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              A identificação das condições atmosféricas conducentes à formação e ao 

desenvolvimento de chuvas intensas tem sido tema de grande relevância pela 

comunidade científica nas últimas décadas. Tal importância firma-se na criação de 

medidas que possam mitigar as consequências associadas às magnitudes das chuvas, 

principalmente relacionadas à ocorrência de eventos de cheias, aos deslizamentos de 

terra e, nos cenários mais críticos, aos desastres naturais. Uma estratégia para a previsão 

operacional de chuvas intensas, com ênfase nos eventos de transbordamento do rio 

Quitandinha, localizado em Petrópolis – Rio de Janeiro, ocorridos entre os anos de 2013 

e 2016 é apresentada. A metodologia para a aplicação da estratégia envolveu três 

estágios de estudo. No primeiro estágio, foi proposta a análise das características da 

bacia do rio Quitandinha, assim como a identificação de padrões de precipitação e 

sistemas meteorológicos predominantes. O cálculo de indicadores dinâmicos e 

termodinâmicos nas escalas sinótica e local é apresentado como estágio intermediário. 

Por fim, no terceiro estágio, são exploradas estimativas de curto prazo utilizando radares 

meteorológicos. Os resultados mostraram a aplicabilidade da estratégia operacional para 

a região analisada, estimulando o incentivo de que se empregue a metodologia 

delineada em outras regiões do Brasil. Espera-se que as soluções desenvolvidas possam 

contribuir e permitam integrar o uso de novas ferramentas em sistemas de 

monitoramento e alerta operacionais. 
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SEVERE RAINFALLS AND OVERFLOWS FORECASTING FOR QUITANDINHA 

RIVER – PETRÓPOLIS/RJ 

Fabricio Polifke da Silva 

 

March/2019 

 

Advisors: Otto Corrêa Rotunno Filho 

                Maria Gertrudes Alvarez Justi da Silva 

                Afonso Augusto Magalhães de Araújo 

Department: Civil Engineering 

 

 The identification of the atmospheric environment favorable to the formation 

and development of intense rainfall has been a theme of great relevance by the scientific 

community in the last decades. This importance is based on the creation of measures 

which are able to mitigate the consequences related to the rainfall magnitudes, 

especially those associated with the occurrence of flood events, landslides and, in the 

most critical scenarios, natural disasters. A strategy for an operational forecasting and 

nowcasting of intense rainfall, with emphasis on the events of Quitandinha River 

flooding, located in Petrópolis city, occurred between the years of 2013 and 2016 is 

presented. The methodology for implementing the strategy involved three stages of 

analysis. In the first stage, it was proposed the analysis of the Quitandinha River basin 

characteristics, as well as the identification of precipitation patterns and predominant 

meteorological systems. The calculation of dynamic and thermodynamic parameters in 

the synoptic and local scales is presented at the proposal for the second stage. Finally, in 

the third stage, short-term estimates using weather radars are explored. The results 

showed the applicability of the operational strategy for the analyzed region and that 

estimulates the recommendation for the application of the conceived methodology to 

other regions of Brazil. It is expected that the developed solutions could contribute to 

and consolidate the use of new tools for operational monitoring and alert systems. 
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CAPÍTULO 1 - INTRODUÇÃO 

 
1.1 Considerações iniciais   

 O desenvolvimento de tecnologias com vistas a suprir as necessidades atuais da 

humanidade, sem comprometer a capacidade de atender as necessidades das gerações 

futuras, sobretudo no que concerne à preservação do meio ambiente, envolvendo, por 

exemplo, questões correlatas como mudanças climáticas e redução de danos causados 

por desastres naturais, têm despertado crescente interesse da comunidade científica nas 

últimas décadas.  

 Como agentes com atuação potencial delimitadora da sobrevivência humana, 

desastres naturais, definidos como o resultado de fenômenos naturais extremos ou 

intensos que causam grandes impactos na sociedade (Tobin e Montz, 1997), 

caracterizam-se como uma forte vertente de pesquisas e exploração de procedimentos 

que visem redução de riscos, concepção de estratégias para situações de crises e 

emergências e mitigação de possíveis perdas e danos associados. 

Um aumento da ocorrência de desastres naturais pode ser observado em todos os 

continentes entre os anos de 1900 e 2015 (Figura 1.1). A partir da década de 60 do 

século XX, é possível observar uma acentuada tendência global do aumento do número 

de desastres que, segundo a base de dados do Centro de Pesquisa em Epidemiologia de 

Desastres (EM-DAT, 2015) passou de 50 registros por ano para 300 em 1990, chegando 

a atingir um máximo de 526 registros em 2000. Entre 2000 e 2015, é possível observar 

que o número de desastres naturais se manteve, em média, com um mínimo de 350 

ocorrências por ano em todo o globo. 

 

 

Figura 1.1 - Evolução temporal (1900 a 2015) do número de ocorrências de desastres 

naturais (Fonte: EM-DAT, 2015). 
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Segundo o Escritório das Nações Unidas para a Redução do Risco de Desastres 

(UNISDR), inundações e tempestades (tornados ou furacões) foram os principais 

fenômenos (71%) que desencadearam desastres naturais entre 1995-2015 (Figura 1.2), 

seguidos por terremotos, temperaturas extremas, deslizamentos, secas, incêndios e 

atividades vulcânicas. Com ênfase em 2015 (Figura 1.3), foram registrados 346 

desastres naturais que deram origem a 22.773 mortes, sendo 8.831 destas associadas a 

um terremoto no Nepal que ocorreu no mês de abril. Os cinco países mais atingidos 

pelos desastres em 2015 foram China (26 desastres), Estados Unidos (22), Índia (19), 

Filipinas (15) e Indonésia (11).  

 

Figura 1.2 – Porcentagem de desastres naturais ocorridos entre 1995 e 2015 (Fonte: 

Fórum Mundial da Economia, 2016). 

Segundo Marcelino (2007), diversas áreas do globo estão sendo seriamente 

impactadas por desastres naturais, principalmente por parte daqueles ocasionados por 

fenômenos atmosféricos extremos, representados, em sua maioria, pelas tempestades 

severas. O autor discute, ainda, que é praticamente impossível erradicar tais fenômenos 

e que se pode, até mesmo, afirmar que a sociedade provavelmente jamais alcançará tal 

êxito, visto que as tempestades fazem parte da geodinâmica terrestre, sendo 

responsáveis pela manutenção dos ecossistemas, abastecimento das fontes hídricas 

naturais, entre outros aspectos. Em função dessas limitações, as ações humanas podem 

ser direcionadas para incentivar e operacionalizar a implantação de medidas mitigadoras 

e preventivas que possam amenizar o impacto ocasionado pelos desastres naturais.  
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Alcántara-Ayala (2002) relatam que fenômenos naturais extremos, como, por 

exemplo, chuvas intensas, inundações e deslizamentos, são eventos capazes de produzir 

danos nos espaços físicos e sociais que acontecem não somente no momento de sua 

ocorrência, mas também em longo prazo devido às consequências associadas. Quando 

essas perturbações têm um grande impacto sobre a sociedade e sua infraestrutura, esses 

autores também indicam o enquadramento como desastres naturais, seguindo a 

recomendação de Tobin e Montz (1997), previamente referenciada. Por associação, a 

ocupação da população em áreas suscetíveis à ocorrência destes eventos extremos, 

aliada à falta de um sistema de alerta e de treinamento das populações para lidar com 

essas situações, configura um cenário propenso a tragédias (Nobre et al., 2006). 

Não obstante, eventos climáticos extremos tornaram-se mais intensos e/ou mais 

frequentes durante os últimos cinquenta anos. Em particular, as regiões sul e sudeste do 

Brasil têm sido severamente impactadas por desastres naturais, principalmente a partir 

da segunda metade do século XX, o que resultou em grandes prejuízos econômicos, 

assim como num elevado número de vítimas fatais afetadas (Marengo, 2010 e Sausen et 

al., 2009). As projeções para o clima no futuro indicam mais umidade e mais processos 

dinâmicos ocorrendo na atmosfera, de modo que ventos extremos, assim como outros 

fenômenos, podem ocorrer com maior frequência e intensidade. Altos índices 

pluviométricos mostram aumento na frequência e na intensidade das chuvas no sul e no 

sudeste do Brasil e, em menor grau, no oeste da Amazônia e na área litorânea do leste 

da Amazônia e no norte da região nordeste (Marengo et al., 2009). Assim, pesquisas 

que visem o entendimento da ocorrência dos desastres naturais em diferentes escalas 

espaço-temporais assumem grande destaque.  

1.2 Contexto, justificativa e motivação 

 A compreensão dos fenômenos meteorológicos que originam chuvas intensas e a 

sua interação com a geografia local têm merecido maior atenção, com estudos sendo 

produzidos com maior frequência por um número crescente de cientistas nos últimos 

anos. Como a precipitação é uma das variáveis que desencadeia certos desastres 

naturais, o conhecimento dos mecanismos físicos que favorecem tais eventos, incluindo 

sua formação e previsão, é de suma importância (Teixeira e Satyamurty, 2004; 

Marcelino, 2007; Medeiros e Barros, 2012). Nesse sentido, melhorar as previsões de 

chuvas intensas tornou-se um tema de alta prioridade a ser abordado pela comunidade 
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científica dedicada ao desenvolvimento das ciências atmosféricas, que requer uma 

abordagem multidisciplinar devido à sua capacidade especial de modificar as 

características e influenciar o comportamento do ambiente físico com o qual interage 

(Lemos e Calbete, 1996). 

 Os impactos de longo alcance associados a eventos de chuvas intensas exigem 

uma melhor compreensão de como sua formação, magnitude e variabilidade espacial 

são representadas por diferentes conjuntos de dados e condições atmosféricas. Além 

disso, a avaliação do desenvolvimento de precipitações significativas é crucial para a 

caracterização de diferentes cenários de risco e o gerenciamento dos danos causados 

pela sua ocorrência. A representação de eventos extremos de chuva utilizando dados 

observacionais e modelagens numéricas contribuem para a identificação das condições 

ambientais conducentes à ocorrência de desastres naturais.  Devido à sua notável 

relevância hidrológica, e também social, uma investigação detalhada das inter-relações 

espaço-temporais de eventos de chuvas intensas e como eles são caracterizados por 

diferentes bases de dados é necessária (Boers et al., 2015). 

Previsões quantitativas da chuva fornecem uma ajuda valiosa para identificar 

adequadamente o risco da ocorrência de possíveis eventos intensos de precipitação, 

assim como dos acumulados correspondentes. No entanto, a previsão de chuvas fortes, 

especialmente quando produzidas por tempestades convectivas, ainda representa um 

tópico a ser mais bem explorado com o emprego de modelos numéricos, pois exige 

simulações físicas e matemáticas adequadas e associadas a uma ampla variedade de 

processos em diferentes escalas espaço-temporais e suas complexas interações.  

Complementarmente, os processos físicos relacionados às tempestades convectivas 

isoladas são uma fonte intrínseca de incerteza na previsão de chuvas, o que acaba por 

limitar a previsibilidade dos eventos de chuvas intensas (Kunz, 2007; Davolio et al., 

2009). 

Bertolotto e Roggero (2017) corroboram que o uso de modelos numéricos para a 

previsão da precipitação associada a fenômenos convectivos ainda apresenta, em alguns 

casos, grandes erros, tanto em intensidade quanto em localização, especialmente em 

regiões com orografia complexa (Walser et al., 2004; Hohenegger et al., 2006). 

Entretanto, os autores sugerem que a previsão de chuvas intensas pode ser feita através 

de análises iniciais das forçantes sinóticas e, posteriormente, por uma avaliação da 
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instabilidade atmosférica. Nesse contexto, indicadores associados à estrutura da 

formação de tempestades, baseados em características termodinâmicas e dinâmicas da 

atmosfera, podem sinalizar a ocorrência de chuvas fortes e devem ser efetivamente 

analisados (Teixeira e Satyamurty, 2007). Dessa maneira, por mais que os resultados 

obtidos através de modelagem numérica possam não sinalizar adequadamente a 

quantidade e local exato dos episódios de chuvas fortes, os resultados obtidos através 

destes indicadores podem sinalizar a potencialidade da atmosfera para a formação de 

tempestades e chuvas intensas.  

 Os indicadores termodinâmicos expressam os parâmetros térmicos da atmosfera 

(temperatura e umidade) e o perfil vertical associado (Teixeira e Satyamurti, 2007; 

Busuioc et al., 2015). Os indicadores dinâmicos estão relacionados aos movimentos da 

atmosfera, ou seja, velocidade e direção do vento, variáveis comumente caracterizadas 

pelos padrões de circulações meteorológicas sinóticas e de mesoescala (Rudolph e 

Friedrich, 2014). Tais indicadores são, geralmente, também referidos como índices de 

instabilidade ou “ingredientes de tempo severo” (Sherburn e Parker, 2014). Eles são 

usados para diagnóstico e previsão de tempestades convectivas e são interpretados em 

um procedimento dicotômico (Kunz, 2007; Chaudhuri e Middey, 2012; Tajbakhsh et 

al., 2012). Resumidamente, se um conjunto de alguns ingredientes atmosféricos estiver 

presente em um dado momento do dia, pode-se esperar que o desenvolvimento de 

tempestades convectivas ocorresse dentro do mesmo horizonte esperado (Silva et al., 

2017; Silva et al., 2018). Por outro lado, se não houver ingredientes esperados nas 

próximas horas, é improvável que, então, as tempestades convectivas se desenvolvam 

no período (Wetzel e Matin, 2000). 

 Muitos autores (Jacovides e Yonetani, 1990; Maddox e Doswell, 1982; 

Tajbakhsh et al., 2009) mencionam que a maioria das técnicas que combinam 

informações de temperatura e de umidade nos níveis baixos e médios da troposfera tem 

o objetivo de indicar as áreas com alto potencial para a formação de convecção. Usando 

o método de parcela adiabática, os índices de instabilidade são projetados para avaliar a 

facilidade com que uma parcela de ar pode subir através da atmosfera. Assim, a 

diferença de temperatura entre a parcela e seu meio ambiente associada a análises 

comparativas de temperatura e de umidade observadas em superfície, assim como nos 

níveis médios da atmosfera, são avaliadas em relação ao desenvolvimento de nuvens 

convectivas (DeRubertis, 2006; Silva et al., 2017; Silva et al., 2018).  
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A ideia principal do uso de índices termodinâmicos e dinâmicos é expressar 

quantitativamente e rapidamente o ambiente atmosférico favorável ao desenvolvimento 

convectivo, de forma a permitir que sejam utilizados como ferramentas para as rotinas 

operacionais e forneçam uma orientação para previsores e sistemas de alerta 

(Nascimento, 2005; Silva et al., 2018). No entanto, é importante mencionar que cada 

um desses índices é altamente dependente do ambiente atmosférico dentro do qual são 

avaliados.  Consequentemente, eles podem apresentar pontos fortes e fracos dependendo 

do cenário analisado (Blanchard, 1998). Diante desse contexto, não se deve esperar que 

somente um único parâmetro forneça uma representação completa do potencial 

atmosférico para o desenvolvimento convectivo. Em outras palavras, alguns índices 

podem ser melhores na caracterização de tempestades embebidas em sistema 

atmosféricos de grande escala, enquanto outros parâmetros podem melhor caracterizar 

as condições ambientais para tempestades isoladas. Concomitantemente, análises 

conjuntas de diversos índices podem reduzir as taxas de alarme falso e melhorar as taxas 

de acerto entre os eventos previstos e observados (Wetzel e Matin, 2000). 

Nascimento (2005) estabelece que uma estratégia operacional de previsão de 

tempestades severas de possível aplicação no Brasil envolve o cálculo de parâmetros 

meteorológicos que destacam, de forma objetiva e acurada, condições favoráveis ao 

desenvolvimento de convecção severa, as quais podem ser obtidas de observações e de 

resultados de modelos de mesoescala. O autor ainda complementa que, para a previsão 

de tempestades convectivas, é necessária a existência da sinergia de análises em 

diferentes estágios de criticidade, tendo  o reconhecimento dos sistemas atmosféricos de 

grande escala em uma fase inicial, a análise de índices de instabilidade como nível 

intermediário e, por fim, o monitoramento utilizando previsão de curto prazo 

(nowcasting). 

 Segundo a Organização Meteorológica Mundial (OMM, 2016), “nowcasting” 

compreende uma descrição detalhada do estado atual do tempo e, em conjunto, a sua 

previsão obtida por interpolação para um período de 0 a 6 horas à frente. Nesse 

intervalo de tempo, é possível prever pequenas características meteorológicas, tais como 

tempestades isoladas, com melhor acurácia. Assim, a partir de informações atualizadas 

do tempo, como dados de radiossondagens, radar, satélites, descargas elétricas e 

pluviômetros, entre outras, é possível avaliar as características atmosféricas atuantes 

sobre diferentes cidades, e realizar previsões mais acuradas para as horas seguintes. 
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Constitui-se em uma ferramenta poderosa para emissão de avisos de risco iminente 

oriundos em função de sistemas atmosféricos que possam vir a causar inundações, 

descargas elétricas e ventos destrutivos à população residente.  

 Na área de domínio das ciências atmosféricas, as ondas emitidas pelo radar 

podem identificar os sistemas meteorológicos e informar, quase em tempo real, sobre 

sua estrutura de formação e seu desenvolvimento no tempo e no espaço. É possível, 

também, diagnosticar os sistemas convectivos desde os seus estágios iniciais de 

formação, passando pela ocorrência de precipitação e dissipação. O ápice de seu uso 

encontra-se na estimativa de chuva no solo. Em especial, destaca-se o campo de 

conhecimento da hidrologia no que diz respeito ao uso direto de estimativas da 

precipitação como dados de entrada nos modelos de simulação e de previsão de vazões, 

monitoramento de cheias e secas sobre bacias hidrográficas, estudos de drenagem 

urbana e segurança hídrica, projetos de barragens, entre outras aplicações. Para outras 

áreas, como navegação aérea, energia, agricultura, construção civil, turismo e saúde 

pública, são importantes as informações em curto prazo sobre o padrão de chuvas e sua 

previsão para as próximas horas, isto é, nowcasting, em diversos processos de tomada 

de decisão (Almeida, 2002). 

1.3 Objetivo geral e objetivos específicos 

Face ao exposto, a presente tese tem, como objetivo geral, aperfeiçoar o 

procedimento de previsão de chuvas intensas em diferentes escalas e estágios de 

formação em consonância com a investigação sobre previsões hidrológicas de cheias em 

uma bacia hidrográfica. Mais especificamente, procura-se delimitar a sinergia entre a 

previsão de tempestades severas e eventos de transbordamentos do rio Quitandinha, 

localizado na região hidrográfica do Piabanha, Petrópolis – RJ, empregado como estudo 

de caso neste trabalho, com análise conduzida entre os anos de 2013 e 2016. 

 Espera-se, através deste trabalho, analisar a hipótese: “É possível implementar 

uma estratégia operacional para a previsão local de chuvas intensas?” Mediante a 

hipótese formulada, procura-se propor uma abordagem metodológica que permita 

identificar, quantificar e validar ferramentas  que possam ser utilizadas por 

meteorologistas operacionais, e, ainda, auxiliar na gestão de riscos de desastres naturais, 

sobretudo de enchentes, de forma a prover suporte a diferentes usos e aplicações, em 
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especial, a ações que sejam de responsabilidade  das defesas civis e de órgãos 

ambientais.  

Baseado na motivação de criação de uma estratégia operacional para a previsão 

de chuvas no município de Petrópolis – Rio de Janeiro, estabeleceram-se algumas metas 

descritas de forma sintética a seguir, com exposição em detalhes ao longo do texto da 

tese, a saber: 

1. análise dos sistemas meteorológicos que favoreceram a formação de chuvas 

intensas e que deram origem aos eventos de transbordamento do rio 

Quitandinha, efetuando-se  o reconhecimento de padrões desses sistemas 

mediante o emprego do método de médias estruturais; 

2. cálculo dos indicadores dinâmicos e termodinâmicos existentes na literatura 

para uma avaliação sinótica e pontual desses indicadores para cada grupo de 

sistemas meteorológicos identificados antes, durante e após o início da 

precipitação; 

3. estabelecimento de limiares que caracterizem as condições atmosféricas 

favoráveis à formação de chuvas sobre o município de Petrópolis, assim 

como a identificação dos indicadores que apresentem a maior eficiência a 

partir da análise de eventos passados (hindcast); 

4. validação do método da temperatura máxima em superfície para o cálculo da 

energia disponível para convecção (CAPE) a partir do lançamento de 

radiossondas no período vespertino, assim como de outros parâmetros 

termodinâmicos da atmosfera; 

5. análise das condições dinâmicas e termodinâmicas da atmosfera para 

diferentes sistemas meteorológicos e diferentes tipos de nuvens utilizando 

dados de radiossondagem e modelagem numérica;  

6. análise da aplicabilidade das curvas que relacionam a refletividade medida 

pelo radar, chamada curva ZR, com relação às taxas de precipitação 

existentes na literatura para o município de Petrópolis, assim como a sua 

calibração para o município;   

7. criação de uma equação que relacione a variação de nível de água medido in 

situ a partir dos dados de refletividade medidos pelo radar sobre a área de 

contribuição da bacia do rio Quitandinha, sendo esta equação chamada, nesta 

tese, de curva ZN. 
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1.4 Contribuições da tese 

A contribuição científica do trabalho é ressaltada, inicialmente,  na medida em 

que produz, analisa  e disponibiliza  um conjunto de informações novas  e úteis, 

adquiridas via lançamento de radiossondas diversas,  para a identificação de condições 

atmosféricas críticas para a formação de chuvas.  

No contexto da tese, as radiossondagens complementadas com outras bases de 

dados organizadas e consistidas para emprego na análise, permitem avaliar a frequência 

de transbordamentos do rio Quitandinha, localizado na cidade de Petrópolis, e inserido 

na região hidrográfica da bacia do Piabanha, em diferentes escalas espaço-temporais. 

