em vista que sao muito inferiores a radiagao so-
lar de 240 W/m? incidente sobre a terra. Além disso,
no relatério IPCC 2001 (capitulo 6), também constam
as expressoes analiticas de AF dos principais gases
que contribuem no aquecimento global. No caso do
gas carbonico, utilizaremos a expressao derivada por
Myhre e colaboradores [21], que descreve a dependéncia
de AF em funcao da concentracao atmosférica do gés
carbodnico dada por

AF =5,35 lng7 (19)
Co

C e Cp sao as concentragoes de COs, em unidades de
ppm (partes por milhdo), na era atual e pré-industrial,
respectivamente. Igualando-se as Eqgs. (18) e (19) de
AF, obtém-se a equacao que relaciona a dependéncia
de Ae com a concentragao de CO5 na atmosfera terres-
tre

A 5,35 mgo (20)
E= ——F———,

o (Tg— T})
Ae = e¢p onde € e gy sdo a emissividade do COq

na atmosfera, na era atual e pré-industrial, respecti-
vamente. Nos préximos paragrafos, utilizaremos essa
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expressao juntamente com a Eq. (16) para determi-
nar a dependéncia de Ts em funcao da concentracao do
COg presente na atmosfera. O resultado sera inserido
na Eq. (10) em substituigdo a T na equagao do gradi-
ente térmico do modelo adiabatico da atmosfera terres-
tre. Assim, determinaremos o perfil de temperatura do
gradiente térmico em funcao da concentracao COs na
troposfera. Mas antes, estabeleceremos a relagao entre
a emissividade do COy em funcao de sua concentragao
na atmosfera terrestre.

6. Derivacao da emissividade do CO; na
troposfera

A absortancia de um meio semi-transparente é definida

pela razao da intensidade da radiagao transmitida sobre
a intensidade incidente I,

Ip— 1 I
0 1

- = 21
i = (21)

onde [ é a intensidade absorvida no meio semi-transpa-
rente. A transmitancia define-se pela razao I/Iy. A lei
de Beer-Lambert estabelece a relacao de proporciona-
lidade entre o decaimento de I e a massa absorvedora
por unidade de segao de choque [18, 19]

Al = — Ik pdL,

k é a secao de choque de absor¢ao em unidades (m? /kg),
e L é a distancia percorrida pela radiagdo. O fator
(kpL) é também conhecido como absorvéancia ou opti-
cal depth (caminho 6ptico). Logo, com a integracao de
dI, obtém-se a equagao exponencial da transmitancia

[ k
— = exp —/ pdL | ~e FrL (22)
Iy

A dltima aproximacao é valida quando se considera
apenas as variagoes da densidade do CO2 na atmosfera,
conforme assumimos a seguir.

Por outro lado, a emissividade € de um corpo semi-
transparente define-se pela razao de sua intensidade
com a intensidade de um corpo negro equivalente a
mesma temperatura. Portanto, € é adimensional e in-
ferior & unidade. A lei de Kirchoff da radiacdo térmica
estabelece a igualdade entre a absorcao e a emissao no
equilibrio termodinamico local [18, 19]. Logo, € = a, e
inserindo a Eq. (22) na Eq. (21), obtém-se a expressao
da emissividade dada por

e=1— e Frl (23)

Essa expressao se simplifica quando o caminho
optico for muito inferior a unidade. Nesse caso tem-
se, e =kpL.
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Os gases associados ao efeito estufa como o COo,
CHy,e H2O e O3, contém moléculas com espectro vibra-
cional e rotacional. O COs absorve e emite radiagdo na
regiao do infravermelho proximo, de comprimento de
onda igual a 4 e 15 pum [17, 18]. Os gases de moléculas
diatomicas, como o Ny e Oy nao contribuem na faixa
do infravermelho.

Doravante, assumimos a emissividade € do CO4 de-
pendente da concentragao do COs, que por sua vez,
cresce com sua concentracao na atmosfera terrestre. De
acordo com a Eq. (18), qualquer acréscimo do efeito
estufa resulta de uma variacao positiva de Ae na at-
mosfera terrestre. Consideramos a densidade do COq
como Unico parametro variavel da absorbancia. k e L
sdo constantes. Ademais, as variagoes de € sdo muito
pequenas em relagao ao seu valor na era pré-industrial
0. Logo, o diferencial Ae da Eq. (23) pode ser apro-
ximado com boa precisao na expressao

Ae= ApkL (1— g). (24)

A fim de deduzir a relacao entre Ap e AC, deter-
minaremos antes a densidade volumétrica do ar na at-
mosfera, com a equagao dos gases PV = NKg/T, onde
N é o numero de moléculas do gas e Kp é a constante
de Boltzmann. N/V em funcdo das grandezas termo-
dinamicas é dado pela expressao

N P

V' KpT

A densidade volumétrica de um ppm (parte por
milhao) corresponde & um milionésimo do seu valor a
pressao atmosférica. Se nas unidades CGS, a pressao
atmosférica na superficie terrestre é P= 1,01325 x 106
dinas/cm?, Kp = 1,33054 x 1070 ergs/K e T = 288 K,
tem-se N/V = 2,64 x 10'® moléculas/cm~2. Logo, a
densidade volumétrica de 1 ppm ¢é igual a 2,64 x 103
moléculas/cm™3. Podemos entdo expressar a concen-

tragao de CO5 em unidades ppm da seguinte forma

(Deo, (e,

CC02 (ppm) = (N) = Kp ,
1 ppm

%

Cco, (ppm) é a concentragio de CO2 em ppm.
(N/V)co, e (N/V)ippm sdo as densidades vo-
lumétricas do CO4 e do ar de 1 ppm, respectivamente.

Por outro lado, considerando as igualdades:
1/KgT =1ppme (N/V)co, = Poco2/KBT, tem-se a
seguinte relagao

Cco, (ppm) = Pco, (dinas.cm™2 ou 0,1 Pa). (25)

Furtado

Logo, deduz-se a igualdade:
107! 0002 (ppm).

Por fim, derivando-se a Eq. (2) e considerado a
Eq. (25), obtém-se a equagao de Ap em funcdo de AC

M., ACco, AT
Arco, = (RT) ( 0 T)’ (26)

onde ACcp, = Cco, — Co. AT ¢ desprezivel em
relagio a ACp(p,. Com valores tipicos: AT < 2C,
Co = 280 ppm e T = 288 K, tem-se AT/T =2 x 107>,
muito abaixo de AC¢p, /10 = 8 ppm. Logo, simplifi-
cando, tem-se

(M, [ACco,

A expressao de Ae em funcao da concentragao de
COg, obtém-se inserindo a Eq. (26) na Eq. (24)

Ae = (?f;) (ACS@) kL (1- g). (28

Nesse ponto, introduzimos as condigoes de contorno
do efeito estufa sobre a terra, e estimamos o valor da
constante associada ao produto kL na Eq. (28). Se-
gundo o relatério do IPCC 2001 (capitulo 6), os valores
limites conhecidos em 1998 da concentragao de COq
na atmosfera, eram aproximadamente Cy = 280 ppm
e C' = 360 ppm, na era pré-industrial e atual, respec-
tivamente. Vale ressaltar no relatério do IPCC 2007
(capitulo 2) um acréscimo de 20 ppm na concentragao
do CO5 em 2005. Tal acréscimo resulta numa alteracao
pouco significativa e serd desprezado a seguir. A emis-
sividade atual do CO4 é ¢ = 0,77, calculado acima com
a Eq. (16). Tal resultado estd de acordo com a tempe-
ratura atual da superficie da terra. A emissividade na
era pré-industrial €y se estima com a Eq. (16), consi-
derando eg = ¢ — Ag, onde € é a emissividade na era
atual. Nesse caso, obtém-se ¢y = 0,763. Logo, inserindo
na Eq. (28), os valores limites de C' e ¢, junto a massa
molar do COq, M,,(CO2) = 4,4 x 1072 kg/mol, a cons-
tante R = 8,314 J/K.mol e a temperatura na troposfera
T4 = 242 K, determina-se o produto k.L = 1,69 x 102
m3/kg. Com esse resultado na Eq. (28), obtém-se a
expressao linear de Ae em funcao de AC

Pco, (Pa) =

Ae=8,76 x 107> ACcp, ~ 107* ACco,.