 Espera-se que essas informações possam ser utilizadas como ferramentas de 

base para dar suporte ao monitoramento realizado rotineiramente pelos sistemas de 

alerta em diferentes escalas espaço-temporais, assim como para fortalecer as ações 

realizadas pela defesa civil e, consequentemente, oferecer  proteção para a população 

residente em áreas de risco no município de Petrópolis, principalmente às margens do 

rio Quitandinha. Cabe ressaltar que a aplicabilidade da metodologia concebida no 

trabalho, desenvolvida originalmente para o rio Quitandinha, encontra potencial, 

naturalmente, para ser estendida a outras regiões ou bacias hidrográficas do país e do 

mundo 

Visando o estabelecimento de um guia operacional para a previsão e 

monitoramento de chuvas na cidade de Petrópolis, o presente trabalho propõe-se a 

produzir algumas contribuições adicionais discriminadas nos tópicos seguintes: 

 avaliação do comportamento qualitativo e quantitativo de variáveis 

físicas presentes nas estruturas dos sistemas atmosféricos que favorecem 

a formação da precipitação, assim como de seu desenvolvimento; 

 avanço no conhecimento associado à variabilidade diurna do perfil 

termodinâmico conducente à formação de nuvens que se desenvolvem  

sob diferentes condições e sistemas meteorológicos; 

 calibração e avaliação da estimativa de precipitação via sensoriamento 

remoto por meio de relações empíricas; 

 estabelecimento de uma relação que vise caracterizar, no curtíssimo 

prazo, uma possível elevação do nível de água utilizando dados de 
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refletividade coletados por um radar meteorológico, propondo formular 

uma relação simplificada e empírica entre Z (refletividade do radar) e N 

(nível de água do rio) (curva ZN) como alternativa à relação mais usual 

entre Z (refletividade do radar) e R (taxa de chuva) (curva ZR).  

1.5 Área de estudo 

 O município de Petrópolis, também conhecido como Cidade Imperial, destaca-se 

por sua importância cultural, turística e política, com população estimada em 298.158 

habitantes distribuídos em vinte e cinco bairros, com 795,799 km². O entorno é marcado 

por um relevo altamente acidentado e rico onde se destacam encostas abruptas e 

significativas bacias hidrográficas, com destaque para a bacia do rio Piabanha (Figura 

1.3), que abrange o município de Petrópolis. 

 No ano de 2011, a região serrana do estado do Rio de Janeiro, que abrange a 

bacia do rio Piabanha, onde está Petrópolis e Teresópolis, entre outros municípios, e a 

bacia do Dois Rios, contígua à bacia do Piabanha, onde se encontra o município de 

Nova Friburgo, entre outros municípios, sofreu um dos maiores desastres naturais 

ocorridos no Brasil, onde altos acumulados de chuva ocasionaram enchentes e 

deslizamentos de terra totalizando mais de 100 mortes, 191 desabrigados e 6.223 

desalojados (Araújo, 2016).  

Assim, estudos que visem investigar as condições atmosféricas que possam 

desencadear ambientes favoráveis para a formação de chuvas intensas são 

indispensáveis para a segurança e a manutenção da vida da população e representa um 

desafio que está a merecer atenção da comunidade científica nacional e internacional, na 

medida em que consubstancia, ainda hoje, um problema que encontra apenas soluções 

parciais e notadamente insatisfatórias.  

 O rio Quitandinha encontra-se dentro da área de contribuição da bacia 

hidrográfica do rio Piabanha. A região do Piabanha é monitorada intensivamente quanto 

a variáveis hidrometeorológicas e processos hidrológicos, desde a parcela de solo a 

bacias hidrográficas de diferentes tamanhos, e continuamente novos equipamentos de 

medição com diferentes propósitos têm sido incorporados às bacias experimentais 

(Araújo, 2016). A bacia do rio Quitandinha (Figura 1.3) evidencia uma possível região 

de acúmulo na sua parte central. Não obstante, as partes mais altas da bacia são dotadas 
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de grande declividade e ocupadas, sobretudo por afloramentos rochosos, favorecendo 

uma maior escoamento superficial da água. A bacia apresenta, na porção próxima de 

jusante do rio Quitandinha, áreas de maior captação de escoamento, representadas pelo 

tom mais escuro de azul. Esse resultado sugere que, nesses locais, o fluxo perde energia 

pelos baixos valores de declividade presentes e acumula-se favorecendo a ocorrência de 

cheias (Carvalho et al., 2013). 

 

Figura 1.3 - Mapas de uso e ocupação do solo (a), modelo digital do terreno (b), vias de 

transporte (c) e captação de escoamento (d). (Fonte: Carvalho et al., 2013). 

  Um dos principais objetivos relacionados ao monitoramento de dados 

hidrometeorológicos na bacia experimental do Piabanha é atuar como um laboratório de 

pesquisas, em escala de bacia hidrográfica, visando à prática de aquisição de dados, e 

experimentos que possam garantir melhores taxas de assertividade nos modelos 

numéricos de previsão do tempo e hidrológicos. O monitoramento de dados na bacia do 

Piabanha tem sido realizado com diversas instituições no Brasil, tanto no âmbito 

estadual como federal, podendo-se citar: a Universidade Federal do Rio de Janeiro 

(COPPE e Escola Politécnica/UFRJ e IGEO/UFRJ), a Companhia de Pesquisa de 

Recursos Minerais (CPRM) – Serviço Geológico do Brasil (SGB), a Universidade do 

Estado do Rio de Janeiro (UERJ), o Instituto Estadual do Ambiente (INEA/RJ), e, mais 
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recentemente, também, o Instituto de Biofísica, o Museu Nacional e o Programa de 

Ecologia, todos da UFRJ, o Centro de Tecnologia Mineral (CETEM), a Universidade 

Federal Rural do Rio de Janeiro (UFRRJ), a Universidade Federal Fluminense (UFF) e 

a Empresa Brasileira de Pesquisa Agropecuária (EMBRAPA). As pesquisas, em 

realidade, estão abertas a parcerias diversas, em que as instituições supracitadas são as 

que já atuam em conjunto nos projetos em vigência (Araújo, 2016). 

 O rio Quitandinha é monitorado pela estação Coronel Veiga do Sistema de 

Alerta de Inundações do Instituto Estadual do Ambiente (INEA, 2015). Nesse  sistema, 

meteorologistas, hidrólogos e técnicos realizam o monitoramento hidrometeorológico 

24 horas por dia e enviam avisos de alerta para defesas civis e população quando uma 

situação de risco hidrometeorológico é identificada (Bahiense et al., 2015). Entre os rios 

monitorados pelo INEA, optou-se por pesquisar as condições atmosféricas favoráveis à 

formação de chuvas associadas ao transbordamento do rio Quitandinha por possuir uma 

boa quantidade de dados disponíveis e apresentar uma alta frequência de eventos de 

inundação (Silva et al., 2018). 

Devido à pequena área de contribuição na estação Cel Veiga, à declividade 

acentuada da região e ao fato de ser uma bacia preponderantemente urbana com altas 

taxas de precipitação local, a resposta do rio às chuvas é muita rápida, chegando até 

mesmo a sair do estágio de normalidade e ultrapassar a cota de transbordamento em um 

intervalo menor do que quinze minutos. Na Figura 1.4, é possível observar a ocorrência 

dos transbordamentos entre 2013 e 2014, notando-se que a linha em vermelho indica a 

cota de transbordamento estabelecida pelo INEA.  

 

Figura 1.4 – Dados de nível do rio Quitandinha (estação Coronel Veiga) medidos entre 

os anos de 2013 e 2014. 
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1.6 Estrutura da tese 

A tese está organizada em onze capítulos, contanto com o capítulo introdutório. 

Nesta introdução, o contexto geral sobre os tipos de desastres naturais ocorridos em 

todo o mundo e no Brasil é exposto conjuntamente com as motivações operacionais e 

fundamentações teóricas que deram origem a esta pesquisa, permitindo definir a 

abordagem científica para dar resposta à principal  motivação do trabalho, qual seja, a 

criação de uma estratégia operacional para a previsão de chuvas para o município de 

Petrópolis – Rio de Janeiro, com possibilidade de extensão para outras áreas de estudo,  

através da realização de estudos teórico-experimentais relacionados aos eventos de 

transbordamento do rio Quitandinha com a finalidade de contribuir com o 

monitoramento realizado pelos sistemas de alerta, ações de prevenção realizadas pelas 

defesas civis e proteção das comunidades locais. 

No Capítulo 2, apresenta-se uma revisão da bibliografia sobre os sistemas 

meteorológicos que afetam as condições de tempo e, consequentemente, a formação da 

precipitação sobre a América do Sul, com ênfase na região sudeste e no estado do Rio 

de Janeiro. Uma discussão sobre a variabilidade sazonal dos sistemas meteorológicos e 

o ciclo da precipitação também é realizada.  

O Capítulo 3 expõe uma revisão bibliográfica sobre radiossondagem e índices de 

instabilidade que permitem caracterizar a estrutura atmosférica associada à formação de 

nuvens e chuvas, abordando-se a física referente à dinâmica e à termodinâmica da 

atmosfera, conceitos de estabilidade, diagramas aerológicos com ênfase no diagrama 

Skew-T/log-P e conceituação sobre tempestades severas. 

Uma discussão sobre estimativas de curto prazo descrevendo a utilização de 

radares meteorológicos é realizada no Capítulo 4. Nesse capítulo, discorre-se sobre 

alguns fundamentos básicos sobre o funcionamento de um radar Doppler, o 

monitoramento hidrometeorológico e as possíveis estimativas realizadas através dos 

dados de refletividade coletados pelos radares meteorológicos. 

No Capítulo 5, a metodologia é delineada para desenvolver a aplicação de uma 

estratégia operacional para a previsão de chuvas associadas aos eventos de 

transbordamento do rio Quitandinha. A metodologia engloba os procedimentos para 

análise do regime hidrometeorológico da região estudada, cálculo dos índices de 

instabilidade, identificação de padrões dinâmicos e termodinâmicos antes e durante a 
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ocorrência da precipitação, estabelecimento de limiares, estatísticas de verificação, 

validação do método da temperatura máxima em superfície e simulação de parâmetros 

termodinâmicos, análises do perfil vertical da atmosfera em diferentes cenários 

meteorológicos, análise de regressão múltipla entre os dados de radar e chuva, 

calibração e validação de curvas ZR através de filtros passa-baixa, bem como proposta 

de uma relação entre os dados de variação de nível do rio e os dados de refletividade 

(curva ZN).   

O Capítulo 6 oferece uma caracterização da área estudada, mais 

especificamente, a bacia do rio Quitandinha, com a sua localização, altimetria, usos do 

solo, vegetação predominante, caracterização hidrometeorológica, padrões de 

precipitação e sistemas meteorológicos predominantes.  

No Capítulo 7 são mostrados os resultados referentes aos padrões sinóticos dos 

indicadores dinâmicos e termodinâmicos associados aos eventos de transbordamento do 

rio Quitandinha, assim como estatísticas de verificação para cada um dos indicadores 

analisados.  

O Capítulo 8 retrata uma visão local dos indicadores analisados no Capítulo 7, 

com ênfase aos resultados coletados utilizando radiossondas lançadas durante a tarde 

em diferentes estágios de formação e tipos de nuvens.  Os resultados referentes às 

estimativas da precipitação e variação de nível do rio Quitandinha utilizando dados de 

radares meteorológicos são mostrados no Capítulo 9.  

Por fim, o Capítulo 10 apresenta as conclusões pertinentes aos resultados 

previamente discutidos, complementando-se o texto com as referências bibliográficas e 

apêndices.  
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Capítulo 2 – SISTEMAS ATMOSFÉRICOS E PRECIPITAÇÃO 

 

2.1 Sistemas atmosféricos e precipitação na América do Sul 

 A América do Sul (AS) localiza-se entre 12ºN e 55ºS, abrangendo terras tanto 

em baixas quanto em médias latitudes, e possui uma geografia diversificada com a 

presença da Cordilheira dos Andes, região montanhosa que se estende de norte a sul na 

costa oeste da AS, de vastas planícies contendo enormes superfícies aquáticas 

constituídas por rios como o Amazonas e o Orinoco, da grande floresta equatorial 

Amazônica, e de uma das áreas mais áridas do planeta, o deserto do Atacama, 

localizado no norte do Chile (Reboita et al., 2009). Apesar da grande variabilidade dos 

sistemas meteorológicos que afetam as condições de tempo na América do Sul, serão 

discutidos somente aqueles que influenciam concomitantemente a formação de nuvens e 

a precipitação na América do Sul e no estado do Rio de Janeiro. 

 Na América do Sul, a origem da extensão equatorial da atividade dos sistemas 

meteorológicos em grande escala tem sido atribuída ao impacto dinâmico da Cordilheira 

dos Andes na circulação atmosférica. Enquanto os sistemas meteorológicos tendem a 

manter seu movimento para o leste quando atravessam os Andes nos altos níveis da 

atmosfera, tais sistemas, em níveis baixos, experimentam um acentuado giro 

anticiclônico e um deslocamento meridional. Um esquema da evolução dos sistemas de 

baixa e alta pressão de superfície que se deslocam pela América do Sul é proposto por 

Grim et. al (2004). Por meio da Figura 2.1a, verifica-se a presença de um anticiclone 

subtropical persistente no sudeste do Pacífico limitando a extensão dos sistemas de 

baixa pressão que se aproximam do sudoeste da América do Sul. À medida que o 

sistema de baixa pressão se move para o interior do continente, fortes ventos de oeste 

nos médios níveis da atmosfera prevalecem sobre os Andes subtropicais, resultando na 

formação de um cavado em superfície localizado a leste dos Andes e um intenso fluxo 

meridional dos ventos em superfície (Figura 2.1b). 

 A formação de um sistema de baixa pressão localizado a noroeste da Argentina 

(Seluchi et al., 2003) frequentemente funde-se à configuração sazonal da Baixa do 

Chaco (centrada em cerca de 20°S). A configuração transitória desse sistema de baixa 

pressão favorece o processo geral da ciclogênese a partir da formação de ondas 

baroclínicas por montanhas (sotavento dos Andes). Estudos como Gan (1992) mostram 
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que a influência da Cordilheira dos Andes para o deslocamento inicial de um ciclone, 

com movimento no início para nordeste e, em seguida, girando para sudeste cria uma 

região atmosfericamente favorável à formação de sistemas frontais (Figura 2.1c). O 

avanço para noroeste dos sistemas frontais favorece a elevação do ar entre os Andes e o 

planalto brasileiro (Figura 2.1d) que pode originar a formação de tempestades severas e 

chuvas intensas, na disponibilidade de energia e umidade sobre a região (Grimm et al., 

2004). 

 

Figura 2.1 - Representação esquemática do ciclo de vida de sistemas de baixa e alta 

pressão de superfície que se deslocam pela América do Sul. Os símbolos são os 

seguintes: AS - alta subtropical, AM - alta migratória, B - baixa migratória e BS - baixa 

formada a sotavento dos Andes e JBN - jato de baixos níveis (Fonte: adaptado de 

Grimm et al., 2004). 

 A passagem de sistemas frontais é, também, responsável por mudanças nas 

condições de tempo e pela ocorrência de precipitação durante todo o ano na América do 

Sul. Geralmente, tais sistemas deslocam-se de sudoeste para nordeste sobre o continente 

sul-americano e oceano Atlântico adjacente. Quando esses sistemas frontais avançam 

para norte (em direção ao Equador) durante o verão, a interação com o ar úmido e 

quente tropical pode favorecer a formação de tempestades convectivas e chuvas fortes 
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sobre o continente. Durante o verão, os sistemas frontais, frequentemente, posicionam-

se entre São Paulo e Bahia ao longo da costa do Brasil, originando períodos 

prolongados de chuvas significativas e, em alguns casos, desastres naturais (Cavalcanti 

e Kousky, 2009). 

 Uma climatologia dos sistemas frontais, no período de 1981 a 2010, é realizada 

no trabalho de Pampuch e Ambrizzi (2010) com base em dados da reanálise 1 do 

NCEP/NCAR (National Centers for Environment Prediction/National Center for 

Atmospheric Research, (Kalnay, 1996). O critério utilizado para o rastreamento 

automático dos sistemas frontais foi baseado na queda de temperatura em 925 hPa, 

mudança do quadrante norte para o quadrante do sul do vento meridional em 925 hPa e 

aumento da pressão ao nível médio do mar.  A Figura 2.2 mostra os resultados da 

climatologia de sistemas frontais obtidos por Pampuch e Ambrizzi (2010) para as 

estações de verão (a), outono (b), inverno (c) e primavera (d). 

 Através da Figura 2.2, verifica-se que, apesar de uma característica comum ser 

observada em todas as estações (maior incidência entre 30ºS e 45ºS), sua ocorrência é 

marcada por uma sazonalidade. O verão é a estação em que as frentes frias se 

apresentam menos frequentes ao norte de 25ºS, sendo que o litoral do estado de São 

Paulo recebe cerca de sete (7) sistemas, o seu interior três (3) e o estado de Minas 

Gerais, Espírito Santo e sul da Bahia até cinco (5) sistemas são identificados. Cavalcanti 

e Kousky (2009) salientam que a baixa quantidade encontrada para essa estação é 

devido ao fato de que o critério de identificação das frentes pode não rastrear os 

sistemas que interagem com a ZCAS (Zona de Convergência do Atlântico Sul).  

 Já no inverno, estas latitudes ao norte de 25ºS recebem até oito (8) sistemas. 

Esse fato ocorre em virtude de um maior contraste térmico ser observado no inverno e 

massas de ar mais frias com origem de latitudes mais baixas conseguirem avançar até 

latitudes mais altas (Cavalcanti e Kousky, 2009). Além do inverno, a primavera é a 

outra estação em que maior número de sistemas é observado em latitudes mais baixas, 

em que cerca de 10 a 12 sistemas são observados no Rio Grande do Sul e no Oceano 

Atlântico adjacente (entre 20ºS e 35ºS). Esse número é observado apenas ao sul de 35ºS 

no verão e no outono. 
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Figura 2.2 - Climatologia (1981-2010) de sistemas frontais no (a) verão, (b) outono, (c) 

inverno e (d) primavera para dados da Reanálise I do NCEP/NCAR (Fonte: adaptado de 

Pampuch e Ambrizzi, 2010).  

 A Figura 2.3 mostra o intervalo médio da passagem de sistemas frontais no 

verão (a), outono (b), inverno (c) e primavera (d). Em todas as estações do ano. o menor 

valor é encontrado para o sul da Argentina (em torno de 40ºS), mostrando que não é 

superior a 7 dias o intervalo de passagem entre um sistema e seu subsequente. Esse 

valor também é registrado no outono, inverno e primavera para o norte da Argentina 

(em torno de 30ºS). No estado do Rio Grande do Sul, o intervalo de passagem entre dois 

sistemas frontais consecutivos é menor no inverno e na primavera (cerca de 7 a 8 dias), 

seguidas do outono (8-9 dias) e verão (até 11 dias). Entre o litoral de Santa Catarina e 

São Paulo, a passagem dos sistemas ocorre, em média, entre 10 e 13 dias para o verão, 

sendo esse valor reduzido no outono, inverno e primavera (entre 8 e 11 dias). No centro-

oeste do Brasil e sul da Bahia, regiões já mostradas na seção 3.1 como sujeitas a uma 

menor ocorrência de sistemas frontais, o tempo entre a ocorrência de uma frente e a sua 

subsequente pode ser de 22 dias no verão, 18 dias no outono e na primavera e 17 dias no 

inverno. 
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Figura 2.3 - Média do intervalo de passagem de sistemas frontais (1981-2010) no (a) 

verão; (b) outono; (c) inverno e (d) primavera para dados da Reanálise I do NCEP. 

(Fonte: adaptado de Pampuch e Ambrizzi, 2010).  

 Sob o ponto de vista da circulação de grande escala na América do Sul, a 

configuração de um forte escoamento meridional é observada nos baixos níveis da 

atmosfera ao longo da Cordilheira dos Andes (Figura 2.4), conhecido como Jatos de 

Baixos Níveis (JBN). Na América do Sul, a configuração dessa circulação em grande 

escala favorece o transporte de umidade da bacia Amazônica para a bacia Paraná-Prata 

afetando o tempo e o clima da região leste dos Andes. Eventos de JBN podem 

influenciar, por meio de variações no transporte de umidade e energia, as condições 

atmosféricas favoráveis ao desenvolvimento de grandes nuvens convectivas na região 

de saída do jato, causando tempestades severas, chuvas intensas, enchentes e 

deslizamentos de encostas (Marengo et al., 2009).  
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Figura 2.4 – Circulação de grande escala na América do Sul e o jato de baixos níveis 

(Fonte: adaptado de Marengo et al., 2009). 

 No período chuvoso (outubro a março), na região sudeste do Brasil, a 

configuração do jato de baixos níveis está também associada a um regime de circulação, 

particularmente de ventos e precipitação, chamado de Sistema de Monção da América 

do Sul (SAMS), onde sistemas meteorológicos se configuram, desenvolvem e 

favorecem a formação de chuvas (Figura 2.5). Circulações de monção são 

caracterizadas quando reversões sazonais na direção do vento causam verões chuvosos e 

invernos secos (Gan, 1992). O desenvolvimento do sistema de monção na América do 

Sul começa durante a primavera, com o aumento da convecção sobre o noroeste da 

bacia Amazônica em meados de setembro, quando avança para o sudeste, até atingir a 

latitude de 48°W (região sudeste do Brasil) em novembro.  

  Durante o verão, o jato de baixos níveis, associado à posição da Zona de 

Convergência Intertropical (ZCIT), transporta umidade e energia do oceano Atlântico 

tropical e região central da bacia Amazônica em direção às regiões sul e sudeste do 

Brasil (Figura 2.5). Ressalta-se que existe grande variabilidade na direção do fluxo 

subsequente em direção às regiões subtropicais, com áreas de saída da Argentina central 

para o leste Brasil. Anomalias do fluxo para o sul estão associadas com o aumento das 

chuvas no sudeste da América do Sul, enquanto as anomalias a leste estão associadas ao 
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aumento de chuvas na zona de convergência do Atlântico Sul  (ZCAS) (Carvalho et al., 

2002; Liebmann et al., 2004; Carvalho et al., 2004).  Se o componente sul  é 

particularmente forte a leste dos Andes na Bolívia, esses ventos são referidos como  jato 

de baixos níveis (JBN) (Marengo et al., 2004), cujo transporte de umidade e energia 

favorece o desenvolvimento de grandes tempestades, chamadas de Complexos 

Convectivos de Meoescala (CCM) (Salio et al., 2007). 