Portanto, a expressao linearizada da emissividade
em fungao da concentragao do CO4 na troposfera é dada
por

E= €9+ 1074 (C— C()) (29)

Todavia, o for¢camento radiativo reportado pelo
IPCC caracteriza-se por uma dependéncia logaritmica
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em funcao da concentragao de COs na atmosfera ter-
restre. A expressao logaritmica da emissividade é dada
pela Eq. (20). Podemos deduzir a dependéncia lo-
garitmica da concentracao do CO; considerando a ex-
pansao de Taylor de primeira ordem, ou seja

In (CCOZ) ~ Cgo, — Co = ACgo,,

e obtém-se a relagao

~ n .
Co 0

A Eq. (26) de Apcp, pode ser entdo expressa na
forma logaritmica

Ap _ Mm C’0 In CCOz _ 10 AT
CO. 10 RT Co CoT )

Do mesmo modo, o termo & direita com AT é des-
prezivel (= 2 x 10~*) em relacdo ao termo logarftmico
(~ 0,3). Simplificando-se, tem-se

A _ Mn G (Coo,
PCO: = 19 R T Co )

Inserindo essa expressao na Eq. (24), obtém-se a
equacao da emissividade do CO5 da atmosfera terrestre
com a dependéncia logaritmica em funcao da concen-
tragao de CO4, ou seja

Ae =

MpCok L (1= ) (CC@). (30)

10 RT Co

Seguindo o mesmo procedimento da Eq. (29), com
as condigoes de contorno nas eras pré-industrial e atual,
respectivamente, estima-se a constante kL = 1,92 x 10
m? /kg, e obtém-se a expressao logarftmica da emissivi-
dade do CO5 na atmosfera

c
e= co+ 2,8 x 1072 ln( CO?). (31)
Co

As Eqs. (29) e (31) serao utilizadas na andlise do
efeito estufa na atmosfera terrestre. A dependéncia
em fungao da concentracao de COs estd ilustrada na
Fig. 4. Nota-se a equivaléncia entre as duas expressoes
logaritmicas, Eqs. (20) e (31), como consequéncia das
mesmas condigoes de contorno usadas nos dois casos.
A formula linearizada na Eq. (29) representa uma boa
aproximagao para concentracoes um pouco abaixo de
400 ppm.

Por fim, estimamos as demais grandezas e constan-
tes envolvidas nos calculos da emissividade do CO5. A
densidade atmosférica na superficie terrestre calcula-se
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com a Eq. (2), com as constantes M,,(ar) = 2,9 x
1072 kg/mol, T = 288 K e P = 1,013 x 10° Pa (=
1 atm), obtendo-se pg = 1,23 kg/m®. Na troposfera,
numa altitude aproximada de 7 km, tem-se T' = 242 K
e P = 0,4 atm, conforme ilustra a Fig. 2 no caso
da atmosfera imida. Logo, a densidade mais baixa
da atmosfera nessa altitude é 0,584 kg/m®. A densi-
dade do COs na era pré-industrial também se calcula
da mesma forma, com Pcg, = 2,8 Pa (2,8 x 10~ atm)
e M,,(CO32) = 4,4 x 1072 kg/mol. Obtém-se py (CO2)
= 5,22 x 10~% kg/m3 na superficie terrestre, que por
sua vez, decresce com a pressao atmosférica em fungao
da altitude.

A secdo de choque de absor¢ao estima-se com as
Egs. (28) e (30). O comprimento de absorcao da ra-
diacao na atmosfera L assume-se da ordem de 100 m.
Tal distancia representa uma variagao da temperatura
com a altitude na troposfera, de cerca de 1 K, como
mostra a Fig. 7. Se considerarmos os valores do
produto kL deduzidos nas Egs. (29) e (31), obtemos
K = 1,69 m?/kg e 1,92 m? /kg, respectivamente, muito
préximos de valores reportados na literatura [17, 18].

0,81 T T T T T T T T T

0,80

0,79

Emissividade

0,78

0,77

300 400 500 600 700

Gas carbonico (ppm)

Figura 4 - Variacao da emissividade em fungao da concentracao
de CO2 na atmosfera terrestre. Consideram-se as 3 expressoes
derivadas no texto: (a) a Eq. (29) linear e (b) e (c) com as
Egs. (20) e (31) de dependéncia logaritmica, respectivamente.