 

Figura 2.5 - Topografia da América do Sul e importantes características atmosféricas 

do SAMS. As caixas pretas delineiam as regiões geográficas: jato de baixos níveis 

(JBN), Zona de Convergência Intertropical (ZCIT), Zona de Convergência do Atlântico 

Sul (ZCAS), Complexo Convectivos de Mesoescala (CCM) (Fonte: Boers et al., 2015). 

 Especificamente na região sudeste do Brasil, a principal característica do SAMS 

é a configuração da Zona de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS), que desempenha 

um papel importante no regime de chuvas na região em que se encontra, resultando em 

altos valores de precipitação sobre boa parte do centro-oeste e sudeste do Brasil. Esse 

fenômeno meteorológico é caracterizado pela persistência de uma faixa de 

nebulosidade, com orientação noroeste-sudeste, que se estende da Amazônia central até 

o sudeste do Brasil e, frequentemente, sobre o oceano Atlântico subtropical (Ferreira et 
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al., 2004), e é mantida pela presença de ciclones extratropicais (Lenters e Cook, 1995; 

Liebmann et al.,1999).  

 As tempestades convectivas isoladas são eventos meteorológicos formados a 

partir de nuvens Cumulonimbus e associados a um ambiente muito instável, ou seja, 

umidade e disponibilidade de energia conectados a um gatilho dinâmico (Doswell, 

1987; Houze, 1993; Emanuel, 1994; Doswell, 2001). Tais nuvens resultam da interação 

de sistemas meteorológicos em diferentes escalas. Distintos tipos de escalas foram 

propostos para classificar e identificar os fenômenos meteorológicos. O esquema mais 

utilizado foi o proposto por Orlanski (1975). Apesar da formação desse tipo de nuvens 

ocorrerem em uma escala espacial relativamente pequena (2-20 km) e em curtos 

intervalos de tempo (minutos a hora), a sua formação pode ocorrer de forma organizada 

e originar tempestades severas maiores (como as linhas de instabilidade, complexos 

convectivos de mesoescala, entre outros) com maiores escalas espaço-temporais. 

De acordo com a Figura 2.6, na microescala, subdividida em α, β e γ, os 

fenômenos possuem escala espacial horizontal da ordem de dezenas a centenas de 

metros e escala temporal da ordem de minutos. Nessa escala, estão as trocas de calor e 

umidade próximas ao solo, os fenômenos de turbulência, e os tornados, entre outros 

fenômenos.  

A mesoescala também é subdividida em três escalas. Na meso-α, encontram-se 

sistemas tais como frentes frias, furacões e complexos convectivos de mesoescala, cuja 

escala horizontal são da ordem de 200 a 2000 km e a escala temporal da ordem de um 

dia a uma semana. A meso-β inclui os sistemas como jatos noturnos de baixos níveis, 

linhas de instabilidade, aglomerados de Cumulonimbus e brisas de vale-montanha e 

terrestre-marítima. Esses sistemas têm escalas horizontais da ordem de 20 a 200 km e 

escalas temporais de várias horas a um dia. Na meso-γ, estão as tempestades isoladas ou 

Cumulonimbus isolados, ondas de gravidade interna, turbulência em céu claro e efeitos 

urbanos, com escalas horizontais de 2 a 20 km e escalas temporais da ordem de meia 

hora a várias horas. 

A macroescala, subdividida em α e β, compreende sistemas de escalas espaciais 

horizontais maiores do que 1000 km e escalas temporais da ordem de semanas a meses. 

Na macro-α , encontram-se as ondas estacionárias, as ultra longas e as ondas de maré, 
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enquanto, na macro-β, estão as ondas baroclínicas com escala espacial entre 2.000 km e 

10.000 km. 

 

Figura 2.6 - Definições de escalas e diferentes fenômenos atmosféricos de acordo com 

as escalas temporal e espacial segundo Orlanski (1975). 

 A ocorrência, a taxa e a duração da precipitação associada a uma tempestade 

convectiva são funções da existência, configuração e intensidade de várias condições 

físicas atmosféricas e do grau em que elas interagem para tornar a ocorrência da 
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precipitação mais provável. Dependendo do cenário, todos esses mecanismos podem 

fazer uma contribuição significativa para o desenvolvimento de uma tempestade 

convectiva, assim como o grau de severidade associado (Kunkel et al., 2013). Cotton e 

Anthes (1989) e Byers e Braham (1989) identificaram três estágios de desenvolvimento 

e evolução de uma nuvem do tipo Cumulonimbus, ou também chamadas de tempestades 

convectivas, na atmosfera (Figura 2.7), sendo eles: o estágio cúmulos, o estágio de 

maturação e o estágio dissipativo. Esses três estágios são descritos brevemente a seguir. 

• Estágio cúmulos: caracterizado por nuvens em forma de torres, alimentadas 

por convergência de umidade em níveis baixos e fortes movimentos ascendentes. As 

correntes de ar descendentes podem ser observadas próximo ao topo e junto ao flanco 

das nuvens, geradas pela presença de atrito entre as gotas de água. Pode ocorrer 

precipitação no topo das nuvens cúmulos em desenvolvimento. Movimentos 

descendentes associados às frentes de rajada e início de precipitação na camada inferior 

da nuvem caracterizam a mudança para a fase de maturação. 

• Estágio de maturação: há movimentos ascendentes em toda troposfera, e a 

divergência desses movimentos próximos à tropopausa provoca a formação da chamada 

bigorna da nuvem. Lá, os movimentos ascendentes ocorrem, principalmente, devido ao 

processo de condensação da água, o que promove a liberação de calor latente na nuvem. 

Também se pode observar o processo de evaporação de gotas de água dentro da nuvem, 

ocasionando resfriamento e consequentemente movimentos descendentes que tomam a 

forma da frente de rajada. O início dessa fase acontece quando as gotas e os meteoros da 

nuvem atingem a superfície do solo. 

 • Estágio de dissipação: caracterizado por movimentos descendentes em todos 

os níveis. Próximo ao solo, a divergência e o resfriamento evaporativo do ar alimentam 

a frente de rajada, que se distancia do caminho da nuvem. Dessa forma, as correntes de 

ar levantadas pela frente de rajada não conseguem mais abastecer os movimentos 

ascendentes da tempestade.  
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Figura 2.7 – Estágio cúmulus (a), estágio de maturação (b) e   estágio de dissipação (c) 

de uma célula convectiva Cumulonimbus (Fonte: Silva, 2014). 

 A atuação das circulações e sistemas atmosféricos previamente discutidos 

favorece uma grande variabilidade da precipitação mensal e regional ao longo do 

território brasileiro. O regime de monções na América do Sul é o principal modulador 

da estação chuvosa na maior parte do Brasil (Figura 2.8). Sua variabilidade interanual 

impacta significativamente em atividades econômicas muito importantes, como a 

geração de energia e agricultura. Além disso, eventos extremos da Zona de 

Convergência do Atlântico Sul (ZCAS), uma das características importantes do SASM, 

geram fortes consequências em regiões muito densamente povoadas no sudeste do 

Brasil (Grimm, 2003). 

 O início da estação chuvosa nas regiões central e sudeste do Brasil ocorrem 

tipicamente entre o final de setembro e início de outubro (Sugahara et al., 1994). No 

final de novembro, a convecção profunda cobre a maior parte da América do Sul 

central, do Equador até 20°S, mas está ausente na bacia do leste da Amazônia e nordeste 

do Brasil. Entre março e maio, começa a fase de decaimento do SAMS, com o 

decréscimo das regiões de forte precipitação sobre o sul da Amazônia e o Brasil central, 

migrando gradualmente para noroeste em direção ao Equador e à medida que a estação 

chuvosa na costa leste do nordeste (NE) começa e continua de abril a junho (Rao e 

Hada, 1990). 



26 
 

 

Figura 2.8 – Distribuição mensal da precipitação em diferentes regiões do Brasil 

(Fonte: Grimm, 2003). 

 A Figura 2.9 caracteriza a climatologia da distribuição trimestral das chuvas 

(dezembro, janeiro e fevereiro – DJF, março, abril e maio - MAM, junho, julho e agosto 

– JJA e setembro, outubro e novembro – SON), entre 1961 e 1990, em todo o Brasil 

realizado pelo Centro de Previsão do Tempo e Estudos Climáticos (CPTEC 2018).  

 No trimestre DJF, as chuvas são mais significativas nas regiões central e sul da 

região norte, estendendo-se até o setor central da região sudeste.  Essas chuvas estão, 

principalmente, associadas à formação da Alta da Bolívia, ao deslocamento dos 

sistemas frontais e à formação da Zona de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS). 

Climatologicamente, o trimestre MAM caracteriza-se pelos elevados totais de chuva no 

extremo norte da região norte. Entretanto, as regiões sudeste e centro-oeste apresentam 

uma diminuição gradativa da precipitação. No trimestre JJA, os maiores totais de chuva 

ainda ocorrem sobre o extremo norte do Amazonas e norte de Roraima. No trimestre 

SON, ocorre o início do período chuvoso no centro-sul da região norte e na região 

centro-oeste. Comportamento similar pode ser notado na região sudeste, onde também 

ocorre o aumento gradual das chuvas, e os valores trimestrais podem variar entre 300 

mm e 400 mm.  
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Figura 2.9 – Climatologia trimestral da precipitação (Fonte: CPTEC/INPE). 

2.2 Sistemas atmosféricos e precipitação no estado do Rio de Janeiro 

 O estado do Rio de Janeiro, especificamente, apresenta um expressivo contraste 

de chuvas em seu território. Os acumulados pluviométricos atingem aproximadamente  

700 mm nas baixas planícies, próximas à costa, e valores próximos a 3000 mm nas 

áreas montanhosas, região Serrana (Nimer, 1972; Dereczynski et al., 2009). A 

precipitação sobre o estado é influenciada pela sua latitude subtropical, onde a radiação 
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solar induz altas taxas de evaporação, pela  proximidade com a costa, que traz umidade 

do oceano, e pela topografia complexa caracterizada por cumes e maciços de 2700 m de 

altura criando precipitação orográfica. A interação dessas características com a presença 

de sistemas meteorológicos em diferentes escalas favorece, consequentemente, os altos 

acumulados de chuva sobre a região. 

 Silva e Derecynski (2014) realizaram uma climatologia da precipitação no 

estado do Rio de Janeiro entre 1961 e 2012. Em seus resultados, os autores verificaram 

que os maiores índices pluviométricos médios anuais encontram-se na divisa da região 

metropolitana e das baixadas litorâneas com a região serrana, onde a precipitação varia 

entre 2.500 e 2.800 mm. Os menores índices pluviométricos anuais são observados nas 

áreas das baixadas litorâneas, mais próximas ao mar, com valores  em torno de 700 a 

1.300 mm, e na maior parte do norte/noroeste Fluminense, alcançando, em média, 1.000 

mm. Na Costa Verde e no Vale do Paraíba, os valores oscilam entre 1.300 e 2.200 mm 

em toda a sua área. Na região metropolitana, a precipitação total anual oscila entre 

1.000 e 1.600 mm, com exceção do Maciço da Tijuca, onde esse valor alcança 2.500 

mm. 

 Ainda segundo os autores, o padrão de distribuição espacial da precipitação  

mantém-se ao longo do ano no estado do Rio de Janeiro. No verão, os índices 

pluviométricos são os mais elevados especialmente devido ao estabelecimento da ZCAS 

e de convecção local. No inverno, há redução brusca dos totais de precipitação, sendo a 

chuva, nesse período, uma consequência maior da atuação de sistemas frontais. Durante 

as estações de transição, os acumulados pluviométricos são ligeiramente maiores na 

primavera em relação ao outono. Essa constatação deve-se, provavelmente,  ao fato da 

primavera ser a estação do ano com o maior número de passagens de frentes frias pela 

região sudeste do Brasil (Silva e Derecynski, 2014).  

 Utilizando dados anuais de precipitação no estado do Rio de Janeiro, Brito et al. 

(2016) procuraram investigar regiões que apresentariam comportamentos semelhantes 

no regime da precipitação. Através de uma análise de agrupamento, os autores 

verificaram a existência de seis grupos homogêneos de precipitação sobre o estado do 

Rio de Janeiro (Figura 2.10).   O grupo 1 (G1)  encontra-se localizado sobre as altas 

planícies da Serra do Mar direcionado para o Oceano Atlântico. Essa região também foi 

onde a maioria das estações do grupo 2 (G2) estava localizada. O grupo 1 possuía 



29 
 

também uma estação no norte do estado e seis no oeste, próximo à fronteira com o 

estado de São Paulo. O terceiro grupo sob influência da Serra do Mar foi o grupo 3 

(G3). Uma diferença fundamental era que as estações do G3 estavam localizadas no 

lado da Serra do Mar voltado para o continente, sob as mesmas influências locais de 

precipitação induzida por topografia. 

 As regiões norte e nordeste do estado continham a maioria das estações do grupo 

4 (G4). Enquanto a maioria das estações dos grupos G1 a G3 estavam localizadas em 

altitudes entre 300 e 800 m acima do nível do mar, as altitudes em G4 variaram apenas 

de 0 a 100 m. O grupo G4 continha estações próximas ao litoral, além de locais no 

interior do estado, próximo à fronteira com o estado de Minas Gerais. O grupo 5 (G5) 

possuía estações localizadas na parte oeste do estado, no vale do rio Paraíba. Esse vale 

está localizado entre a Serra do Mar e a Serra da Mantiqueira, com faixa de altitudes das 

estações entre 100 e 300 m. O último agrupamento homogêneo de chuva homogêneo foi 

o grupo 6 (G6), que possuía a maioria de suas 15 estações próximas ao litoral e na 

região metropolitana da cidade do Rio de Janeiro. Os valores médios dos acumulados 

pluviométricos para cada um dos seis grupos encontrados no trabalho de Brito et al. 

(2016) corroboram os resultados encontrados por Silva e Dereczynski (2014).  

 

Figura 2.10 - Distribuição espacial de grupos homogêneos de chuva sobre o estado do 

Rio de Janeiro no período de 1967 a 2013 (Fonte: Brito et al., 2016). 



30 
 

2.3 Modelagem numérica da precipitação  

 A compreensão dos fenômenos meteorológicos que originam altos acumulados 

de precipitação e suas interações com a geografia local tem adquirido maior relevância e 

sido estudada com maior frequência por um número crescente de cientistas nos últimos 

anos. Sendo a precipitação uma das variáveis que desencadeiam certos desastres 

naturais, principalmente eventos de inundações e deslizamentos de terra, o 

conhecimento dos mecanismos físicos que favorecem tais eventos, incluindo sua 

formação e desenvolvimento, é de suma importância (Teixeira e Satyamurty, 2004; 

Marcelino, 2007; Medeiros e Barros, 2012). Como tal, a melhora das previsões de 

chuvas intensas tornou-se um tema a ser abordado pela comunidade de pesquisa 

dedicada ao desenvolvimento de ciências atmosféricas, que requer uma abordagem 

multidisciplinar devido à sua capacidade especial para modificar as características e 

influenciar o comportamento do ambiente físico com o qual interage (Lemos e Calbete, 

1996). 

A previsão de chuva, isto é, do tempo, é feita a partir das análises de dados 

meteorológicos coletados em todo o mundo, posteriormente inseridos como dados de 

entrada em modelos matemáticos e físicos (Figura 2.11). Tais modelos, chamados de 

modelos meteorológicos globais, buscam aproximações numéricas de equações 

matemáticas representativas de leis da física que regem, de forma geral, os movimentos 

da atmosfera e interação com a superfície em todo o globo terrestre. Mediante a 

modelagem integrada físico-numérica, procura-se, então, incorporar peculiaridades de 

cada região.  Complementarmente, modelos com maior resolução, chamados regionais, 

resolvem as equações matemáticas sobre uma área mais localizada e representam 

melhor, através do uso de maior resolução espacial, os processos de turbulência, 

convecção, microfísica e das condições de contorno, como a topografia, linha de costa, 

cobertura de solo, vegetação, entre outros (SAAD et al., 2010).  
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Figura 2.11 – Modelagem numérica da atmosfera (a) em escala global (b) e em escala 

regional (c) (Fonte: Meted/UCAR). 

 Dentro do conjunto das variáveis meteorológicas, a precipitação caracteriza-se 

como a mais desafiadora de ser prevista com precisão por meio do suporte dados 

diversos modelos numéricos. Um dos principais motivos da baixa previsibilidade da 

precipitação é devido ao seu comportamento episódico, ou seja, altamente variável no 

espaço e no tempo, além da sua descontinuidade espacial e temporal. Os mecanismos 

que controlam a formação da precipitação em cada região podem ser diferentes, 

dependendo da época do ano, mostrando a necessidade de calibrações sazonais e 

regionais nos modelos de análise e previsão do tempo. 

Segundo Molinari e Dudek (1992), a precipitação é um dos parâmetros 

meteorológicos mais importantes nas regiões tropicais e, infortunadamente, um dos 

mais difíceis de ser simulado nos modelos numéricos da atmosfera. A precipitação, 

principalmente a convectiva, tem um caráter muito local e não existem ainda 

parametrizações para representá-la adequadamente nos modelos numéricos, relatam os 

autores. Wulfmeyer et al. (2008) e Rodrigues (2014)  apontam a topografia e as 

parametrizações de microfísica das nuvens, especialmente as convectivas, como uma 

fonte de perturbações e deformações dos escoamentos atmosféricos e, 

consequentemente, apresentando forte influência sobre a distribuição e a intensificação 

da chuva, o que dificulta a capacidade dos modelos numéricos de prevê-la.  

Fritsch e Carbone (2004), Wu et al. (2013), Dasari e Salgado (2015), entre 

outros, confirmam o desafio remanescente da previsão quantitativa da precipitação em 
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áreas montanhosas, especialmente durante a estação quente. Por exemplo, Kobold e 

Suselj (2005) verificaram que o Centro Europeu de Previsões Meteorológicas de Médio 

Prazo (ECMWF) subestimou, em média, 60% dos eventos pluviométricos de 27-28 de 

junho de 1997 (verão) em uma topografia complexa da Eslovênia. Esses autores 

também notaram que o ECMWF não foi capaz de descrever adequadamente a 

distribuição e a variabilidade da precipitação. Ricard et al., (2007), utilizando dados do 

Mesoscale Alpine Programme (MAP), confirmaram que a precipitação orográfica sobre 

os Alpes Europeus apresentou baixo índice de acerto em episódios quando a convecção 

úmida foi dominante durante o verão e o outono de 2007. Vasconcellos e Cavalcanti 

(2010) utilizaram o modelo ETA de alta resolução (5 e 10 km de grade) durante dois 

eventos extremos de precipitação que ocorreram sobre a Serra do Mar. Através dos 

resultados, as autoras verificaram que o modelo não foi capaz de caracterizar 

adequadamente a posição da banda de precipitação mais intensa, fato este que poderia 

estar associado ao papel da orografia regional. 

 Sendo as simulações e previsões da precipitação, de certo modo, ainda não 

eficientes na detecção dos eventos de fortes chuvas associados a sistemas convectivos, 

Teixeira e Satyamurti (2006) relatam que variáveis dinâmicas e termodinâmicas 

presentes na estrutura dos sistemas convectivos podem ser analisadas a fim de detectar o 

potencial da atmosfera na formação das tempestades que uma variedade de parâmetros 

dinâmicos e termodinâmicos, derivados de dados de sondagem em conjunto com a 

modelagem numérica, são de grande auxílio aos meteorologistas na tomada de decisão 

se um forte episódio de chuva está prestes a acontecer (Nascimento 2005; Silva et al., 

2018). 
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CAPÍTULO 3 – INDICADORES DINÂMICOS E TERMODINÂMICOS DA 

ATMOSFERA 

3.1 Tempestades convectivas 

 Um importante princípio para a previsão de tempestades é o conhecimento das 

condições atmosféricas críticas para determinar o potencial de seu desenvolvimento e os 

possíveis correspondentes danos à sociedade (Brooks et al.,2006; Silva et al., 2017). 

Portanto, estimar a possibilidade de seu desenvolvimento com base em análises da 

instabilidade troposférica representa um dos principais ramos da operação na 

comunidade científica, notadamente durante a estação quente, onde há maior 

disponibilidade de energia na atmosfera (Marinaki et al.,2006; Silva et al.,2017). Assim, 

melhorar o conhecimento e a previsão de tempestades convectivas, especialmente as 

severas, ainda representa uma tarefa desafiadora que pode ajudar a prevenir ou mitigar 

os danos (Huntrieser et al.,1996; Kunz, 2007). 

 A previsão da localização e a intensidade de tempestades convectivas, 

particularmente associadas a condições extremas, ganharam importância crescente 

devido à sua inegável ameaça às atividades humanas, principalmente à segurança 

pública. Um dos fenômenos meteorológicos que mais afeta a sociedade é a tempestade 

convectiva com grandes acumulados de precipitação. Do ponto de vista estatístico, os 

eventos de precipitações intensas são aqueles, embora não  muito numerosos,  

responsáveis por uma grande porcentagem do total de chuvas em um determinado 

período e região (Pinheiro et al., 2014). Em outras palavras, são eventos com alto 

volume de precipitação em intervalos menores que um dia (Tavares e Mota, 2012). 

Quando essas células convectivas estão inseridas em um ambiente atmosférico de 

grande escala, elas favorecem a ocorrência de maiores acumulações de precipitação e, 

consequentemente, desastres naturais, como, por exemplo, deslizamentos de terra e 

inundações (Kunz 2007; Davolio et al., 2009; Silva et al., 2018). 

 A classificação de uma tempestade convectiva como severa está ligada a dois 

conceitos principais: um conceito explícito de que se trata de tempestades capazes de 

gerar fenômenos com significativo impacto social e econômico, e um conceito implícito 

de que são tempestades com correntes ascendentes e descendentes extremamente 

intensas e, portanto, capazes de gerar e suportar (em suspensão) granizo gigante, gerar 

rajadas de vento destrutivas (Nascimento, 2005). Mills e Colquhoun (1998), entretanto, 
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relatam que, para uma tempestade ser classificada como severa, deve satisfazer pelo 

menos um dos seguintes critérios: rajadas de vento de pelo menos 90 km/hora, grandes 

granizos, tornados, chuvas fortes e inundações bruscas. Os autores enfatizam que, com a 

exceção da inserção da ocorrência chuvas fortes e inundação bruscas, o critério é 

praticamente idêntico ao adotado nos Estados Unidos. 