7. A emissividade do CO, no modelo
adiabatico da atmosfera terrestre

A temperatura na superficie terrestre pode ser estimada
com qualquer uma das Egs. (20), (29) ou (31) junta-
mente com a Eq. (21). Esta ultima insere a contri-
buigao térmica do efeito estufa no calculo da tempera-
tura na superficie terrestre Ts. Na Fig. 5, aparecem
as variagoes de T em funcao da concentragao de COo
na troposfera, com as 3 expressoes da emissividade do
CO;3. O comportamento da temperatura segue, con-
forme previsto, a mesma tendéncia da emissividade na
Fig. 4 em funcao da concentragao de COs.
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Ademais, podemos estabelecer a dependéncia entre
Ts e o gradiente térmico na troposfera, atribuindo o va-
lor calculado de Ts na Eq. (16), a temperatura poten-
cial da atmosfera terrestre no regime adiabético. Nesse
contexto, Tg é a temperatura na superficie terrestre que
depende da concentragao de COs na troposfera. Logo,
podemos estabelecer uma relacao entre a temperatura
na troposfera e a concentragao de COs, substituindo Ty
por Tg na Eq. (10). Assim, inserindo a Eq. (16) de
Ts na Eq. (10), podemos analisar como se comporta o
gradiente térmico com a concentragao de CO5 na tro-
posfera.

290 T T T T T T T T T
< 289} A B )
o
=]

s

g C

E 288 i
=

287 1 N 1 N 1 N 1 N 1

300 400 500 600 700

Gas carbonico (ppm)

Figura 5 - Variacao da temperatura na superficie terrestre em
fun¢do da concentragdo de COg na atmosfera, considerando 3
expressoes da emissividade. (A) linear: (Eg. (29)). (B) e (C)
logaritmicas com as Egs. (20) e (31), respectivamente.

Portanto, a dependéncia da temperatura na tropos-
fera em funcao da altitude no regime adiabatico, pode
ser expressa da forma

1/4
[ S(1-4) (1—2z)aMy,g
T‘(u—(lgs)) g,

¢ incorpora a dependéncia da concentragdo de COo com
as Egs. (20), (29) ou (31). Na Fig. 6, aparecem os
perfis do gradiente térmico obtidos com a Eq. (32),
nos 2 tipos de atmosfera ilustrados nas Figs. 1 e 2.
O gradiente térmico maior da atmosfera seca, igual a
9,7 K/km decorre do maior valor de o = 0,286. Nesse
caso, a variacdo térmica na troposfera, se limita numa
faixa de altitudes, até aproximadamente 10 km acima
da superficie terrestre. Por outro lado, o menor valor
de a = 0,19 na atmosfera imida, resulta num gradi-
ente térmico menor de 6,5 K/km. Logo, a extensao
da troposfera terrestre aumenta significativamente até
aproximadamente 15 km de altitude.

De modo a ilustrar como varia a temperatura em
funcao da concentragao de CO2 na troposfera, precisa-
mos ampliar significativamente a escala de altitudes na
troposfera. Nesse caso, consideramos uma faixa rela-
tivamente pequena de altitudes, na regiao de absorcao

Furtado

e emissdo da radiagdo infravermelha. A Fig. 7 mos-
tra como se desloca o gradiente térmico numa extensao
que abrange as altitudes desde 6,8 km até aproxima-
damente 7,6 km. Essa faixa compreende a variacao de
apenas, mais ou menos 2 K. A figura mostra claramente
o deslocamento do gradiente térmico com a altitude em
funcao da concentracao de CO2 na atmosfera terrestre
no regime adiabatico.

280 - -
g 260 - A -
g
=]
§ 240 + B E
)
o
§ 220 s
200 - -

0 . 2 4 6 8 10 12 14
Altitude (km)

Figura 6 - Gradiente térmico em fungdo da altitude na tropos-
fera terrestre no regime adiabdtico, obtidos com a Eq. (32): (A)
atmosfera imida e (B) atmosfera seca.

Conforme ilustra a Fig. 7, quando a concentragao
do COs na atmosfera atingir o dobro do valor atual,
ou seja 720 ppm, o gradiente térmico permanece inal-
terado, mas as temperaturas se deslocarao cerca de
100 m para cima na troposfera. As temperaturas au-
mentarao de aproximadamente 1 K nas altitudes mos-
tradas na Fig. 7. Nessa analise, consideramos apenas
as expressoes logaritmicas da emissividade, mais preci-
sas na determinagao da concentracao de CO4 na faixa
considerada. Por outro lado, nota-se na Fig. 7, que
em principio, pode-se determinar quantitativamente a
concentracao de CO5 na atmosfera com medigoes preci-
sas da temperatura em fungao da altitude na troposfera
terrestre.

Vale ressaltar o resultado contraditorio reportado na
Ref. [4], onde os autores determinaram uma pequena
reducao da temperatura terrestre sob uma pressao at-
mosférica de COy. Esse resultado obteve-se substi-
tuindo os valores de M, e « no fator zp na Eq. (10),
com os valores correspondentes do CO5. Considerando
que no CO, tem-se, M,,(COz) = 4,4 x 1072 kg/mol e a
capacidade especifica molar C},(CO2) = 36.94 J/K.mol,
obtém-se a@ = 0,225 de acordo com a Eq. (3). Logo,
inserindo esses dados na Eq. (4) ou (10), obtém-se
um gradiente térmico um pouco maior, de aproxima-
damente 11,7 K/km. Nesse cendrio, a temperatura
decresce um pouco mais rapidamente em fungao da
altitude na troposfera. Os autores interpretam esse
pequeno decréscimo do gradiente térmico, como uma
reducao efetiva da temperatura terrestre sob uma at-
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mosfera de COs. Porém, ignoraram qualquer contri-
buigao da emissividade do CO4 no calculo da tempera-
tura na superficie terrestre. Conforme destacamos am-
plamente neste trabalho, a emissividade do COs tem
um papel determinante no aquecimento global associ-
ado ao efeito estufa, além de determinar corretamente
a temperatura na superficie terrestre.

243

242

Temperatura (K)

241 - —
6,9 7,0 7,1 7,2 73 74

Altitude (km)

Figura 7 - Variagdo do gradiente térmico na troposfera no re-
gime adiabatico, em funcao da concentracao de CO2 com a Eq.
(32). As altitudes situam-se préximas & camada superior, emis-
sora da radiagdo térmica na troposfera. O parametro varidvel
é a concentracdo de CO2 na Eq. (16) com a emissividade li-
near e logaritmicas, respectivamente. (a): Egs. (20) e (31) com
C = 360 ppm, (b): Eq. (29) com C = 360 ppm, (c): Egs. (20)
e (31) com C = 450 ppm, (d): Eq. (29) com C = 450 ppm, (e):
Egs. (20) e (31) com C = 720 ppm e (f): (29) com C = 720 ppm.

8. Consideracoes sobre as medidas do
gradiente térmico na troposfera

As observagoes na atmosfera terrestre empregam varias
técnicas de medidas experimentais [22]. As mais roti-
neiras utilizam baldes atmosféricos, conhecidos como
radiossondas na medigao da umidade relativa do ar, al-
titude/longitude, pressdo e temperatura local. Os re-
sultados das medidas sao enviados periodicamente por
transmissao via radiofreqiiencia as estagoes terrestres.
Os equipamentos utilizados nas radiossondas sao trans-
portados em baldes inflados com gases de baixa densi-
dade em relac@o ao ar (Hz ou He). O baldo se expande
com a altitude devido & diminuicao da pressao da at-
mosfera com a altitude. Uma radissonda pesa cerca de
250 gramas e pode atingir o topo da troposfera.

Nas observagoes a maiores altitudes, empregam-se
satélites nas medigOes com sensoriamento remoto. As
técnicas incluem o retro-espalhamento de micro-ondas
(radares), e também nas regioes visivel e ultravioleta do
espectro eletromagnético. Esta iltima é mais conhecida
pelo acréonimo “LIDAR?” (light detection and ranging).