 Na estação quente (verão), os processos físicos que originam precipitações 

intensas ocorrem primeiro na mesoescala, delimitados por um ambiente sinótico, onde 

várias características presentes em ambas as escalas dão suporte para o desenvolvimento 

das nuvens convectivas e chuvas intensas (Konrad II, 1997). Os sistemas convectivos 

dependem dos processos físicos que ocorrem em grande escala, onde esses processos 

desenvolvem uma estrutura dinâmica e termodinâmica adequada para apoiar o 

desenvolvimento desses sistemas; os processos de mesoescala atuam principalmente 

para iniciar a convecção (Doswell, 1987).  

3.2 Indicadores dinâmicos e termodinâmicos da atmosfera 

 A avaliação da atividade convectiva na atmosfera  apresenta-se como um tema 

relevante devido ao papel que esse mecanismo desempenha na liberação de calor 

latente, desenvolvimento de nuvens e formação da precipitação (Tuttle e Davis, 2006; 

Trier et al., 2010). Tal avaliação pode ser abordada através de condições físicas 

expressas pelos parâmetros termodinâmicos e dinâmicos presentes na atmosfera. Esses 

parâmetros são comumente chamados de índices de instabilidade (ou "ingredientes de 

tempo severo"), e o seu uso para o diagnóstico e previsão de tempestades é, geralmente, 

realizado de maneira dicotômica. Assim, se os ingredientes atmosféricos necessários 

estão presentes em um dado momento de previsão, então, a formação de tempestades e 

chuva pode ser esperada. Se tais ingredientes não estiverem presentes nas próximas 

horas, é improvável, então, que ocorra a formação de tempestades no período analisado 

(Wetzel e Matin, 2000). Uma discussão mais aprofundada associada às equações físicas 

e matemáticas da Termodinâmica da Atmosfera é apresentada no Apêndice A deste 

trabalho. 

 Nascimento (2005) relata que uma estratégia operacional para a previsão de 

tempestades convectivas de possível aplicação no Brasil envolve o cálculo de 

indicadores termodinâmicos e dinâmicos da atmosfera que destacam, objetiva e 

precisamente, as condições favoráveis para o desenvolvimento de nuvens convectivas 
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associadas a altas taxas de precipitação. Tais cálculos podem ser realizados a partir de 

informações de dados coletados por radiossondas, dados meteorológicos de superfície e 

resultados de modelagem numérica de mesoescala dentro de um ciclo típico de operação 

de previsão de curto prazo (Westwater, 1997; Mattioli et al., 2007; Kottayil et al., 

2011). No entanto, ressalta o autor, que entender esse comportamento nas regiões 

tropicais e subtropicais ainda é uma tarefa bastante complexa para os centros de 

monitoramento operacionais. 

 Cada índice, ou ingrediente, tem os seus pontos fortes e fracos; nenhum índice 

único pode fornecer uma caracterização completa do estado da atmosfera (Kunz, 2007) 

e, consequentemente, seria inadequado esperar que qualquer índice único funcione de 

maneira ideal em todos os locais ou que qualquer índice possa alcançar o melhor 

desempenho para todos os tipos de tempestades convectivas (Blanchard. 1998). 

Resumidamente, de forma geral, os índices de instabilidade visam caracterizar as 

condições atmosféricas que favorecem o desenvolvimento de tempestades convectivas e 

chuvas intensas, sendo elas: 1) a presença de instabilidade sobre uma camada 

suficientemente profunda: 2) uma camada úmida nos níveis mais baixos da atmosfera; e 

3) um mecanismo dinâmico para desencadear o levantamento de uma parcela de ar 

(Doswell 1987; Emanuel 1994; Doswell 2001).   

 O uso dos ingredientes de tempo severo, baseados em perfis verticais de 

temperatura, umidade e vento, são também calculados visando sintetizar algumas 

características termodinâmicas e de cisalhamento vertical do vento típico de situações 

convectivas. Entre as situações convectivas, distinguem-se duas categorias: a) grandes 

acumulados de chuva, sem granizo e com vento moderado; geralmente são chuvas mais 

longas provenientes de sistemas estacionários ou de sucessivas séries de sistemas que 

possuem uma trajetória similar; b) grandes intensidades de chuvas, chuvas de granizo e 

ventos fortes. Em geral, as células convectivas têm deslocamento bem definido e não 

produzem grandes acumulados de chuva; existe a possibilidade de rajadas intensas, 

microexplosões e tornados (Silva Dias 1987; Silva Dias 2000). 

 Muitos autores (Jacovides e Yonetani, 1990; Maddox e Doswell, 1982; 

Tajbakhsh et al., 2009) corroboram que a maioria desses indicadores tem o objetivo de 

indicar áreas com alto potencial para a formação de convecção. Usando a teoria da 

parcela é possível, por exemplo, avaliar a diferença de temperatura entre a parcela e seu 



36 
 

meio ambiente. Tal avaliação associada às variações de temperatura e umidade entre a 

superfície e os níveis médios da atmosfera pode expressar um ambiente favorável ao 

desenvolvimento de nuvens convectivas (DeRubertis, 2006). Além disso, alguns 

indicadores podem ser melhores para a formação de tempestades embebidas em um 

sistema meteorológico em grande escala, enquanto outros podem melhor caracterizar as 

condições atmosféricas para tempestades isoladas. Assim, análises conjuntas desses 

indicadores podem reduzir as taxas de alarme falso e melhorar a probabilidade de 

detecção entre os eventos previstos e observados.  

Henry (2000) menciona que os meteorologistas operacionais do Serviço 

Meteorológico de Nova Zelândia põem uma considerável ênfase nos dados de 

sondagens e modelos numéricos do tempo para a avaliação da instabilidade atmosférica. 

A utilização desses índices é de grande importância no ambiente operacional, pois, além 

de ajudar os previsores na visualização do estado da atmosfera em escala sinótica, 

permitem uma avaliação do ambiente troposférico favorável à convecção, alertando os 

meteorologistas quanto à possibilidade da formação de tempestades e chuvas intensas. 

Huntrieser et al. (1996) descrevem que a maioria dos índices de instabilidade 

inclui somente valores de temperatura e umidade em níveis de pressão padronizados 

para o cálculo da instabilidade a fim de dar ao previsor uma orientação de quão estável 

ou instável as condições que predominam a atmosfera se encontram. Seguindo linha de 

entendimento semelhante, Peppler (1988) relata que a instabilidade é uma das 

propriedades do ambiente atmosférico de grande escala no qual se desenvolvem 

tempestades convectivas que produzem chuvas intensas. Se o perfil da atmosfera se 

encontra instável com disponibilidade de umidade nos baixos níveis e existe um 

mecanismo de gatilho (forçante) para o levantamento do ar, sistemas convectivos e 

chuvas intensas podem se desenvolver.  

 No Brasil, Beneti e Silva Dias (1986) analisaram o desempenho de alguns 

índices de instabilidade como previsores de tempestades na região de São Paulo. 

Utilizando os dados de sondagens realizados no Aeroporto de Congonhas em São Paulo, 

para o período de 1971 - 1982, os autores calcularam valores médios, mínimos e 

máximos dos índices para os quatro trimestres do ano e verificaram que os valores 

indicativos para a maioria dos índices se concentram nos trimestres em que são 

observados maiores valores de precipitação. Mourão e Menezes (2006) analisaram dois 
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casos de tempestades com chuvas intensas e ventos fortes que atingiram o Rio de 

Janeiro utilizando índices de instabilidade simulados pelo modelo numérico BRAMS. 

Os resultados encontrados pelos autores mostram uma semelhança muito boa entre 

valores quantitativos dos índices simulados e os lugares de desenvolvimento de 

tempestades convectivas.  

Nascimento et al., (2010), também, utilizando o modelo numérico BRAMS, 

estudaram um caso de ciclone na costa do Rio de janeiro no dia 24 de abril de 2008. 

Nesse dia, ondas oceânicas, chegando a 3 metros de altura em toda orla do Rio de 

Janeiro, invadiram a Baía de Guanabara e causaram um acidente com vítimas num 

catamarã de transporte de passageiros entre os municípios do Rio e Janeiro e de Niterói. 

A partir de simulações numéricas, os autores calcularam os indicadores de tempo severo 

e verificaram que os índices demarcaram, de forma mais localizada, as tempestades 

associadas ao ciclone estudado. Resultado similar foi obtido por Grossman (2010). 

Através de uma análise comparativa entre as imagens de satélite e radar e os resultados 

das simulações numéricas, a autora verificou que os locais caracterizados como 

favoráveis à formação convectiva de acordo com os índices de instabilidade foram os 

locais onde quatro tempestades se desenvolveram sobre o estado do Rio de Janeiro.  

Pelos trabalhos apresentados nesta revisão, verificou-se que a utilização de 

variáveis meteorológicas presentes na estrutura dinâmica e termodinâmica das 

tempestades (indicadores de tempo severo) consiste em mecanismo útil na identificação 

da susceptibilidade da atmosfera para a formação de sistemas convectivos mais intensos 

que dão origem, por sua vez, a possíveis eventos de chuvas intensas. A seguir, é feita 

uma breve descrição de alguns indicadores termodinâmicos e dinâmicos da atmosfera 

que têm sido utilizados pela comunidade científica na previsão do tempo. 

3.3 Indicadores dinâmicos e termodinâmicos existentes na literatura 

 Como previamente descrito, consideram-se indicadores termodinâmicos aqueles 

que expressam os parâmetros térmicos (temperatura e umidade) da atmosfera e o perfil 

vertical associado (Teixeira e Satyamurti, 2007; Busuioc et al., 2015). As variáveis 

dinâmicas visam relacionar as condições atmosféricas favoráveis ao desenvolvimento 

de tempestades a partir dos movimentos da atmosfera, ou seja, velocidade e direção do 

vento, sendo comumente caracterizados pelos padrões de circulações meteorológicas em 

diferentes escalas espaciais (Rudolph e Friedrich, 2014). Assim, a combinação desses 
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indicadores, assim como a sua quantificação, pode indicar a potencialidade da atmosfera 

para o desenvolvimento de tempestades convectivas (Figura 3.1).  

 

Figura 3.1 - Dinâmica e termodinâmica da atmosfera para a formação de tempestades 

convectivas (Fonte: adaptado de Meted/UCAR, 2018). 

 A Tabela 3.1 apresenta alguns dos indicadores termodinâmicos e dinâmicos 

existentes na literatura. Variáveis representando o estado da atmosfera também são 

consideradas para análise. Entre elas, incluem-se: direção e velocidade do vento em 850 

hPa (WD850 e WS850), em 500 hPa (WD500 e WS500) e em 250 hPa (WD250 e 

WS250); pressão ao nível do mar (SLP); temperatura do ar (TEMP2M); temperatura do 

ponto de orvalho a 2 metros (DEW2M); e umidade em 850 hPa (MST850) e 500 hPa 

(MST500).  

 Nas fórmulas apresentadas na Tabela 3.1, T e Td, ambos medidos em graus 

centígrados (˚C), caracterizam a temperatura do ar ambiente e a temperatura do ponto de 

orvalho, respectivamente, enquanto os números subscritos dessas variáveis referem-se 

aos níveis isobáricos (hPa) nos quais são medidos. Tp refere-se à temperatura da parcela 

levantada da superfície até 500 hPa, de acordo com a teoria das parcelas; Tvp e Tv 

(também em ˚C) referem-se, respectivamente, às temperaturas virtuais de uma parcela 
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de ar e de seu ambiente circundante; LFC é o nível de convecção espontânea de uma 

parcela elevada; e o LNB fornece seu nível de equilíbrio. Interpretações físicas das 

variáveis na Tabela 3.1 são apresentadas em detalhe a seguir. 

Tabela 3.1 – Indicadores dinâmicos e termodinâmicos 

Variável Fórmula 

Índice K 𝐾 = (𝑇850 + 𝑇𝑑850) − (𝑇700 − 𝑇𝑑700) −  𝑇500 

Índice TT 𝑇𝑇 = (𝑇850 + 𝑇𝑑850) −  2 ∗ 𝑇500 

Água precipitável 𝑃𝑊 = 
1

𝜌𝑔
∫ 𝑤𝑑𝑝 
100

𝑆𝐹𝐶

 

Energia total da tempestade 𝑇𝑆 = 𝑐𝑝𝑇500 + 𝑔𝑍500 + 𝐿𝑞500 +
𝑉2500
2

 

Lapse-Rate 𝐿𝑅 = −
𝜕𝑇700/500

𝜕𝑍700/500
 

Convective available potential energy 𝐶𝐴𝑃𝐸 =  𝑔∫
𝑇𝑣𝑝(𝑧) − 𝑇𝑣(𝑧)

𝑇𝑣 (𝑧)
𝑑𝑧 

𝐿𝑁𝑏

𝐿𝐹𝐶

 

Convective inhibition 𝐶𝐼𝑁 =  𝑔∫
𝑇𝑣𝑝(𝑧) − 𝑇𝑣(𝑧)

𝑇𝑣 (𝑧)
𝑑𝑧 

𝐿𝐹𝐶

𝑆𝐹𝐶

 

Lifted index 𝐿𝐼 =  𝑇500 − 𝑇𝑝500 

Depressão a 2 metros 𝐷𝐸𝑃2𝑀 = 𝑇2𝑚 − 𝑇𝑑2𝑚 

Convergência 𝐶𝑂𝑁𝑉 = (
𝜕𝑢850
𝜕𝑥

+
𝜕𝑣850
𝜕𝑦

) < 0 

Divergência 𝐷𝐼𝑉 = (
𝜕𝑢250
𝜕𝑥

+
𝜕𝑣250
𝜕𝑦

) > 0 

Wind shear 𝑊𝑆 =
𝑉500ℎ𝑃𝑎 −  𝑉10𝑚
𝑍500ℎ𝑃𝑎 − 𝑍10𝑚

 

Vorticidade relativa 𝑉𝑂𝑅𝑇 = (
𝜕𝑣500
𝜕𝑥

−
𝜕𝑢500
𝜕𝑦

) < 0 

Ômega 𝑂𝑀 =
𝜕𝑝500
𝜕𝑡

 

 

 O índice K é dado pela soma das temperaturas do bulbo seco e do ponto de 

orvalho em 850 hPa, subtraído da depressão do ponto de orvalho em 700 hPa e da 

temperatura do bulbo seco em 500 hPa (George, 1960). Ele tende a capturar melhor as 

condições favoráveis à formação de tempestades quando há a presença de umidade em 

toda a troposfera, pois é uma característica típica de ambientes tropicais (Derubertis, 

2006). Valores de K acima de 30°C são considerados como um indicativo de alto 

potencial para a ocorrência de tempestades com chuvas intensas, enquanto valores de K 
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acima de 40°C apontam para uma possibilidade extremamente alta de um evento de 

tempestade extrema (Nascimento, 2005).  

 O índice Total Totals (TT) é similar ao índice K, com a principal diferença de  

não considerar a depressão do ponto de orvalho em 700 hPa (Miller, 1972). Se uma 

massa de ar estiver quente e úmida, os índices K e TT sugerirão interpretações 

semelhantes; no entanto, quando uma massa de ar é mais fria e mais seca, o Total Totals 

produzirá melhores resultados atribuindo maior peso à presença de ar frio em níveis 

médios (Silva Dias, 1987). Em geral, valores de TT a partir de 40°C indicam situações 

favoráveis à formação de tempestades, e valores acima de 50°C indicam favoráveis à 

ocorrência de tempestades severas (Henry, 1999; Nascimento, 2005). O conteúdo de 

água precipitável, do inglês precipitable water (PW), representa uma integração vertical 

da razão de mistura do vapor d’água. Expressa a quantidade de água (em altura ou em 

massa), que poderia ser obtida se todo o vapor de água contido numa coluna de 

atmosfera de secção transversal horizontal unitária se condensasse e precipitasse.    

 A energia total da tempestade (TS) é dada pela soma da entalpia específica, 

energia potencial, energia produzida pela liberação de calor latente e energia potencial. 

É considerada uma variável conservativa com relação aos processos saturados e 

adiabáticos e, portanto, adequada para análise de fenômenos convectivos (Darkow, 

1986). A taxa de variação vertical da temperatura, ou lapse-rate (LR), representa a 

variação de temperatura entre dois níveis atmosféricos (700 hPa e 500 hPa como os dois 

níveis de medição). Segundo Nascimento (2005), quanto maior o LR (geralmente acima 

de 6ºC/km) entre essas duas camadas, maior a instabilidade atmosférica para atividade 

de convecção.                   . 

 O índice energia potencial disponível para convecção, do inglês convective 

available potential energy (CAPE), por sua vez, é uma integração vertical da diferença 

entre a temperatura virtual da parcela 𝑇𝑣𝑝(𝑧) e a temperatura virtual do ambiente 

circundante 𝑇𝑣(𝑧) em diferentes níveis ao longo do caminho pelo qual a parcela eleva-se 

livremente - nomeadamente do nível de convecção livre (LFC) para o nível de 

flutuabilidade neutra (LNB). O LNB, geralmente, indica o topo das nuvens convectivas 

ou o nível de divergência da bigorna e expressa a energia que uma parcela terá quando 

levantada (em J.kg
-1

), assim como a força potencial das correntes ascendentes em uma 

tempestade (Bluestein, 1993; Derubertis, 2006). Quando o índice CAPE é maior que 
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zero (tipicamente acima de 1000 J.kg
-1

), a atmosfera apresenta potencial para 

convecção, e tempestades severas podem ser esperadas. Assim, quanto maior o valor da 

CAPE, mais propensa a atmosfera está à formação de convecção profunda na presença 

de forçante dinâmico.  

 Através da CAPE, é possível estimar a velocidade máxima do movimento 

vertical que uma parcela de ar pode obter em uma tempestade (Wmax). Em geral, a 

fórmula é dada por 𝑊𝑚𝑎𝑥 = √2 ∗ 𝐶𝐴𝑃𝐸
2

. Assim, por exemplo, uma faixa da CAPE de 

1000-2500 J.kg
-1

 dá um intervalo de Wmax de aproximadamente cerca de 45-70 m/s. No 

entanto, essa faixa caracteriza apenas  uma estimativa teórica, e tais valores não são 

observados na natureza (Trian 2003). O Wmax, usualmente, apresenta valores mais 

baixos devido às contribuições negativas ao movimento convectivo, que pode ser um 

resultado líquido do peso das gotas de nuvem, assim como os processos microfísicos 

que favorecem o seu aumento, isto é, colisão e coalescencência (Weisman e Klemp 

1982; Kirkpatrick et al. 2008). A combinação desses fatores pode reduzir 

significativamente as velocidades verticais ascendentes. Assim, pode-se verificar que o 

método de parcelas  superestimará significativamente a velocidade máxima das parcelas 

de ar (Trian 2003). 

 O índice inibição convectiva, do inglês convective inhibition (CIN), representa 

fisicamente o oposto relacionado ao parâmetro CAPE. O índice CIN representa a 

quantidade de energia (trabalho) necessária para levantar uma parcela de ar da 

superfície (SFC) através de uma camada atmosférica mais quente e promover um 

movimento ascendente da parcela até chegar ao LFC. Graficamente, o CIN representa 

uma medida verticalmente integrada de “área negativa” no diagrama Skew T/ log P. 

Fisicamente, esse pode ser mais frequentemente observado durante o início do dia, 

quando o ar é resfriado por condução de superfície (Blanchard, 1988). 

 Na análise e previsão de tempestades convectivas é importante não apenas 

conhecer o valor absoluto da CAPE, mas também como esse parâmetro é distribuído 

verticalmente. Assim, outros parâmetros associados ao conceito da instabilidade 

termodinâmica tornam-se muito úteis. O Índice de Levantamento, do inglês lifting index 

(LI), por exemplo, representa a diferença de temperatura entre uma parcela levantada e 

o ar circundante em 500 hPa (Galway, 1956). O LI negativo, então, ocorre quando a 

parcela de ar está mais quente que o ar circundante. Cenários da CAPE elevado 
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acompanhados de LI muito negativo (tipicamente abaixo de -5 ºC) indicam que a 

instabilidade está associada a uma "ampla área positiva" no diagrama termodinâmico, o 

que denota um ambiente efetivamente favorável ao desenvolvimento de convecção 

severa. A temperatura de uma parcela levantada da superfície até 500 hPa depende 

também da depressão do ponto de orvalho perto da superfície (DEP2M), que é dada 

pela diferença entre a temperatura do ar e a temperatura do ponto de orvalho (Foss, 

2011).  

 A convergência dos ventos (CONV) nos níveis mais baixos de atmosfera (850 

hPa), a divergência dos ventos (DIV) nos níveis atmosféricos superiores (250 hPa), 

vorticidade relativa (VORT) e movimento vertical nos níveis médios da atmosfera (500 

hPa) são mecanismos dinâmicos desencadeadores necessários para promover o 

movimento ascendente do ar (Doswell, 1987; Tajbakhsh et al., 2012; Silva et al., 2018). 

O cisalhamento de vento (WS) representa a diferença na velocidade e direção do vento 

entre dois níveis atmosféricos, geralmente entre a camada atmosférica entre 10 metros e 

500 hPa. De acordo com Weisman e Klemp (1982), WS inferior (menos de 10 m.s
-1

) 

caracteriza um ambiente favorável à eficiência de precipitação (Houze 1993; Chen et 

al., 2006; Banacos e Schultz 2005; Markowski e Baba 2016). 