Desde 1979, realizaram-se medidas sisteméaticas na
atmosfera terrestre, empregando satélites e radiosson-
das, a fim de levantar dados periodicamente, para de-
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terminar a evolugao no tempo das grandezas medidas
na atmosfera. As medidas incluem a temperatura, na
superficie e em fungdo da altitude na troposfera [23].
Diversos trabalhos recentes destacaram uma ampla va-
riedade de medidas, das quais considerarmos apenas
algumas, relacionados a este trabalho. Primeiro, vale
destacar os resultados conflitantes obtidos com diferen-
tes técnicas de medidas de temperatura na troposfera
(24, 25]. Os satélites MSU (Microwave Sounding Unit),
atribuem um acréscimo médio da temperatura na su-
perficie e na troposfera terrestre, préximo a 0,17 K por
década de anos passados. Em contrapartida, medicoes
com radiossondas indicaram uma varia¢cao muito menor
na troposfera, aproximadamente 0,04 K/década. Esse
resultado é incompativel com os modelos climaticos glo-
bais mais sofisticados, utilizados geralmente na previsao
das variagoes climaticas terrestres. Ademais, tais mo-
delos prevém o aumento maior da temperatura na su-
perficie terrestre em relagao a troposfera. Contudo, al-
guns ajustes introduzidos mais recentemente nos resul-
tados obtidos com radiossondas, resultaram em dados
maiores e mais préximos do aquecimento observado na
troposfera, cerca de 0,15 K/década [26, 27].

Por outro lado, ha diferencas significativas de tem-
peratura em funcao da latitude na troposfera terrestre.
Virios estudos confirmaram contribui¢oes importantes
da convecgao térmica e umidade relativa do ar, que
modificam o gradiente térmico na troposfera [28, 29].
Com efeito, as maiores temperaturas localizam-se nas
regides mais préximas aos tropicos em contraste com as
regides polares. De acordo com a Ref. [24], a tempera-
tura global na troposfera nos ultimos anos, apresentou
um aumento semelhante ao da superficie terrestre. O
acréscimo da temperatura global na superficie corres-
ponde apenas a 10% dessa variagao, desconsiderando a
troposfera. Porém, a temperatura pode subir até 60%
da variacao total permitida nas regioes tropicais de gra-
diente térmico imido e adiabético.

Mais recentemente, registraram-se medidas na tro-
posfera utilizando a técnica de retro-espalhamento LI-
DAR com espectroscopia Raman de alta resolugao [30].
As medigoes foram realizadas em latitudes medianas de
clima temperado na Europa, mais precisamente no sul
da Alemanha, com uma resolucdo da temperatura in-
ferior a 1 K até altitudes de 14 km no céu noturno.
As medidas de sensoriamento remoto na atmosfera em-
pregaram estagoes terrestres equipadas com telescopio.
O perfil medido do gradiente térmico é muito seme-
lhante ao mostrado nas Figs. 6 e 7, numa atmosfera
adiabatica e imida. Portanto, consistente com a con-
centracao atual de 360 ppm de COs na troposfera. Ade-
mais, os autores obtiveram boa concordancia entre as
medidas realizadas por LIDAR com as observagoes de
radiossondas na atmosfera.

O modelo atmosférico baseado no regime adiabatico
aborda somente variagoes de grandezas termodinamicas
em funcao da altitude. Nesse sentido, a temperatura e
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pressao nao variam com a latitude e a longitude ter-
restres. Nao obstante, a Eq. (6) do calor especifico
da atmosfera no regime adiabatico, incorpora contri-
buicoes térmicas nao radiativas, que podem ser associ-
adas a umidade relativa do ar e a convecgao térmica.
Tais contribuigoes nao radiativas derivam do valor ajus-
tado do expoente a da atmosfera no regime adiabatico,
que reproduz o gradiente térmico médio da atmosfera
terrestre nos trépicos, igual a 6,5 K/km. Nesse cendrio,
assume-se uma maior contribuicdo da convecgao nao
radiativa, que restitui o equilibrio térmico na tropos-
fera em funcao da altitude no regime adiabéatico. Logo,
os resultados da Fig. 7 ilustram a evolucao da tem-
peratura média nas regides dos trépicos em funcao
da concentracao de COs, na atmosfera. Admitindo-
se um aumento da temperatura terrestre atual de
0,15 °C/década nos préximos decénios, prevé-se um
aumento de 1 °C, aproximadamente daqui a 70 anos.
Nesse caso, a concentracao de CO4 deverd quase dobrar
de acordo com o gréafico da Fig. 5. Este resultado esta
de acordo com a Fig. 7, onde nota-se que a concen-
tragao de COs devera atingir 720 ppm, ou seja o dobro
do valor atual. O deslocamento previsto na altitude de
uma isoterma serd aproximadamente 100 m para cima.
Tais variagdes de temperatura de apenas 1 °C estao
ainda no limite de resolucao das técnicas atuais de me-
didas atmosféricas. Contudo, maiores deslocamentos
das isotermas na troposfera poderao em principio, ser
mais facilmente detectados no decorrer deste século.