 

 Diante desta revisão teórica feita, o trabalho procurará explorar e investigar o 

comportamento desses indicadores termodinâmicos e dinâmicos relacionados ao 

desenvolvimento das tempestades e chuvas que deram origem aos eventos de inundação 

no rio Quitandinha, na cidade de Petrópolis. Espera-se que a estrutura conceitual geral 

desenvolvida nesta tese possa ser usada como orientação por meteorologistas 

operacionais e também auxiliar no desenvolvimento de novas ferramentas para o devido 

gerenciamento e análise de risco sob diferentes propósitos desenvolvidos e realizados 

pelos órgãos de monitoramento ambientais. No capítulo a seguir será apresentado uma 

breve revisão teórica sobre as estimativas por radar meteorológico, isto é, nowcasting. 
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CAPÍTULO 4 – ESTIMATIVAS DE CURTO PRAZO UTILIZANDO RADAR 

METEOROLÓGICO 

4.1 Monitoramento por radar meteorológico 

Na área das ciências atmosféricas, as ondas emitidas pelo radar podem 

identificar os sistemas meteorológicos e informar, quase em tempo real, sobre suas 

estruturas e seu desenvolvimento no tempo e no espaço; é possível, também, 

diagnosticar os sistemas convectivos desde os seus estágios iniciais de formação, a 

ocorrência de precipitação e dissipação. O ápice de seu uso encontra-se na estimativa de 

chuva no solo. Em especial, destaca-se a hidrologia no uso direto das estimativas da 

precipitação como dados de entrada nos modelos de previsão de vazões, monitoramento 

de cheias e secas sobre bacias hidrográficas, estudos de drenagem urbana e segurança 

hídrica, projetos de barragens, entre outras aplicações. Para outras áreas, como 

navegação de ar, agricultura, construção civil, turismo e saúde publica, são importantes 

as informações a curto prazo sobre o padrão de chuvas e sua previsão para as próximas 

horas, isto é, nowcasting (Souza, 2002).  

Inúmeros trabalhos científicos caracterizam a importância do uso dos radares 

para o acompanhamento dos sistemas meteorológicos. Leary (1984), por exemplo, 

procurou avaliar a estrutura da precipitação gerada por grupos de nuvens na porção leste 

do oceano Atlântico durante às 23 Z do dia 04 de setembro de 1974 até 04 Z do dia 06 

de setembro de 1975. Em seu trabalho, foi avaliada a área coberta por quatro radares 

banda C pertencentes ao Global Atmospheric Research Program’s Atlantico Tropical 

Experiment (GATE). Com os dados de radar, Leary (1984) verificou que os 

aglomerados de nuvens exerciam importante papel na produção da convecção profunda 

e nos padrões de precipitação observados na região de estudo. Além disso, o autor 

também observou a importância da precipitação estratiforme associada aos aglomerados 

de nuvens que se desenvolvem, antes da ocorrência da chuva convectiva, sobre a região, 

sugerindo que o armazenamento de água condensada nas células convectivas são, 

posteriormente, transferidas para o topo da nuvem. 

Parker e Ahijevych (2007), utilizando dados de nove anos de radar, investigaram 

a presença de episódios de células convectivas organizadas sobre a região central leste 

dos Estados Unidos. No leste dos Estados Unidos, os autores verificaram que os dias 

com maiores atividades convectivas foram aqueles em que as tempestades eram 
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observadas próximas à superfície. Os autores verificaram que muitos dos sistemas se 

desenvolviam sobre os terrenos elevados durante a tarde e se deslocavam em direção à 

leste, geralmente em direção ao litoral. Além disso, em grande parte dos casos, a 

atividade convectiva noturna entrava pelo lado ocidental da área de estudo, chegando 

próximo às montanhas do leste por volta do período da tarde do dia seguinte, onde 

aconteciam as ocorrências máximas de tempestades. 

Lombardo e Colle (2010) utilizando os dados de radar foram capazes de 

classificar as estruturas das atividades convectivas sobre o nordeste dos Estados Unidos 

entre maio e agosto. Em seu trabalho, os autores conseguiram identificar nove estruturas 

de tempestades: três tipos de células convectivas (grupos de células, células isoladas e 

linhas de instabilidade “quebradas”), cinco tipos de convecção linear (linhas de 

instabilidade sem precipitação estratiforme, linhas com ocorrência de precipitação 

estratiforme em seu estágio final, linhas com precipitação estratiforme e linhas com 

áreas de precipitação estratiforme) e um sistema não linear. Além dessas características, 

os autores também conseguiram analisar a frequência espaço-temporal de cada tipo de 

tempestade a partir dos dados de radar.  

4.2 Estimativa da precipitação 

 O conhecimento da distribuição da chuva é um conceito chave no que tange ao 

monitoramento da precipitação. As medições fornecidas pelos pluviômetros e pelo radar 

meteorológico são instrumentos úteis para essa conquista. Por um lado, o pluviômetro é 

o instrumento padronizado para medição e coleta de chuva na superfície. Normalmente, 

é caracterizado como a verdade fundamental, devido ao seu amplo uso pelos centros 

meteorológicos e pela comunidade científica (Hunter, 1996; Dhiram e Wang, 2014). No 

entanto, a análise da medida espacial da chuva ainda é uma questão difícil de ser 

avaliada devido ao seu comportamento episódico, isto é, altamente variável no espaço e 

no tempo (Ciach, 2003; Espinosa, 2011), o que não é bem representado pelos 

pluviômetros de superfície (Moreau et al., 2009). Uma discussão mais apronfundada 

sobre as equações físicas e matemáticas associadas ao funcionamento, parâmetros, 

relações entre refletividade, distribuição das gotas em uma nuvem e precipitação é 

apresentada no Apêndice B desta pesquisa. 

 Por outro lado, os radares meteorológicos têm sido reconhecidos pelo seu grande 

potencial em fornecer informações sobre a estimativa da precipitação em escalas 
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espaciais e temporais críticas relevantes para a simulação de processos físicos 

subjacentes à ocorrência de inundações e deslizamentos de terra. Ressalta-se, também, o 

seu uso para a identificação de cenários críticos ligados a eventos naturais extremos 

(Canli et al., 2017). A estimativa da precipitação utilizando radares meteorológicos tem 

sido estudada, principalmente, em regiões com terrenos complexos e acidentados, que, 

geralmente, induzem a intensificação da precipitação, onde, muitas vezes, a densidade 

da rede de chuvas existente não é suficiente para caracterizar a variabilidade da 

distribuição das chuvas (Moreau et al., 2009). 

 A estimativa de precipitação por radar meteorológico é usualmente examinada 

por meio da relação entre a refletividade e as características da distribuição do tamanho 

das gotas (drop size distribution - DSD) dentro das nuvens, chamadas de relações Z-R 

As variações entre as relações Z-R existentes As variações entre as relações existentes 

são devidas a diferentes distribuições de tamanhos de gota e diferentes processos 

microfísicos (Srivastava, 1971; Atlas, 1990) associados a diferentes tipos de nuvens, 

principalmente entre convectivas e estratiformes, e de precipitação, bem como a 

condições climáticas regionais (Austin, 1987; Tokay e Short, 1996, Maki et al., 2001). 

Assim, a relação Z-R não é única, e os coeficientes a e b (Equação 4.3) podem ser 

calculados a partir da técnica de regressão estatística (Wilson e Brandes, 1977; Campos 

e Zawadski, 2000). A lista pioneira de 69 relações existentes do Z-R para diferentes 

condições atmosféricas é  apresentada em Battam (1973). 

 Com a finalidade de obter um maior entendimento no que tange à conversão da 

refletividade em taxa de precipitação, Ciach e Krajewski (1999) compararam três 

diferentes relações Z-R mediante o emprego de métodos estatísticos como análise de 

regressão não linear e o método da probabilidade correspondente. Os autores 

verificaram que a diversidade de equações Z-R encontradas na literatura não está 

somente ligada à variabilidade climatológica local, mas às incertezas das observações 

em superfície e aos diferentes métodos de estimativa em si. Estudos pioneiros como os 

de Marshall e Palmer (1947) relatam a correspondência para relações de chuva com 

taxas entre 1 e 50 mm/h. Porém, verifica-se que a relação Z-R de Marshall-Palmer foi 

baseada em medidas de precipitação na cidade de Montreal, Canadá, onde a maior parte 

da precipitação observada é de origem estratiforme. 
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Assim, com o objetivo de melhorar a estimativa da chuva a partir da aferição dos 

parâmetros da relação Z-R, diversos pesquisadores buscaram regionalizar essa relação 

para a sua região de estudo. Com as publicações científicas existentes, Battan (1973) 

identificou a existência de 69 relações Z-R derivadas para diferentes condições 

climáticas em várias partes do mundo, com os expoentes estimados em Z-R variando 

em uma ampla escala de 0,75 a 3,0, onde a diversidade das relações Z-R obtidas seria 

atribuída a grande e sistemática variabilidade da microfísica presente nos sistemas 

convectivos. Segundo o autor, tais diferenças poderiam ser originadas por outras razões, 

como, por exemplo, a estimativa da precipitação a partir de  cálculos empíricos e  

incertezas associadas aos dados de superfície.  

Uma das razões associada a essa alta variabilidade das equações Z-R é a 

existência dos diferentes mecanismos físicos e distribuição dos tamanhos das gotas 

presentes nas nuvens, destacando-se as nuvens estratiformes e convectivas, como 

supramencionado. As diferenças microfísicas entre a precipitação estratiforme e 

convectiva estão presentes na magnitude dos movimentos verticais dentro das nuvens e 

na escala de tempo dos processos de formação da precipitação. Segundo Albrech e Silva 

Dias (2004), em condições microfísicas favoráveis à formação de precipitação 

estratiforme, as partículas de gelo nas regiões mais altas da nuvem devem precipitar, 

pois não podem ser sustentadas ou carregadas para cima pelos movimentos verticais, 

enquanto crescem. Nos processos convectivos, os movimentos verticais com ordens de 

magnitude maior, igualando ou excedendo as velocidades terminais típicas dos cristais 

de gelo, caracterizam a variabilidade microfísica e os desafios associados a esses tipos 

de nuvens. 

Nem sempre é possível obter ótimos resultados das equações Z-R devido ao não 

ordenamento dos hidrometeoros em todo o evento de precipitação, seja ele estratiforme 

ou convectivo, assim como em função das forçantes  presentes nas classes de transição 

comuns entre os processos microfísicos desses sistemas. Por exemplo, se a instabilidade 

atmosférica é significativa na formação da nuvem, os processos convectivos podem ser 

incorporados às regiões estratiformes, enquanto que o desenvolvimento da precipitação 

convectiva pode, algumas vezes, resultar em uma ampla faixa com características da 

banda brilhante. Por conseguinte, uma classe de “transição” ou “não caracterizada” 

deveria também ser utilizada no equacionamento das relações Z-R (Sempere-Torres et 

al., 2000; Uijlenhoet, 1999).   
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Zrnic e Balakrishnan (1990) sugerem que o uso de uma única relação Z-R pode 

não efetivamente caracterizar os erros na estimativa de chuva utilizando os radares de 

polarização simples. Assim, conhecendo-se as características dos sistemas precipitantes 

locais e, consequentemente, a variabilidade dos processos físicos que originam a 

precipitação na região de estudo, pesquisadores podem aplicar as relações Z-R, assim 

como o seu equacionamento, com o objetivo de obter resultados plausíveis no que tange 

à estimativa da chuva a partir da refletividade observada pelos radares meteorológicos, 

quando calibrados à precipitação medida em uma rede de dados pluviométricos de 

superfície.   

Trabalhos recentes como o de Li Zhe et al. (2015) corroboram as informações 

obtidas pelos pesquisadores no decorrer dos últimos anos. Em seu trabalho, utilizando 

os dados de pluviômetros em comparação à refletividade observada pelo radar durante o 

verão (julho-setembro) de 2010, os autores verificaram que a estimativa da precipitação 

pelos radares era tanto superestimada quanto subestimada, porém grande parte dos 

coeficientes de correlação eram maiores que 0,60, indicando que o radar, como técnica 

de sensoriamento remoto, sofre grande estimativa de viés (bias) para observações 

pontuais (pluviômetros). Os autores verificaram, ainda, que, à medida que a distância 

dos radares aumentava, a estimativa da precipitação parecia ser muito mais dispersa e 

menos correlacionada. 

No Brasil, Antônio e Andrade (2007) avaliaram a chuva estimada pelo radar de 

Bauru para três episódios (30/01/2004, 19/12/2004 e 04/01/2005) de grandes cheias que 

ocorreram na bacia do córrego do Gregório, em São Carlos, no estado de São Paulo. 

Comparando os dados de radar para os três eventos de cheia com uma estação 

meteorológica de superfície, os autores estabeleceram uma nova relação Z-R (Z = 

17R
1,54

) e verificaram que essa equação apresentou desempenho adequado ao 

compararem os respectivos dados estimados com outras estações distribuídas na bacia, 

com diferenças menores do que 5%. Em seu trabalho, os autores também analisaram a 

relação Z-R de Marshall-Palmer (1984) e verificaram que a chuva estimada por essa 

equação apresentou valores abaixo do medido em superfície, atingindo um máximo de 

diferença de 81% de erro.   

Emídio e Landin (2008) avaliaram a quantificação da chuva, através de três 

relações Z-R, com os dados de radares em áreas cultivadas localizadas no estado de São 
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Paulo (SP). Em seu trabalho, os autores analisaram as relações Z = 200 R
1,6

, Z = 486 

R
1,37

 e Z = 32 R
1,65

 no período de 21 de outubro de 2004 a 29 de abril de 2005 em duas 

áreas das regiões de Assis e Piracicaba, São Paulo, onde há a predominância do cultivo 

da cultura da cana-de-açúcar. Ao comparar os dados da precipitação média em 

superfície, calculada a partir do método de Thiessen, com os estimados pelas três 

equações, Emídio e Landin (2008) verificaram que a equação Z = 32 R
1,65

 mostrou-se a 

mais adequada para a representação espacial de chuva por radar nas duas áreas de 

estudo.  

Queiroz et al. (2010) procuram avaliar a estimativa da precipitação a partir da 

relação Z-R em um evento de chuva intensa ocorrido na cidade de Bauru, estado de São 

Paulo. Os autores verificaram que, embora o aparente desvio entre os valores medidos e 

modelados, decorrentes da limitação do modelo e das incertezas do experimento, os 

resultados mostraram-se amplamente satisfatórios, caracterizando a utilidade do método 

do ajuste simultâneo dos parâmetros da equação Z-R, sendo eles a = 200 e b = 0,6. 

Além disso, Queiroz et al. (2010) relatam que, levando-se em consideração as 

diferenças sistemáticas presentes na medição da taxa de precipitação por radar e por 

pluviômetros, espera-se uma diminuição do erro produzido pela medida do radar ao se 

utilizar as relações Z-R sugeridas pela literatura. 

Tenório et al. (2010) estabeleceram duas relações Z-R para a costa leste do 

nordeste do Brasil (NEB) utilizando dados de precipitação obtidos com um disdrômetro 

RD-69. A partir dos cálculos realizados, Tenório et al. (2010) verificaram que a relação 

Z-R geral para a costa leste do NEB é Z = 176,5 R
1,29

, com uma coeficiente de 

correlação de 0,83, sendo essa equação condizente com as equações encontradas para 

chuvas estratiformes descritas na literatura. Ainda foi possível observar que, ao separar 

as chuvas estratiformes das convectivas, o coeficiente linear da relação Z-R é 

significativamente menor para chuvas convectivas do que para chuvas estratiformes (65 

e 167, respectivamente), mas o coeficiente exponencial é maior para as chuvas de 

origem convectivas do que para as chuvas estratiformes (1,69 e 1,26, respectivamente). 

Sob esse prisma, pesquisas na COPPE/UFRJ têm continuamente buscado 

identificar o aperfeiçoamento das técnicas da estimativa da precipitação por radar. No 

trabalho de Souza (2002), por exemplo, procurou-se apresentar uma metodologia para 

determinar relações Z-R utilizando os dados das imagens do radar do Pico do Couto, 
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localizado na cidade de Petrópolis – Rio de Janeiro, em comparação às medidas de 

trinta (30) estações pluviométricas da Fundação Geo-Rio. Em seu trabalho, as 

refletividades foram classificadas como sendo provenientes de sistemas convectivos ou 

estratiformes, determinado, assim, duas relações Z-R, uma para a chuva convectiva e 

outra para a qualquer tipo de chuva. Segundo o autor, o uso de uma simples relação Z-R 

não é adequado para caracterizar a variabilidade da precipitação. Assim, há a 

necessidade da aplicação de múltiplas relações Z-R no que tange à estimativa local da 

precipitação. 

Barbosa (2000) e Lou (2004) investigaram as estruturas de correlação espacial 

dos valores de chuva obtidos pelos postos pluviométricos localizados na bacia do Alto-

Tietê e pelas estimativas feitas pelo radar de São Paulo por meio da relação Z-R. Com o 

objetivo de seguir uma abordagem geoestatística, as autoras conduziram sua pesquisa 

através de uma análise estrutural realizada com dados de dois eventos chuvosos com 

origem em diferentes sistemas meteorológicos: uma frente fria que atingiu a região do 

radar no dia 01/01/95 e um sistema convectivo ocorrido no dia 05/01/95. Lou (2004), 

utilizando dois modelos geoestatísticos, krigagem bayesiana, abordado inicialmente em 

Barbosa (2000), e simulação condicional por indicadores sequenciais (krigagem 

indicatriz), para a estimativa da chuva, verificou que mediante modelagem de krigagem 

bayesiana, confirmando resultados preliminares obtidos em Barbosa (2000), e via 

krigagem indicatriz foi possível reproduzir estimativas observadas de precipitação  

bastante reveladoras do potencial de utilização de um referencial geoestatístico no 

estudo da variabilidade espacial de eventos chuvosos. Referências adicionais nessa área 

podem ser encontradas em Barbosa (2000) e Lou (2004). Mais recentemente, Caseri et 

al. (2015) emprega o referencial geoestatístico evidenciando o potencial de aplicação no 

mapeamento de riscos e alertas de enchentes.  

Pelos trabalhos apresentados, verifica-se que a estimativa da precipitação 

utilizando as relações Z-R obtidas a partir de radares de polarização simples tem sido 

alvo de diferentes pesquisas em diversos lugares do mundo. Entretanto, devido à alta 

variabilidade da distribuição do tamanho das gotas, assim como em função dos formatos 

dos hidrometeoros, tais estimativas caracterizam ainda insuficientemente a precipitação 

observada em superfície, sem considerar a influência de outros agentes como, por 

exemplo, taxa de evaporação, presença de ventos e ângulo de elevação ou declividade 

do terreno.  
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4.3 Estimativas de variação de nível – Relação Z-N 

 As inundações bruscas estão relacionadas com os eventos hidrometeorológicos 

extremos mais frequentes e perigosos que produzem milhões de perdas 

socioeconômicas em vários países do mundo (Salek et al., 2006). São assim definidas 

uma vez que o estágio de transbordamento ocorre em um curto intervalo de tempo (de 

poucos minutos a algumas horas) com pouco ou nenhum aviso prévio, geralmente como 

resultado da atividade de chuvas torrenciais sobre uma área de captação relativamente 

pequena, englobando áreas de até algumas centenas de quilômetros quadrados (Borga et 

al., 2007). Além dos danos causados, inundações bruscas apresentam-se, também, como 

um desafio para a comunidade científica e operacional devido à alta variabilidade da 

distribuição de chuvas em uma bacia hidrográfica, especialmente sob monitoramento de 

rede hidrométrica esparsa que pode ser potencialmente não representativa, assim como 

em virtude do precário funcionamento durante eventos extremos de inundação (Javele et 

al., 2014). 

 Especialmente em regiões montanhosas, os sistemas de alerta lidam com uma 

tarefa desafiadora de fornecer avisos efetivos para inundações bruscas em tempo real 

(Creutin e Borga, 2003), onde, muitas vezes, o tempo de resposta dos rios às chuvas, 

nessas regiões, é, geralmente, muito curto, via de regra muito menor que algumas horas 

(Gaume e Borga, 2008; Borga et al., 2008, Lumbroso e Gaume, 2012). Bacias 

montanhosas tendem a responder rapidamente a chuvas intensas devido a várias 

características fisiográficas, hidrológicas e hidráulicas, tais como o uso da terra e 

vegetação, profundidade e tipo de solo, condições de umidade do solo, declividade do 

leito do rio e configuração dos trechos do rio, morfologia quase circular e forte 

conectividade (Ruiz-Villanueva et al., 2010; Youssef et al., 2011). Como consequência, 

as inundações repentinas são caracterizadas devido a uma resposta hidrológica mais 

rápida, que apresenta um tipo de conformidade hidrográfica “pontual”, e, portanto, com 

defasagens muito curtas, impedindo ou limitando qualquer alerta entre a ocorrência de 

precipitação e o pico de descarga (Borga et al., 2007, 2008). 

 Ao longo dos anos, a comunidade científica ofereceu contribuições valiosas para 

o desenvolvimento de modelos do tipo chuva-vazão concentrados, semidistribuídos e 

distribuídos para a caracterização de sistemas de bacias hidrográficas e previsões de 

cheias. Os avanços na modelagem hidrológica ocorreram em parte devido à crescente 
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disponibilidade da capacidade computacional, que desempenha um papel importante na 

modelagem e na previsão numérica (Mendoza et al., 2012). A precipitação  

conjuntamente com a evaporação consistem em informações fundamentais para os 

balanços hídrico e de energia que operam em modelos hidrológicos. Em especial, a 

precipitação tem recebido, na literatura científica, o tratamento de forçante mais 

importante na modelagem hidrológica, notadamente em situações de cheias e 

inundações. No entanto, devido à incerteza intrínseca das previsões de chuva, as 

previsões de inundação também são afetadas por essa incerteza. A estimativa da 

incerteza é particularmente importante para eventos de inundações bruscas, que são 

dotados de alta variabilidade espaço-temporal conforme se identifica no tratamento dos 

dados de entrada de precipitação e na resposta hidrológica (Bell e Moore, 2000; Creutin 

e Borga, 2003; Smith et al., 2004). Um problema dicotômico, então, é observado, isto é, 

a subestimativa da chuva não pode caracterizar adequadamente um evento de 

inundação, ocasionando a ausência da emissão de alertas e impedindo, de certo modo, a 

população local de se preparar adequadamente para uma inundação. Por outro lado, 

alarmes falsos (superestimativa de chuva) podem frequentemente encorajar a sociedade 

a não acreditar nos avisos no futuro. 

 Dadas as incertezas em relação à previsão de chuvas, o desenvolvimento da 

modelagem hidrológica baseada em produtos baseados em radar tem sido alvo de 

inúmeros estudos. Essa abordagem envolve o uso de técnicas e métodos de previsão do 

tempo para estender a previsibilidade de eventos de inundação, usando-se dados de 

radar para prever a vazão em um menor tempo de processamento em comparação às 

simulações por meio do emprego de modelos numéricos da atmosfera (Berenguer et al., 

2005; Vivoni et al., 2006). No entanto, deve-se reconhecer que, se o tempo de resposta 

em uma bacia for menor que uma hora ou variar segundo essa ordem de grandeza, por 

exemplo, pode não ser recomendado basear as previsões de vazão em dados de radar e 

também em modelos hidrológicos complexos. Esse fato merece ser introduzido na 

discussão, uma vez que os produtos de radar mais recentes e seu uso em modelos 

hidrológicos para produzir vazões e previsões correspondentes podem estar, em certo 

sentido, com  uso limitado ou mesmo sem uso, porquanto a chuva já está praticamente 

ocorrendo ou, pelo menos, não há tempo razoável para tomar qualquer tipo de ação em 

relação à defesa civil e emissão de avisos (Silvestro et al., 2015). 
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 De forma análoga à relação entre a refletividade e a intensidade da chuva, uma 

nova estrutura é proposta nesta tese para o desenvolvimento de uma relação 

hidrometeorológica empírica, de tal modo que possa fornecer informações em tempo 

real e específicas do local de estudo entre a refletividade e o nível da água para o alerta 

de inundações bruscas. Uma vantagem particular dessa relação empírica é exigir uma 

menor quantidade de dados hidrológicos, como dados de refletividade e nível de água 

do rio, sem considerar a física detalhada envolvida nos processos hidrológicos 

associados à dinâmica das bacias hidrográficas. A ideia básica dessa relação é 

caracterizar se uma elevação crítica do nível da água pode ser esperada a partir dos 

dados de refletividade e, consequentemente, se um evento de inundação repentina deve 

ser esperado ou não. A expectativa dessa relação é fornecer apoio e ferramentas para a 

tomada de decisão em relação à entrega de alertas emitidos pelos centros de 

monitoramento ambiental. 
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CAPÍTULO 5 – METODOLOGIA 

 

 No presente capítulo, será apresentada a metodologia que dá suporte ao presente 

trabalho tendo como ênfase implementar  uma estratégia operacional para a previsão de 

chuvas e transbordamentos no rio Quitandinha/Petrópolis – RJ. Em especial, o ponto de 

partida da tese repousa na proposição de Nascimento (2005). 

 Nascimento (2005) sugere uma estratégia para a previsão de chuvas intensas 

proposta na Figura 5.1. Segundo o autor, a estratégia seria proposta considerando três 

estágios espaço-temporais de análise. O primeiro estágio analisado seria aquele no qual 

se buscaria entender quais sistemas atmosféricos atuam para a formação da chuva na 

escala sinótica. No segundo estágio, seriam analisadas as condições regionais, ou locais, 

da atmosfera conducente à formação da precipitação. Por fim, no terceiro estágio de 

análise, seriam utilizadas as informações baseadas em nowcasting, isto é, o 

monitoramento e previsão em curto prazo.  

 

 

Figura 5.1 – Estratégia operacional proposta por Nascimento (2005). 

5.1 Síntese da abordagem metodológica e etapas do trabalho 

 Com base na estratégia operacional idealizada, inicialmente, por Nascimento 

(2005), a metodologia empregada no presente trabalho, representada em forma de 

fluxogramas nas Figuras 5.2 e 5.3, com detalhamento ao longo deste capítulo, foi 

concebida mediante  estruturação em três (3) vertentes que se integram em cinco (5) 

fases evoluindo temporalmente para a previsão local da precipitação. Mais 

especificamente, discriminam-se a caracterização da área de estudo, constituindo a Fase 

ESCALA SINÓTICA ESCALA LOCAL NOWCASTING PREVISÃO 
DA CHUVA 
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1, os indicadores dinâmicos e termodinâmicos, perfazendo as Fases 2 e 3, e, por fim, as 

estimativas por radar, compondo as Fases 4 e 5.   

Figura 5.2 - Síntese da metodologia - etapas do trabalho. 

 

 

Figura 5.3 – Evolução temporal da síntese da metodologia proposta para a previsão de 

chuvas e transbordamentos do rio Quitandinha. 

Estratégia operacional para a previsão de chuvas e 
transbordamentos do rio Quitandinha (Cel Veiga) 
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5.2 Caracterização da área de estudo 

5.2.1 Regime hidrometeorológico 

 O rio Quitandinha é monitorado pela estação Coronel Veiga do Sistema de 

Alerta de Cheias do Instituto Estadual do Ambiente (INEA, 2018). Nesse sistema, 

meteorologistas, hidrólogos e técnicos realizam o monitoramento hidrometeorológico 

24 horas por dia, sete dias por semana, e enviam avisos de alerta para defesas civis e 

população quando uma situação de risco hidrológico é identificada (Bahiense et al., 

2015). Entre os rios monitorados pelo INEA, neste trabalho, optou-se por pesquisar o 

rio Quitandinha, pois possui uma boa quantidade de dados disponíveis e apresenta uma 

alta frequência de eventos de inundação (Silva et al., 2018).  

 Para identificação dos eventos de inundação, foi realizada uma pesquisa na base 

de dados do INEA, disponível entre os anos de 2013 e 2016. A partir de um limiar de 

nível de água (cota de transbordamento), previamente estabelecido pelo INEA, é 

possível identificar as ocorrências de transbordamentos do rio Quitandinha ao longo do 

período analisado. Devido a uma substituição na empresa prestadora de serviços de 

operação e manutenção da rede telemétrica do INEA, o ano de 2015 não possui 

registros de chuvas e de níveis de água do rio Quitandinha. Assim, nesta pesquisa,  os 

anos de 2013 e 2014 foram utilizados para a aplicação dos procedimentos propostos, 

enquanto o ano de 2016 serviu para as suas correspondentes validações.  

5.2.2 Análise morfométrica  

 A morfometria está relacionada com o estudo matemático das formas de um 

objeto (Dryden e Mardia, 1988). A análise morfométrica é uma medida quantitativa das 

características hidrológicas de uma área associada aos aspectos de uma bacia 

hidrográfica. As características de uma bacia hidrográfica, tais como área, forma, rede 

hidrográfica, padrões de drenagem e inclinação do canal, estão relacionadas ao processo 

de drenagem da chuva, afetando o escoamento superficial e variações do nível de  água 

dos rios (Pareta et al., 2012; Ray et al., 2017; Aher et al., 2014; Altaf et al., 2014; 

Barnes et al., 2014; Singh et al., 2014; Abboud et al., 2017). 

 A análise morfométrica é realizada através de medidas lineares, área e aspectos 

do relevo da bacia, informações que podem ser obtidas através de sensoriamento remoto 

e SIG (Sistema de Informações Geográficas). Este estudo utilizou mapas topográficos 
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com escala de 1:50000, contendo linhas de contorno e hidrografia definidas no nível de 

precisão de dez metros. As linhas de contorno foram vetorizadas e utilizadas para 

produzir um modelo de elevação digital (DEM) com resolução espacial de 10 m, 

utilizando um algoritmo do código computacional Geographic Resources Analysis 

Support System, acrônimo GRASS GIS. Optou-se pelo uso do GRASS por ser uma 

plataforma livre e de forma aberta (GRASS, 2017). As coordenadas 22,52666 S e 

43,19430 N, referentes à estação Coronel Veiga, foram utilizadas para definir o  

exutório com vistas a delimitar a bacia. Os mapas de acumulação de fluxo e direção de 

fluxo serão produzidos a partir do modelo digital de elevação.  

 Utilizando-se os dados do modelo digital de elevação, foram extraídas 

informações morfométricas da bacia do rio Quitandinha, como, por exemplo, o 

comprimento total da rede hidrográfica, a ordem da bacia e de cada segmento, o número 

de segmentos, a extensão do maior segmento e a duração média dos segmentos. A partir 

do vetor referente aos limites da bacia, foi possível estimar a sua área e o perímetro. 

Outros parâmetros morfométricos, apresentados na Tabela 5.1, foram obtidos a partir de 

métodos e fórmulas indicados pela literatura (Horton, 1945, 1956; Strahler, 1964; 

Schumm, 1956). 

 O fator de forma (Ff) proposto por Horton (1932) é definido como a relação 

entre a área da bacia e o maior comprimento da bacia. Valores de fator de forma 

próximos a 0,78 (Ff para um círculo perfeito) indicam uma bacia de formato circular, 

enquanto valores menores que 0,78 referem-se a uma bacia mais alongada. Quanto mais 

circular a bacia, menor o tempo de concentração (Horton, 1945; Sukristiyanti et al., 

2018) e mais favorável a picos de cheias. A densidade de drenagem (Dd) relaciona o 

comprimento da hidrografia de uma bacia à sua área (Horton, 1945). Os valores são 

medidos em km/km
2
 e são, geralmente, divididos em categorias, como, por exemplo: 

muito pobre (Dd < 2 km/km
2
), pobre (2-4 km/ km

2
), regular (4-6 km/km

2
), moderada ( 

6 -8 km/km
2
) e excepcionalmente bem drenada (Dd ≥ 3,5 km/km

2
).  

 A densidade hidrográfica (Dh) expressa o número de canais existentes em cada 

unidade de área da bacia hidrográfica (km
2
) (Horton, 1932). Valores baixos de SF 

indicam um relevo mais acidentado e menos cursos de água (Reddy et al., 2004; Rai et 

al., 2017). Finalmente, a taxa de elongamento (Re) relaciona o diâmetro de um círculo 

com a área igual à da bacia com o seu maior comprimento (Schumm, 1956). Valores 
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próximos a 1 (um) caracterizam uma bacia circular, que, por sua vez, são propensos a 

eventos de inundação.  

Tabela 5.1 - Parâmetros morfométricos lineares e de área utilizados para a bacia do rio 

Quitandinha 

 Referências Fórmula 

Geometria da bacia   

Área - A Schumm (1956) Calculado em GIS 

Perímetro - P Schumm (1956) Calculado em GIS 

Comprimento do fluxo – Lu Schumm (1956) Comprimento da 

drenagem 

Comprimento da bacia - Lb Horton (1956) Maior diagonal na 

bacia 

Parâmetros morfométricos   

Fator de forma - Ff Horton (1945) 𝐴 𝐿𝑏2⁄  

Densidade da drenagem - Dd Horton (1945) 𝐿𝑢 𝐴⁄   

Extensão do percurso superficial - Lg Horton (1945) 1𝐷𝑑 2⁄  

Raio de elongação (Re) Schumm (1956) √(4𝐴 𝜋)⁄ 𝐿𝑏⁄  

 

5.2.3 Sistemas atmosféricos  

 Para a identificação dos sistemas meteorológicos que favoreceram a ocorrência 

de chuvas e transbordamentos do rio Quitandinha foram consultadas as cartas sinóticas 

disponibilizadas pelo Centro de Previsão do Tempo e Estudos Climáticos (CPTEC, 

2018) do Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais (INPE) e Direção de Hidrografia da 

Marinha (DHN, 2018).  As cartas sinóticas são mapas que, através de uma simbologia 

padronizada, descrevem as condições atmosféricas (frentes frias, Zona de Convergência 

do Atlântico Sul, Zona de Convergência Intertropical, entre outros) de uma área em 

qualquer momento determinado. No Brasil, o CPTEC e a DHN disponibilizam as cartas 

sinóticas em um intervalo temporal padronizado de doze horas (as 00 e 12 UTC, 

respectivamente). 

5.2.4 Padrões de precipitação 

 Regiões com precipitação homogênea, ou seja, com comportamento da 

precipitação semelhante durante a ocorrência dos eventos de transbordamento foram 

determinadas aplicando-se a análise de agrupamento (Wilks, 1995; Fox, 1997) ao 
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conjunto de 20 estações localizadas na cidade de Petrópolis (Figura 5.4). A análise foi 

implementada usando o código computacional estatístico R, versão 3.4.0 (R 

Development Core Team 2011). A análise de agrupamento, em sua aplicação, engloba 

uma variedade de técnicas e algoritmos com o objetivo de encontrar e separar objetos 

em grupos semelhantes. A análise multivariada foi realizada para classificar e 

reconhecer a existência de grupos, visando, mais especificamente, dividir o conjunto de 

observações (dados de precipitação) em um número de grupos homogêneos, segundo 

algum critério de homogeneidade. Outra suposição é que quanto menor a distância entre 

os elementos, maior será a similaridade (Brito et al., 2016). 

 

Figura 5.4 - Cidade de Petrópolis e estações de monitoramento do INEA e INMET. 

 O método de variância mínima de Ward ou simplesmente o método de Ward 

(1963) foi usado para agrupar as estações neste trabalho. O método de Ward é um 

método de agrupamento hierárquico aglomerativo, em que o critério para escolha de 

grupos é aquele que calcula as médias de todas as variáveis para cada grupo, escolhendo 

aquele que apresenta a menor variância (Wilks, 1995; Fox, 1997): 

𝑑𝑒 = √∑(𝑥𝑘 − 𝑦𝑘)
2

𝐾

𝑘=1

 

(5.1) 
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onde d é a distância euclidiana entre os elementos nos pontos 𝑥𝑘 e 𝑦𝑘,  respectivamente. 

Nesse método, uma estação é considerada similar à outra se a união entre elas fornecer o 

menor aumento de dissimilaridade entre si. O quadrado da distância euclidiana, baseada 

nas médias do agrupamento, é, então, calculado para cada objeto. Essas distâncias são 

adicionadas para todos os objetos. Em cada estágio, são combinados os dois grupos que 

apresentam o menor aumento na soma global de quadrados dentro dos agrupamentos 

(Wilks, 1995). O método de Ward minimiza a soma, sobre as dimensões K de x, das 

variâncias dentro de grupos. No primeiro estágio (grupo 1), essa variância é zero, e, no 

último estágio (grupo n), a seguinte expressão é aplicada como: 

𝑊 = ∑∑∑(𝑥𝑖,𝑘 − �̅�𝑗,𝑘)
2

𝐾

𝑘=1

𝑛𝑔

𝑖=1

𝐺

𝑔=1

 

 

(5.2) 

 Tendo determinado os grupos com precipitação homogênea, o próximo passo foi 

interpretar os resultados da distribuição espacial dos grupos em termos de 

dissimilaridade estatística. Nesse sentido, a distância de Mahalanobis é uma forma de 

medir diferenças  dentro do contexto estabelecido por uma dispersão empírica de dados 

ou mediante uma densidade de probabilidade multivariada subjacente, seguindo a 

equação 

𝑑𝑚 = √(𝑥 − 𝑦)
𝑇(𝑆)−1(𝑥 − 𝑦) (5.3) 

onde S é a matriz de covariância no contexto em que a distância está sendo calculada. 

Se a matriz de covariância é a matriz identidade, a distância de Mahalanobis  reduz-se à 

distância euclidiana (Mahalanobis 1936; Wilks 1995). Quando as variáveis têm uma 

distribuição normal bivariada, as elipses geométricas sobrepõem os contornos de 

probabilidade normal sobre um gráfico de dispersão dos dados em diferentes contornos 

elípticos a essa probabilidade (normal) ou a intervalos de confiança. O centro é definido 

pela média amostral �̅� da matriz de covariância para a distribuição amostral em questão. 

Em particular, cada eixo de uma dessas elipses será alinhado na direção de um dos 

autovetores, e será alongado em proporção às raízes quadradas dos autovalores 

correspondentes (Monette, 1990; Wilks, 1995; Fox, 1997), dado por: 

= {𝑥: (𝑥 − �̅�)𝑇(𝑆)−1(𝑥 − �̅�) = 1} (5.4) 
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5.3 Indicadores dinâmicos e termodinâmicos 

5.3.1 Avaliação em escala sinótica 

5.3.1.1 Padrões sinóticos 

  A identificação de padrões sinóticos associados a diferentes sistemas 

meteorológicos possibilita caracterizar a tendência do comportamento ou configuração 

da atmosfera conducente à formação das chuvas em diferentes cenários. Tendo em vista 

a grande variabilidade e particularidade da atmosfera com relação às condições 

dinâmicas e termodinâmicas associadas a cada evento individualmente, a existência de 

um padrão sinótico visa sumarizar e realçar as características intrínsecas presentes aos 

eventos analisados.    

 Para a identificação dos padrões sinóticos associados aos eventos de 

transbordamento do rio Quitandinha ocorridos entre 2013 e 2014, foram utilizados os 

dados da reanálise ERA 5. O primeiro grande projeto de reanálise atmosférica foi a 

Reanálise de 40 anos do National Centers for Environmental Prediction - National 

Center for Atmospheric Research (NCEP-NCAR) (Kalnay et al., 1996), que forneceu 

análises globais em intervalos sub-diários para o período 1957-1996. Entretanto, após 

muitos anos de pesquisa e uma grande preparação técnica, o European Centre for 

Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) iniciou a produção de uma nova 

reanálise climática, chamada ERA5. Os dados do ERA5 possuem uma resolução muito 

maior do que a reanálise anterior (ERA-INTERIM) disponibilizada pelo ECMWF, 

podendo-se citar disponibilidade das variáveis com resolução temporal a cada hora, 

resolução horizontal de 31 km e vertical em 137 níveis, da superfície até 0,01 hPa (cerca 

de 80 km). Assim, optou-se por utilizar os dados da reanálise ERA 5 para a aplicação da 

metodologia proposta neste trabalho. 

 A análise dos campos médios sinóticos termodinâmicos e dinâmicos presentes 

na estrutura dos sistemas meteorológicos (padrões sinóticos) necessita que as médias 

temporais sejam estabelecidas considerando as condições atmosféricas antes do início 

da precipitação e durante sua ocorrência (Silva, 2014). Levando esses aspectos em 

conta, os eventos de inundação do rio Quitandinha identificados foram agrupados de 

forma a caracterizar o instante inicial de tempo (T0) como o momento correspondente a 

12 horas antes do início da precipitação para cada evento, enquanto,  como tempo final,   
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será levada em consideração a duração da precipitação observada para o evento de 

chuva mais prolongado (Figura 5.5). 

 

Primeiro evento de precipitação (h) 
 
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 
                                               
                                                          Início                                          Fim 

                                  

Segundo evento de precipitação (h) 

 
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 
                                               
                                                                          Início                            Fim 
 

 

  

 

 
 
 
 
                       02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19  
                                                  
                       05 06 07 08 09 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 
                                                                                                                       
 

                                  
 

Figura 5.5 - Procedimento utilizado para agrupar os eventos de transbordamento. 

 O método de Ward foi também aplicado com o resultado dos indicadores 

dinâmicos e termodinâmicos em relação à ocorrência da precipitação com a finalidade 

de avaliar qual, dentre os indicadores analisados, poderia apresentar uma maior 

similaridade com relação à formação e ao comportamento da precipitação durante os 

eventos de transbordamento do rio Quitandinha.  

5.3.1.2 Avaliação quantitativa e estatísticas de verificação 

 A área destacada em vermelho (Figura 5.6) delimita o domínio da grade sobre a 

cidade de Petrópolis e adjacências para as quais foram extraídos os valores dos 

indicadores dinâmicos e termodinâmicos selecionados. A área delimitada foi escolhida 

com o objetivo de verificar o papel que cada indicador assume na caracterização das 

Primeiro 
evento 

Segundo 
evento 

12 horas 

Início da 
análise 

Início da 
precipitação 

Fim da 
precipitação 
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condições atmosféricas que favorecem a ocorrência do desenvolvimento das chuvas 

associadas aos eventos de transbordamento do rio Quitandinha sobre a cidade e sua 

vizinhança.  

 

Figura 5.6 - Região de extração dos indicadores dinâmicos e termodinâmicos. 

5.3.1.3 Estabelecimento de limiares 

 Para a seleção dos limiares das variáveis dinâmicas e termodinâmicas associadas 

às chuvas e transbordamentos do rio Quitandinha entre 2013 e 2014, como primeiro 

passo, foi considerado o quartil 1 (Q1) para as variáveis que apresentam taxas 

decrescentes (por exemplo, a pressão atmosférica) como um indicativo da formação da 

precipitação, enquanto o quartil 3 (Q3) foi utilizado para as variáveis que apresentam 

taxas crescentes (por exemplo, a CAPE) como um indicativo de formação da 

precipitação em uma primeira fase de avaliação. Em uma segunda etapa de avaliação, 

foram considerados os limiares 5% (P.05) e 95% (P.95) como valores de corte para os 

mesmos grupos de variáveis dinâmicas e termodinâmicas. Essas duas fases de avaliação 

foram consideradas com o objetivo de avaliar quais dos limiares selecionados 

apresentam maior eficiência na identificação das condições atmosféricas favoráveis à 

formação de chuvas intensas sobre a cidade de Petrópolis. 
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5.3.1.4 Avaliação de desempenho de limiares - taxas estatísticas 

 A avaliação do desempenho de variáveis estatísticas pode ser realizada através 

de duas maneiras: dicotômica e contínua. Baseada na metodologia proposta por Wilks 

(1995), alguns índices dicotômicos foram criados para, então, caracterizar a eficiência 

de metodologias ou resultados, podendo-se citar a acurácia (AC), taxa de sucesso (SR), 

probabilidade de detecção (POD) e razão de alarme falso (RAF). Tais indicadores 

podem ser calculados utilizando a tabela de contingência (Tabela 5.2) (Wilks, 1995; 

Baldwin e Kain, 2006). 