9. Conclusao

Apresentamos o modelo adiabatico da atmosfera ter-
restre associado ao efeito estufa na descricao do aque-
cimento global. Causas antropogénicas produzem o
aumento significativo da concentracao do COs na at-
mosfera. O modelo considera a distribuicao média da
pressao e temperatura dos gases na troposfera, que
variam apenas com a altitude. Estes sao ajustados
aos respectivos valores médios na troposfera terrestre,
através do coeficiente adiabatico dos gases na atmos-
fera. Ademais, incorporamos a contribuicao térmica da
umidade relativa do ar, que modifica o perfil de variacao
da temperatura na troposfera. Por outro lado, inseri-
mos corretamente a radiacao térmica do efeito estufa,
oriunda do CO2 na troposfera que aquece a superficie
terrestre. A concentragao do COy presente na atmos-
fera determina o valor da temperatura média global
na era pos-industrial. A emissividade do COy prové
a intensidade da radiacao infravermelha atribuida ao
efeito estufa. Vale destacar o bom acordo entre os nos-
sos resultados e as previsdes mais recentes reportadas
nos relatérios do IPCC. Um aspecto relevante e inédito
em nossa abordagem refere-se a expressao da emissi-
vidade do COs, derivada a partir do forgamento ra-
diativo. Assim, estabelecemos a relacdo direta entre
a concentragdo do CO3 na atmosfera com o aqueci-
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mento do efeito estufa sobre a terra. A emissividade
atual do CO; e seu crescimento na troposfera nos per-
mite prever a temperatura terrestre no futuro. Embora
nosso modelo contemple apenas variagoes térmicas em
fungao da altitude, contribuigoes nao radiativas associ-
adas a umidade relativa do ar e a convecgao térmica,
homogeneizam de forma eficiente o regime adiabatico,
reduzindo por sua vez o gradiente térmico na tropos-
fera. O modelo adiabatico em conjunto com o efeito
estufa demonstra como evoluiu a temperatura terrestre
na era pos-industrial. O aquecimento global decorre do
aumento da concentracao do COs na troposfera, que
por sua vez, altera o balango energético proveniente
do sol. Desse modo, cresce o forcamento radiativo e
a temperatura na superficie terrestre. Tendo em vista,
o aumento de temperatura de cerca de 0,15 °C/década
nos préximos decénios, prevé-se o possivel aumento de
1 °C num prazo aproximado de 70 anos. Nesse caso,
a concentracao de COq devera atingir o dobro do valor
atual. Variagoes dessa ordem na temperatura do gradi-
ente térmico na troposfera estariam ainda no limite de
resolugao, das técnicas atuais de medidas atmosféricas
em fungao da altitude. No entanto, deslocamentos mais
significativos do gradiente térmico produzidos por mai-
ores aumentos da concentracao de CO5 na atmosfera,
poderao ser mais facilmente detectados.

Por fim, destaca-se o contexto didédtico deste tra-
balho, que pode contribuir como introdugao ao estudo
do efeito estufa e sua influencia no clima terrestre. O
texto se insere em qualquer curso universitario de fisica
do nivel basico, abrangendo nogoes elementares de ter-
modinamica e radiagao eletromagnética. Ademais, con-
tribui naturalmente, nos cursos de introducao a clima-
tologia. O aquecimento global é um tema atual de pes-
quisa e desafios tecnoldgicos inovadores, que contribui
para atingirmos o desenvolvimento sustentavel, e pode
despertar o interesse de alunos de fisica e outras areas
afins.
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