Tabela 5.2 - Tabela de contingência 

  

  Observado (OB) 

P
re

v
is

to
 (

P
T

) 

  Sim Não Total 

Sim Acertos (a) Alarme falso (b) PT Sim 

Não 

Não 

previsto 

(c)   

Correto negativo 

(d) 
PT Não 

Total OB Sim OB Não Total 

 

 Acurácia (AC) é definida como o grau médio de correspondência entre os pares 

individuais de estimativas e observações. A acurácia representa um dos muitos aspectos 

da qualidade das estimativas que pode ser obtida a partir da distribuição conjunta de 

entre as estimativas e observações na forma: 

AC = 
𝑎+𝑑

𝑎+𝑏+𝑐+𝑑
 

 

(5.5) 

 Taxa de sucesso (SR) informa a probabilidade de um evento observado, dado 

que foi estimado. É sensível a falsos alarmes, mas ignora as falhas, sendo estimado por: 

SR = 
𝑎

𝑎+𝑏
 

 

(5.6) 

 A probabilidade de detecção (POD) é sensível à fração da região observada que 

foi bem estimada ou prevista, que pode variar de zero a um, dada por: 
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POD = 
𝑎

𝑎+𝑐
 

 

(5.7) 

 A razão de alarme falso (FAR) representa a fração da área estimada/prevista que 

não ocorreu. Sendo definida como: 

RAF = 
𝑏

𝑏+𝑑
 

 

(5.8) 

 Inicialmente, a metodologia dicotômica foi proposta para avaliar 

estatisticamente a eficiência dos limiares (Q1, Q3, P.05 e P.95) obtidos para cada um 

dos indicadores dinâmicos e termodinâmicos calculados entre 2013 e 2014. Para a 

utilização da tabela de contingência (Tabela 5.2), é necessária a existência de eventos 

observados e não observados. Assim, para a aplicação da metodologia proposta, o ano 

de 2016 foi utilizado considerando dois cenários de observação: (1) os dias em que 

houve a atuação de sistemas meteorológicos que favoreceram a formação de chuvas e 

transbordamento do rio Quitandinha (coluna Sim); e (2) os dias em que houve a atuação 

dos mesmos sistemas meteorológicos observados no cenário (1), porém não 

favoreceram a formação de chuvas e, consequentemente, o transbordamento do rio 

Quitandinha (coluna Não). O fluxograma caracterizado na Figura 5.7 explicita o 

procedimento para contabilização dos elementos da tabela de contingência. 
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Figura 5.7 – Fluxograma para confecção da tabela de contingência. 

 Consoante o procedimento proposto no fluxograma (Figura 5.7), a quantificação 

dos elementos presentes na tabela de contingência (acertos (a), alarme falso (b), não 

previsto (c) e correto negativo (d)) foi realizada para os dois limiares propostos, isto é, a 

eficiência dos quartis Q1 e Q3 na primeira fase de avaliação e a eficiência dos percentis 

95% (P.95) e 5% (P.05) na segunda fase de avaliação. A contabilização dos elementos 

da tabela de contingência atendeu as considerações a seguir:  

a - pelo menos um valor acima de Q3 ou abaixo de Q1 foi verificado para eventos de 

chuva e inundação na primeira fase de análise; na segunda fase, serão usados os 

percentis P.95 e P.05 como valores de corte. 

b - pelo menos um valor acima de Q3 ou abaixo de Q1 foi verificado para  eventos sem 

chuva e inundação para a primeira fase de análise; na segunda fase, serão usados os 

percentis P.95 e P.05 como valores de corte. 

c - nenhum valor acima de Q3 ou abaixo de Q1 foi registrado para eventos de chuva e 

inundação na primeira fase de análise; na segunda fase, serão usados os percentis P.95 e 

P.05 como valores de corte. 

Sistemas 
meteorológicos 

Com chuva 

 Pelo menos um valor acima do 
Q3 (P.095) ou abaixo do Q1 (P.05) 

foi observado?  

Sim Não 

a c 

Sem chuva 

 Pelo menos um valor acima do 
Q3 (P.095) ou abaixo do Q1 (P.05) 

foi observado? 

Sim Não 

b d 
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d - nenhum valor acima de Q3 ou abaixo de Q1 foi registrado  para  eventos sem chuva 

e inundação na primeira fase de análise; na segunda fase, serão usados os percentis P.95 

e P.05 como valores de corte. 

5.3.1.5 Avaliação de desempenho de limiares - diagrama ROC 

 Para descobrir quais dos indicadores analisados apresentaram melhor 

desempenho e poderiam ser utilizados de forma mais confiável para identificar as 

condições atmosféricas associadas à formação de fortes chuvas sobre a cidade de 

Petrópolis, optou-se, também, pela utilização do digrama Receiver Operating 

Characteristics (ROC), também chamado diagrama ROC (Wilks, 1995). Esse diagrama 

é construído por um conjunto de pares de dados, considerando a probabilidade de 

detecção (POD) no valor do eixo y e as razões de alarmes falsos (RAF) nos valores do 

eixo x. Assim, o canto superior esquerdo do diagrama ROC representa um sistema de 

estimativas ou previsões perfeitas (sem alarmes falsos e perfeita capacidade de detecção 

para um determinado evento). Quanto mais próximo um conjunto avaliado estiver do 

canto superior esquerdo, maior será a confiabilidade das variáveis analisadas. Em 

seguida, será calculada a respectiva distância de cada indicador em relação ao vértice 

superior esquerdo. Tal procedimento visa categorizar quantitativamente quais 

indicadores podem ser considerados como “mais eficientes” decrescendo até os “menos 

eficientes” na identificação de condições favoráveis à ocorrência de chuvas no 

município de Petrópolis (Silva et al., 2016; Silva et al., 2018). 

5.3.2 Avaliação em escala local 

5.3.2.1 Método da Temperatura Máxima em Superfície 

 Uma das principais vantagens dos dados coletados pelas radiossondas é a sua 

resolução vertical das medições de temperatura, vento, umidade e pressão que são 

bastante úteis para avaliação da criticidade e potencialidade da atmosfera para a 

formação de tempestades convectivas (Silva Dias, 2000; Gottlieb, 2009). Em outras 

palavras, a maior vantagem dos dados de sondagens é a capacidade de caracterizar 

localmente a instabilidade atmosférica em diferentes estágios, isto é, pré-convectivo, 

convectivo ou pós-convectivo. No entanto, uma de suas principais limitações é sua 

baixa resolução temporal (com observações realizadas às 00:00 UTC e 12:00 UTC) e 
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baixa resolução horizontal, muitas vezes com medições sendo apenas realizadas em 

áreas populosas (OMM, 2018). 

 Em função da baixa resolução temporal dos dados de radiossondagem, 

meteorologistas operacionais, assim como outros profissionais, não possuem 

informações locais para avaliar o perfil termodinâmico no período mais quente do dia, 

por volta das 13h-15h. Consequentemente, não é possível investigar apropriadamente a 

evolução da instabilidade atmosférica conducente à formação de tempestades 

convectivas (Wagner et al., 2008; WMO, 2018). Nesse contexto, Doswell III (2001) 

propõe a utilização de um método chamado “Método da Temperatura Máxima”. Esse 

método visa substituir os dados de temperatura mais próximos à superfície, coletados 

por um radiossonda lançada pela manhã, pelos valores de temperatura previstos ou 

observados no período da tarde com a finalidade de estimar o potencial termodinâmico 

naquele horário. Seu principal uso e aplicação é realizado nas sondagens matinais, isto 

é, alterando a temperatura do ar por outro valor, que poderia ser oriundo de observações 

de superfície, previsões subjetivas ou numéricas (Figura 5.8).  

 

Figura 5.8 - Avaliação do perfil termodinâmico na metodologia proposta por Doswell 

III (2001) – aumento da CAPE (área em vermelho) e diminuição do CIN (área em azul) 

na medida em que se modificam os dados de superfície. 

 O método proposto por Doswell III (2001) assume que a média e a alta 

troposfera não sofrerão mudanças significativas no decorrer do dia, ou seja, não haverá 

passagem de frente fria ou presença de outros fenômenos de escala sinótica ou maior 

(como a ZCAS). Assim, é possível estimar o valor da CAPE (região em vermelho na 
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Figura 5.6) à tarde, quando o aquecimento é maior, através das sondagens modificadas 

pelos dados obtidos pelas estações meteorológicas de superfície e, consequentemente, 

permitindo estimar a potencialidade da atmosfera para a formação de grandes 

tempestades e sistemas convectivos de mesoescala (Azevedo, 2009). Em complemento 

ao método proposto por Doswell III (2001), além de substituir a temperatura do ar (T), 

há também a substituição utilizando a temperatura do ponto de orvalho (Td) para a 

temperatura medida ou prevista no mesmo instante de tempo. Essa substituição 

adicional poderia resultar em um erro menor e com valores mais próximos dos reais, 

uma vez que o valor de Td na superfície tem influência significativa no valor da CAPE 

(Weisman e Klemp, 1986). 

 Umas das principais fontes de dados de radiossondagens utilizados neste 

trabalho são oriundas das observações realizadas operacionalmente no aeroporto do 

Galeão e disponibilizadas pelo banco de dados armazenados e disponibilizados online 

pela Universidade de Wyoming (http://weather.uwyo.edu/upperair/sounding.html). 

Devido à baixa resolução temporal dos dados de radiossondagens, o Laboratório de 

Recursos Hídricos e Estudos Ambientais (LABH2O) do Programa de Engenharia Civil 

do Instituto Alberto Luiz Coimbra de Pós-Graduação e Pesquisa em Engenharia 

(COPPE) da Universidade Federal do Rio de Janeiro (UFRJ) adquiriu um conjunto de 

radiossondas da Vaisala (http://www.vaisala.com) com o objetivo de avaliar o ambiente 

atmosférico pré-convectivo associado à formação de chuvas no Rio de Janeiro. Tal 

aquisição visa também tratar de questões inexploradas, assim como consolidar 

informações úteis para meteorologistas que trabalham em um sistema operacional de 

previsão do tempo, especialmente no que tange à caracterização dos eventos de chuva 

originados por tempestades convectivas resultantes do aquecimento diurno.   

 Assim, na ocorrência de previsões de chuva para as regiões metropolitana e 

serrana do estado do Rio de Janeiro, radiossondas adicionais foram lançadas durante a 

tarde  com a finalidade de captar o estado momentâneo da atmosfera e avaliar a 

instabilidade e a potencialidade local para a formação das nuvens e chuvas (Silva et al., 

2017). A Figura 5.9 mostra os locais a partir dos quais as radiossondas foram lançadas. 

As radiossondas lançadas operacionalmente foram realizadas no sítio do aeroporto do 

Galeão (bairro Ilha do Governador). O lançamento das radiossondas fora dos horários 

operacionais (principalmente, durante o período da tarde) foi realizado no espaço 

http://www.vaisala.com/
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Conexão (IGEO/UFRJ) localizado no campus da UFRJ na Ilha do Fundão (os dois 

locais de lançamento estão separados por 4,85 km).  

 

Figura 5.9 - Vista aérea da cidade do Rio de Janeiro, englobando os dois locais de 

lançamento no aeroporto do Galeão e no campus da UFRJ situado na Ilha do Fundão. 

 Como não há registros de sondagens atmosféricas realizados pelo Galeão no 

horário idealizado, tem-se, também, como finalidade a calibração do método da 

temperatura máxima em superfície para os dados oriundos de sondagens lançadas no 

período de tarde. A calibração do método foi realizada mediante resultados de alguns 

índices termodinâmicos (CAPE, CIN, LFC, LNB, LI e Wmax), detalhados no item 3.7 

desta tese, calculados através do lançamento de radiossondas no horário de máxima 

temperatura observada. Assim, a partir dos lançamentos vespertinos, pretendeu-se 

calcular os parâmetros de tempo severo observados no período e correlacioná-los com 

os resultados obtidos pelo método com as sondagens lançadas pela manhã. 

 O principal objetivo da operação de calibração e de correlação proposta não é 

avaliar especificamente o comportamento de condições termodinâmicas que 

favoreceram a formação de tempestades e chuvas, mas sim avaliar o desempenho dos 

resultados das variáveis termodinâmicas estimadas utilizando o método proposto por 

Dowsell III (2001). Além disso, esperou-se criar uma relação entre as variáveis 

estimadas e observadas, a fim de consolidar novos métodos que possam ser utilizados 
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operacionalmente para o diagnóstico do potencial atmosférico para a formação de 

tempestades no estado do Rio de Janeiro (Tajbakhsh et al., 2009; Silva et al., 2016; 

Silva et al., 2017). 

5.3.2.2 Modelo numérico WRF 

 Nos dias em que houve lançamentos de radiossondas à tarde, simulações 

numéricas utilizando o modelo Weather Research and Forecasting (WRF) (Skamarock, 

et al., 2008) - versão 3.8 foram realizadas visando investigar os gatilhos dinâmicos 

associados à formação dos sistemas convectivos presentes na circulação de mesoescala.  

O modelo foi configurado com um total de dois domínios e hierarquias de grade WRF 

modeladas com resoluções de domínio horizontal de 27 km (d01) e 9 km (d02), 

respectivamente, 27 níveis verticais com nível mais alto em 50 hPa e 4 níveis verticais 

de solo (Figura 5.10). 

 

Figura 5.10 - Domínios do modelo WRF utilizados. 

 As parametrizações físicas utilizadas foram definidas de acordo com o modelo 

de transferência radiativa rápida para radiação de ondas longas (Mlawer et al., 1997), o 

esquema de radiação de onda curta Dudhia (Dudhia, 1989), o esquema de microfísica de 
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3 momentos WRF (Hong et al., 2004), o esquema de parametrização de cumulus de 

Kain-Fritsch (Kain 2004), o modelo unificado de superfície terrestre Noah (Tewari et 

al., 2004), o MM5 revisado Monin-Obuckov (Jimenez et al., 2012) para camada 

superficial e o limite planetário da Universidade Yon-Sei segundo esquema de 

parametrização de camadas (Hong et al., 2006). As condições de contorno inicial e 

lateral utilizadas para a realização das simulações utilizando o modelo WRF serão 

obtidas através das análises do Global Forecast System (GSF, 

http://www.emc.ncep.noaa.gov/GSF/doc.php) com intervalos de seis horas e resolução 

horizontal de 0,50º x 0,50º, aproximadamente 55 km. As simulações começaram 24 

horas antes do evento e terminaram 24 horas depois. Assim, um conjunto total de 72 

horas de simulação foi realizado para cada evento analisado.  

5.3.2.3 Análises sub-diárias  

 Além da calibração do método proposto por Doswell (2001), este trabalho 

também realizou análises comparativas dos resultados dos indicadores dinâmicos e 

termodinâmicos obtidos através das sondagens e modelagem numérica.  Tem-se como 

foco, além da análise quantitativa, realizar comparações dos resultados dos indicadores 

analisados entre diferentes cenários atmosféricos observados com a finalidade de 

fornecer informações de base que possam ser utilizadas rotineiramente nos ambientes 

operacionais. As análises subdiárias comparativas foram realizadas em quatro cenários: 

1) entre um evento de chuva intensa e um evento sem chuva; 

2) entre dois eventos de chuva formados em regiões diferentes; 

3) entre nuvens convectivas e estratiformes; 

4) análise termodinâmica de eventos passados de transbordamento do rio    

Quitandinha 

 Para analisar o comportamento dos parâmetros termodinâmicos, foram plotados 

os dados das sondagens nos diagramas SkewT / LogP utilizando duas bibliotecas livres 

configuradas em Python: SkewT 1.1.0 (https://pypi.python.org/pypi/SkewT) e  MetPy  

(https://pypi.org/project/met/) para calcular os parâmetros termodinâmicos. As rosas de 

vento foram construídas utilizando também um software livre, chamado WRPLOT 

View disponibilizado online (https://www.weblakes.com/) para download. Os 

parâmetros dinâmicos foram calculados usando o modelo Weather Research and 

Forecasting (WRF) com domínio de 9 km.  

https://www.weblakes.com/
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5.4 Estimativas por radar  

 O cerne das estimativas por radar encontra-se na caracterização de dados que 

possam fornecer informações a curtíssimo prazo relacionadas à estrutura vertical e 

horizontal dos hidrometeoros e a obtenção de informações que possam quantificar e 

identificar possíveis cenários críticos (desastres naturais) em um futuro próximo. O 

principal uso das estimativas por radar é verificado na calibração de expressões que 

visem relacionar refletividades observadas e diferentes taxas de precipitação, 

constituindo as chamadas relações Z-R. Neste trabalho, além da etapa de ajuste para 

estabelecer relações Z-R, foi também avaliada a proposta de um procedimento para 

calibração de uma relação entre as refletividades e as variações de nível d’água, sendo 

esta aqui denominada relação Z-N, que será discutida no Capítulo 9 deste trabalho.  

5.4.1 Ajuste de relações Z-R em eventos de transbordamento 

 Algumas fontes de erros surgem no cálculo da refletividade medida pelos 

radares meteorológicos, tais como efeitos de evaporação e advecção de precipitação 

antes de chegar à superfície, variações na distribuição de tamanho das gotas e no 

movimento vertical do ar (Austin, 1987; Brandes e Wilson, 1998; Yang et al., 1998; 

Davini et al., 2011). Portanto, uma técnica mais eficaz para melhorar a estimativa da 

precipitação por radar tem sido sua calibração a partir de dados de precipitação de 

superfície (Wilson e Brandes, 1979; Zrnic e Balakrisish, 1990; Todini, 2001; Libertino 

et al., 2015, Wang et al., 2012). 

 Para ajustar as relações Z-R, foram escolhidas seis relações Z-R diferentes 

(Tabela 5.3), amplamente utilizadas pelo Serviço Nacional de Meteorologia dos Estados 

Unidos (Nelson et al., 2010): Marshall-Palmer (MP), Battan (BT), Rosenfield Tropical 

(RT), Nexrad (NR), Trovoadas (TD) e WSR-88 (WD), cujas referências se encontram 

na Tabela 5.3. Essas relações permitem caracterizar os possíveis regimes de chuva, 

nomeadamente convectivo, transitório e estratiforme, presentes na região do estudo. A 

partir da Tabela 5.3, é possível verificar que cada uma das relações Z-R propostas 

apresenta condições de melhor desempenho para a estimativa de tipos de precipitação. 

O uso de múltiplas relações Z-R encontra-se devido a grande variabilidade da 

distribuição das gotas dentro de uma mesma nuvem. Assim, foi também verificado se o 

uso de múltiplas relações Z-R concomitantemente pode fornecer uma melhor estimativa 

de precipitação, ao invés do uso de uma única relação (Uijlenhoet, 1999). 
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Tabela 5.3 – Relações Z-R selecionadas para ajuste 

Nome Relação Ideal para 

Marshall Palmer (Marshall e Palmer, 

1948)  Z = 200R
1,6

 Nuvens estratiformes 

Battan (Battan, 1973) – BT Z = 238R
1,5

 Nuvens estratiformes 

Rosenfeld Tropical (Rosenfeld et al., 

1993)  Z = 250R
1,2

 

Sistemas convectivos 

tropicais e sub-tropicais 

NEXRAD (Jorgensen e Willis, 1981)  Z = 300R
1,4

 Nuvens convectivas 

Thunderstorms (Battan, 1976)  Z = 486R
1,37

 Nuvens convectivas 

WSR-88D (Fulton et al., 1998)  Z = 75R
2,0

 Nuvens convectivas 

  

 Os dados de precipitação utilizados para o ajuste das relações Z-R foram 

oriundos da rede telemétrica do INEA coletados durante os eventos de transbordamento 

do rio Quitandinha. Essa escolha justifica-se com a finalidade de encontrar novas 

relações Z-R que possam caracterizar com mais precisão as propriedades das chuvas 

associadas especificamente a esses eventos (Austin, 1987; Brandes e Wilson, 1988). Os 

dados de precipitação medidos entre 2013 e 2014 foram utilizados para ajustar as 

relações Z-R, enquanto que os dados de 2016 foram utilizados para a avaliação dos 

resultados obtidos, através de estatísticas de verificação. Como previamente descrito, 

devido a questões referentes ao contrato de manutenção e operação da rede telemétrica 

do INEA, não houve registros de dados no ano de 2015. Além disso, muitas estações 

apresentaram falhas na série de dados durante o ano de 2016. Assim, para a validação 

das relações Z-R, somente os dados da estação Coronel Veiga foram utilizados.  

 Os dados de refletividade considerados foram oriundos do radar meteorológico 

do Sumaré localizado na cidade do Rio de Janeiro (Figura 5.11). O radar de Sumaré é 

um radar do tipo banda-C e está localizado no alto da Serra da Carioca. Sua operação 

teve início em dezembro de 2010 e, atualmente, é operado pelo Sistema Alerta Rio, 

diretamente do Centro de Operações Rio (COR). A base do radar está a uma altitude de 

695,51 metros e suas coordenadas de localização são: latitude 22º 57′ 18.5″ S e 

longitude 43º 14′ 53.8″ W. Com a finalidade da sua utilização no monitoramento 

realizado pelo Sistema Alerta Rio, o radar do Sumaré realiza somente varreduras do tipo 

azimutal, isto é, com um ângulo de elevação fixo (Plan Position Indicator – PPI)  em 

três graus (3°). Esse tipo de varredura é de grande utilidade para uma maior resolução 
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temporal dos dados (a cada 2 minutos), todavia não se obtêm informações dos 

hidrometeoros presentes nas camadas superiores da atmosfera.   

 

Figura 5.11 - Varredura azimutal realizada pelo radar do Sumaré (Fonte: Alerta Rio, 

2017). 

Devido à topografia acidentada da cidade do Rio de Janeiro, o radar do Sumaré 

apresenta duas “áreas cegas”, isto é, áreas onde o pulso eletromagnético é bloqueado e, 

consequentemente, não é possível obter informações meteorológicas. Essas áreas 

(Figura 5.12) surgem devido ao bloqueio do feixe nos picos mais altos do Maciço da 

Tijuca (Pico da Tijuca) e Maciço da Pedra Branca (Pico da Pedra Branca).   

 

Figura 5.12 - Áreas cegas devido a bloqueios por topografia (Fonte: Alerta Rio, 2017). 
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O código computacional que gerencia os dados do radar do Sumaré somente 

disponibiliza os dados do radar em formato portable network graphic (png). Embora 

essa limitação, utilizando-se o centro da imagem como referência, foi possível, 

medinate o emprego de uma rotina em python, encontrar a resolução em graus/píxel 

(0,0038) e em km/píxel (0,42) para as imagens, assim como referenciá-las (Figura 5.13). 

Verificou-se também que abertura do feixe do radar se encontra a uma altura média de 2 

km acima da cidade de Petrópolis. 

    

Figura 5.13 – Procedimento para o cálculo da resolução dos píxeis das imagens 

disponibilizadas pelo Alerta Rio. 

 Para o ajuste das relações Z-R (Tabela 5.3), foi empregada a operação do filtro 

passa-faixa entre os pares de dados de refletividade e precipitação (Figura 5.14a). Um 

filtro passa-faixa permite a passagem de dados limitados por um determinado intervalo 

e rejeita dados que ficam fora desse intervalo. Para definir os filtros passa-faixa, foram 

considerados os valores de um intervalo de refletividade variando em 5% (Figura 

5.14b), 10% (Figura 5.14c) e 20% (Figura 5.14d) da refletividade esperada para uma 

determinada taxa de precipitação considerada. Se os dados de refletividade e de 

precipitação estiverem posicionados fora do intervalo do filtro estabelecido (região 

cinza escuro), tais dados foram considerados inválidos. Esse procedimento foi adotado 

com o objetivo de minimizar os diferentes tipos de incertezas associados à medição da 
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refletividade (Fulton et al., 1988; Cyr, 2014) e da precipitação pluviométrica (Steiner et 

al., 1995; Moreau et al., 2009 Espinosa, 2011), principalmente sobre regiões orográficas 

(Gabella e Perona, 1998). 

 

Figura 5.14 – Metodologia do filtro passa-faixa para calibração de distintas relações Z-

R (a); a área preenchida em cinza escuro representa as faixas consideradas 5% (b), 10% 

(c) e 20% (d) da refletividade esperada para uma dada intensidade de chuva. 

 Os pares de dados de precipitação e refletividade que passarem pelo método do 

filtro passa-faixa para as seis relações Z-R (Tabela 5.3) foram avaliados na escala de 

tempo de medição das estações telemétricas do INEA, isto é, a cada quinze minutos. 

Após essa fase, uma análise de regressão foi realizada para encontrar as novas relações  

Z-R (novos coeficientes a e b) para cada filtro passa-banda utilizado, assim como os 

coeficientes de regressão.  As estatísticas de verificação para o ajuste das relações Z-R 

foram utilizadas através dos seguintes indicadores estatísticos (Wilson e Brandes, 1979; 

Dhiram, 2014) discriminados no texto que segue. 
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 Coeficiente de variabilidade adimensional (C) expressa a relação entre G, que 

representa a precipitação coletada pelo pluviômetro, e R, que representa a precipitação 

estimada pelo radar meteorológico (relações Z-R). Quanto mais próximo o coeficiente 

de aproximação for de 1, mais próximo a estimativa por radar está do valor observado 

em superfície. Valores de C maiores (menores) que 1 significam que a precipitação 

estimada pelo radar está sendo subestimada (superestimada) em relação àquela do 

pluviômetro. 

C=
𝐺

𝑅
                                                                           (5.9) 

 Erro sistemático (BIAS) permite estimar o viés, onde 𝑅�̅� representa o acumulado 

médio da estimativa da precipitação,e  𝐺�̅� representa o acumulado médio da precipitação 

observada durante os eventos de transbordamento do rio Quitandinha.   

BIAS =  
∑ (𝐺𝑖̅̅̅−𝑅𝑖̅̅ ̅)
𝑛
𝑖=1

𝑛
                                                                           

(5.10) 

 O desvio absoluto médio (MAD) avalia o erro entre a estimativa de precipitação 

acumulada estimada e observada. Através do MAD, é possível obter uma medida de 

dispersão entre as duas amostras de dados, sendo calculado por:   

MAD =  
∑ |𝐺𝑖̅̅̅−𝑅𝑖̅̅ ̅|
𝑛
𝑖=1

𝑛
                                                          

(5.11) 

 A raiz do erro quadrático médio (RMSE) avalia o desvio padrão dos erros 

(resíduos) entre a precipitação estimada por radar e a coletada pelos pluviômetros, 

calculados através da seguinte relação:  

RMSE = √
∑ (𝐺𝑖̅̅̅−𝑅𝑖̅̅ ̅)

2𝑛
𝑖=1

𝑛

2

                                                          (5.12) 

 Devido à variabilidade da distribuição das gotas em um mesmo sistema 

meteorológico, este trabalho procurou também utilizar uma regressão estatística linear 

múltipla para as duas relações Z-R que apresentarem os melhores resultados nos testes 

estatísticos de verificação. Essa etapa visa verificar se a combinação de duas relações Z-

R ajustadas poderia apresentar melhores resultados na estimativa local da precipitação 

em vez do uso de uma única relação Z-R em particular.   
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5.4.2 Proposta de uma relação Z-N 

 Visto que a previsão da chuva e a sua interação com os processos hidrológicos 

serem altamente complexos, não lineares e dinâmicos, é extremamente desafiador a 

emissão de avisos de cheias para as defesas civis e população local através da 

modelagem hidrológica do tipo chuva-vazão (Jongman et al., 2012; Raynaud et al., 

2014; Patel et al., 2016; Gerl et al., 2016). Portanto, parte essencial das informações 

utilizadas para a tomada de decisões é baseada em informações de monitoramento em 

tempo real, relativas às medições da chuva e de nível de água. Nesse contexto, a 

aplicação estatística permite encontrar relações e estimativas hidrometeorológicas com 

certo grau de confiabilidade (Gourley et al., 2013; Krajewsk et al., 2017; Jain et al., 

2017). Além disso, o monitoramento de variáveis hidrometeorológicas encontra-se 

intrinsecamente associado à determinação  dos parâmetros físicos de bacia hidrográfica 

e permite, portanto, a aplicação de relações estatísticas que possam estimar (prever) o 

comportamento do rio em um futuro próximo e, consequentemente, caracterizar 

cenários críticos de eventos de inundação com base nas variáveis explicativas analisadas 

(Bolshakov, 2013; Bernet et al., 2017). 

 Relações empíricas caracterizam as informações dos dados existentes sem 

considerar as características e processos do sistema hidrometeorológico, sendo, então, 

chamadas de modelos empíricos. Tais modelos envolvem equações matemáticas obtidas 

a partir da correlação de séries temporais de dados e não precisamente estar 

relacionadas aos processos físicos associados à bacia hidrográfica analisada. Assim, tais 

relações são válidas apenas dentro das condições características da bacia segundo as 

quais foram construídas. Posteriormente, métodos estatísticos utilizando análises de 

regressão e correlações visam encontrar uma melhor relação matemática entre as 

variáveis de entrada e de saída analisadas (Bolshakov, 2013).  

 Diante desse contexto, a proposta de uma relação Z-N, isto é, uma relação 

matemática entre a refletividade e o nível d’água foi analisada através do  grau de 

correlação entre os dados de refletividade para o pixel localizado na estação Coronel 

Veiga e os dados de nível observados. Para a análise, foi utilizado o coeficiente de 

correlação linear, definido como: 

𝜌 =
∑ (𝑥𝑖 − �̅�)(𝑦𝑖 − �̅�)
𝑛
𝑖=1

√(𝑥𝑖 − �̅�)
22
√(𝑦𝑖 − �̅�)

22
         (5.13) 
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 Esse coeficiente, usualmente representado por ρ, assume somente valores entre   

-1 e 1, lembrando-se que: ρ = 1 significa uma correlação positiva perfeita entre as duas 

variáveis; ρ = -1 significa uma correlação negativa perfeita entre as duas variáveis, ou 

seja, se uma aumenta, a outra diminui; ρ = 0 significa que as duas variáveis não 

dependem linearmente uma da outra. No entanto, pode haver uma dependência não 

linear. 
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CAPÍTULO 6 - BACIA DO RIO QUITANDINHA: CHUVAS E 

TRANSBORDAMENTOS 

Historicamente, o bairro Quitandinha era um local de terreno fértil propício ao 

cultivo de frutas, tubérculos e legumes, vendidos na própria fazenda de quitanda como 

estabelecimento de vendas de varejo de hortaliças, dando origem ao nome do bairro e 

do rio. No século XIX, a antiga fazenda denominada Quitandinha foi ofertada ao 

Imperador D. Pedro II pelo Major Júlio Frederico Koeler, engenheiro encarregado de 

elaborar um projeto urbanístico, transformando a Fazenda do Córrego Seco em uma 

cidade: Petrópolis, a primeira cidade planejada do Brasil. No Quitandinha, localizam-se, 

também, o Laboratório Nacional de Computação Científica (LNCC), um campus da 

Faculdade de Educação Tecnológica do Estado do Rio de Janeiro (FAETERJ) e um 

campus da Universidade Federal Fluminense (UFF). 

O rio Quitandinha é um dos dois afluentes do rio Piabanha e foi escolhido para a 

realização dos estudos teórico-experimentais e aplicação da estratégia operacional nesta 

tese. O rio é monitorado pela estação Coronel Veiga, que mede chuva e nível de água, 

sob responsabilidade do Instituto Estadual do Ambiente (INEA), possui uma boa 

quantidade de dados disponíveis e apresenta alta frequência de eventos de 

transbordamento, o que favoreceu a sua escolha. 

O rio Quitandinha, um dos principais rios de Petrópolis, atravessa uma área 

bastante urbanizada em seu percurso até o centro da cidade. Desenvolve-se ao longo da 

rua Coronel Veiga, importante via de comunicação com o município do Rio de Janeiro, 

com seção de escoamento extremamente reduzida em alguns trechos e com inúmeras 

travessias de ruas, de acesso a residências e estabelecimentos comerciais, algumas delas 

estreitando ainda mais a seção do canal. Sua calha está frequentemente sujeita a 

transbordamentos, encontra-se confinada entre muros limitados pela rua Cel. Veiga 

(margem direita) e pelas edificações (margem esquerda). 

A nascente do rio Quitandinha  encontra-se na rodovia BR-040, de onde o rio 

segue percorrendo um estirão de cerca de 6,80 km até a confluência com o rio 

Palatinato. Seu curso drena parte dos bairros Quitandinha, Cremerie, Castelânia e o 

centro da cidade de Petrópolis. No centro, próximo ao Obelisco, junta-se ao rio 

Palatinato, formando o chamado canal do Centro, que deságua no rio Piabanha, que  

seguirá para a região de Correias e Nogueira. Os principais afluentes do rio Quitandinha 
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são: o rio Cremerie, o córrego Saturnino e o rio Aureliano, todos pela margem direita. O 

rápido avanço da urbanização na área afetou diretamente a rede de canais da bacia, com 

vários trechos recebendo obras de intervenção (Plácido e Cunha, 2010). A canalização 

desses segmentos resultou em um aumento na velocidade da água e no poder de 

destruição a jusante, dificultando a infiltração. Essa limitação no processo de infiltração 

de água, por sua vez,  é, complementarmente,  acentuada pela impermeabilização do 

solo devido à formação de núcleos urbanos. Além disso, a estrutura geológica sobre a 

qual os cursos naturais  estão adaptados e conformados  favorece o fluxo superficial, 

facilitando, assim, altas velocidades de descarga. Esses fatores favorecem o aumento da 

ocorrência de inundações na região (Gonzales, 2014). 

6.1 Localização e análise morfométrica 

 A bacia do rio Quitandinha é uma sub-bacia do rio Piabanha, que possui área de 

drenagem de 2.065 km
2 

localizada na região montanhosa do estado do Rio de Janeiro, 

no reverso da Serra do Mar, abrangendo o município de Petrópolis. Na Figura 6.1, é 

possível observar a localização da bacia do rio Quitandinha e do rio Piabanha.  

 

Figura 6.1 - Representação esquemática da localização da bacia do rio Piabanha 

(marrom) e da bacia do rio Quitandinha (azul). 
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 O uso e cobertura do solo da bacia do rio Quitandinha é caracterizado por áreas 

urbanas densas nas regiões mais baixas (78%) e vegetação ou formações rochosas 

(22%) no topo das colinas e ao longo de suas encostas (Figura 6.2a). A bacia 

hidrográfica do rio Quitandinha possui área total de 6,75 km
2
 e perímetro de 16,3 km. 

As altitudes máxima e mínima da bacia são 826 e 1105 metros, respectivamente, em 

relação ao nível do mar. A topografia é principalmente montanhosa com altos declives 

nas partes mais altas. Os canais de drenagem são, então, estabelecidos para conduzir o 

fluxo das partes superiores para a planície no pé do vale que forma a bacia (Figura 

6.2b). 

 

 

Figura 6.2 - Bacia do rio Quitandinha: a) localização da área de estudo (Google Earth); 

b) modelo de elevação digital em 3D com exagero de 2,5 no eixo z. As linhas de 

contorno estão dispostas a 50 m; a hidrografia é marcada pela linha azul, e o limite da 

bacia é definido pela linha lilás. 
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 A análise morfométrica baseou-se nos seguintes parâmetros: ordem da bacia, 

declividade, fator de forma, densidade da drenagem, comprimento do escoamento 

superficial, razão de alongamento e parâmetros geométricos. A Figura 6.3 mostra o 

mapa de declividade da bacia do rio Quitandinha e a ordem dos cursos de água. A 

inclinação de um terreno é resultado da interação de processos climatomorfogênicos em 

diferentes tipos de rochas (Magesh et al., 2011). Essa declividade natural está 

diretamente associada à velocidade de fluxo de água de uma área, afetando o tempo 

necessário para que a chuva atinja o leito de um rio, de modo que declives altos 

favorecem a geração de vazão superficial (runoff) a partir de eventos de precipitação na 

bacia (Vilela e Mattos, 1975). A bacia do rio Quitandinha apresentou, em sua área, 

declives inferiores a 1% e superiores a 100%. A Figura 6.3 mostra que a maior parte da 

bacia apresenta um alto grau de inclinação (> 20%). 

 

Figura 6.3 - Classes de declividade e ordem dos cursos de água para a bacia do rio 

Quitandinha. 

 A ordenação hierárquica de córregos é essencial para explicar o caráter 

hidrodinâmico de uma bacia de drenagem (Tabela 5.1). A ordem de cada segmento é 

diretamente proporcional ao tamanho da bacia hidrográfica subsidiária, dimensões e 

fluxo do canal. À medida que a água do rio se move das nascentes para a foz do 

córrego, as correntes aumentam progressivamente sua largura e sua espessura com o 

aumento do volume de descarga de água (Sarmah et al., 2012; Rai et al., 2017). A bacia 
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do Quitandinha é de ordem 3 (maior ordem da bacia), sendo 58% (7) dos canais de 

ordem 1, 25% (3) de ordem 2 e 16% (2) de ordem 3. Esses números representam 5,6 km 

de rios de primeira ordem, 1,6 km de segundo e 1,7 km de terceiro. A diferença  deve-se 

ao maior número de canais que se desenvolvem nas regiões mais íngremes do terreno, 

captando a água dessas regiões e drenando-as nos canais posteriores. Assim, a zona de 

captação acentuada de água favorece um maior fluxo hidrológico e favorece a 

ocorrência de transbordamentos no leito principal em eventos de precipitação intensa. 

 Utilizando as definições presentes na Tabela 5.1, para o cálculo dos parâmetros 

morfométricos, foram obtidos os seguintes resultados: área = 6,75 km
2
; perímetro = 

16,28 km; comprimento da drenagem = 9,02 km; comprimento da bacia = 3,02 km; 

fator de forma = 0,71; densidade da drenagem = 1,33 km/km
2
; extensão do percurso 

superficial = 0,374 e raio de elongação = 0,95. O fator de forma obtido para a bacia do 

rio Quitandinha caracteriza que esta apresenta uma área arredondada e, 

consequentemente, um menor tempo de concentração e maior propensão a inundações. 

Adicionalmente, o raio de elongação (Re) obtido possui 0,95, caracterizando um 

formato circular e favorável à ocorrência de cheias. O alto valor obtido para a densidade 

de drenagem caracteriza uma resposta hidrológica lenta. Assim, o escoamento 

superficial não é rapidamente removido, fazendo com que a bacia seja suscetível a 

inundações e erosão (Rai et al., 2017; Abboud et al., 2017; Sukristiyanti et al., 2018).  

6.2 Ocupação e Uso do Solo 

Na bacia do rio Piabanha observam-se 486.087 habitantes distribuídos em 788 

setores censitários. Do total de setores censitários, 633 são do tipo urbano, nos quais 

residem mais de 87 % da população total da bacia, enquanto os outros 155 setores 

censitários são classificados como rurais, onde residem apenas 13 % da população total 

(Molinari, 2015). 

A ocupação da bacia do rio Quitandinha remonta ao período colonial do início 

do século XIX. Os principais núcleos urbanos, Petrópolis e Teresópolis, apresentaram 

um acentuado crescimento urbano devido a sua proximidade com a capital. A bacia 

apresenta uma área urbana de 4%, que corresponde, principalmente, aos municípios de 

Petrópolis e Teresópolis, importantes pólos da região serrana do estado do Rio de 

Janeiro (Gonçalves, 2008). A bacia do rio Piabanha é a que possui o maior número de 

indústrias dentre as sub-bacias do trecho fluminense do Paraíba do Sul, contando, 
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atualmente, com 57 indústrias, com mais de 50 empregados cada uma delas. As 

principais tipologias industriais no âmbito da bacia são as indústrias de bebidas, de 

produtos alimentícios, têxtil, moveleira, de equipamentos de uso industrial e confecções 

(Molinari, 2015). A distribuição da ocupação e uso do solo na bacia pode ser vista na 

Tabela 6.1 

Tabela 6.1 – Uso e ocupação do solo percentual do município de Petrópolis (Fonte: 

adaptado de Molinari, 2015). 

Uso e Ocupação do Solo Percentual 

Afloramento Rochoso 4,02 % 

Agricultura 2,35% 

Floresta 47,40% 

Ocupação Urbana 3,99% 

Pastagem 35,34% 

Pastagem em Várzea 0,01% 

Reflorestamento 0,01% 

Vegetação secundária 6,71% 

Espelho de água 0,16% 

 

O município de Petrópolis faz parte da unidade geomorfológica da Serra dos 

Órgãos, inserida na região das escarpas e reversos da Serra do Mar, e, segundo 

Gonzalez (2004) o município de Petrópolis, como um todo, possui os  percentuais de 

declividade dispostos na Tabela 6.2. 

Tabela 6.2 – Declividade e percentual do município de Petrópolis (Fonte: adaptado de 

Gonzales, 2014). 

Declividades Percentual na área do município 

Menores que 8% 5,15% 

8-20 % 9,72% 

20-45% 22,90% 

45-75% 35,70% 

Superiores a 75% 26,53% 

 

A avaliação desse resultado mostra que a cidade contém um predomínio de 

relevo montanhoso e escarpado, e, ainda assim, a expansão urbana ocorre de forma 

irregular ou através de invasões em áreas extremamente sujeitas a riscos de 

desabamentos e enchentes. A população tem apresentado uma crescente ocupação de 

áreas de risco, tanto em encostas quanto em regiões de vale dentro da planície de 
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inundação. Somado a esse aspecto, o desmatamento de áreas de encostas deixa os solos 

mais pobres e suscetíveis a escorregamentos, de forma que, na cidade de Petrópolis, tal 

como em Teresópolis, Friburgo e em outros municípios da região serrana, as catástrofes 

quase sempre resultam de uma combinação de enchentes, escorregamentos e 

enxurradas. 

6.3 Caracterização do regime climático 

 Através dos dados obtidos das normais climatológicas (entre 1961 e 1990) do 

Instituto Nacional de Meteorologia – INMET (http://www.inmet.gov.br/portal/),  foram 

avaliados os parâmetros climáticos de Petrópolis segundo a classificação climática 

proposta por Köpen-Geiger (Tabela 6.3). Na determinação dos tipos climáticos, é levada 

em consideração a sazonalidade, bem como os valores médios anuais e mensais de 

temperatura do ar e da precipitação. Cada grande tipo climático é denotado por um 

código, constituído por letras maiúsculas e minúsculas, cuja denominação denota os 

tipos e subtipos considerados. Segundo a classificação de Köppen-Geiger, a bacia do rio 

Piabanha apresenta um clima tropical de altitude, do tipo Cwb. Possui altos índices 

pluviométricos e temperaturas de médias a baixas. Os verões, de um modo geral, são 

quentes e úmidos e os invernos brandos. 

Tabela 6.3 - Parâmetros climáticos anuais de Petrópolis. 

Parâmetros climáticos de Petrópolis 

Temperatura máxima média 27°C 

Temperatura mínima média 16ºC 

Evaporação média 800 mm 

Insolação média 1900 h 

Umidade relativa média 80% 

 

6.4 Caracterização do regime hidrometeorológico 

6.4.1 Série anual da precipitação mensal 

 Para ilustrar a série temporal de chuvas na cidade de Petrópolis, foram utilizados 

os dados da estação Pico do Couto, sob a responsabilidade do INMET. Essa estação 

começou a operar no final de 2006. Assim, para a geração das acumulações mensais, os 

dados de precipitação foram considerados entre janeiro de 2007 e dezembro de 2014. 

Examinando-se a Figura 6.4, é possível observar que os maiores valores de precipitação 

ocorrem entre outubro e março, durante o verão, com um máximo, em média, de 382 

mm em janeiro. O inverno é o período mais seco em Petrópolis, com um mínimo, em 
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média, de 52 mm em agosto. Entre outubro e março, o aumento da precipitação está 

associado à ocorrência de SAMS e configuração de ZCAS, sistemas frontais e sistemas 

convectivos de mesoescala (Ferreira et al., 2004; Liebmann et al., 2004; Quadro et al., 

2012; Ambrizzi e Ferraz 2015 ). Durante o inverno, os sistemas meteorológicos inibem 

a formação de precipitação, como o Anticiclone Subtropical do Atlântico Sul – ASAS 

(Reboita et al., 2010) ou a ocorrência de bloqueio atmosférico (Sinclair 1996; Kayano 

1999; Wiedenmann et al., 2002), favorecendo a ocorrência dos menores valores de 

precipitação registrados.  

 

Figura 6.4 – Gráfico de dispersão de precipitação mensal (mm) para a estação do Pico 

do Couto localizada em Petrópolis no período de 2007-2014. 

6.4.2 Distribuição espacial da precipitação durante os eventos de transbordamento 

do rio Quitandinha 

 Tomando-se como base a cota de transbordamento pré-estabelecida pelo INEA, 

foi possível identificar vinte e cinco ocorrências de transbordamento do rio Quitandinha 

entre 2013 e 2014. Para a identificação do padrão espacial da precipitação durante esses 

eventos, utilizou-se o critério de continuidade da precipitação por, no mínimo, duas 

horas para caracterizar a chuva associada a um determinado evento de transbordamento. 

Através da análise de agrupamento, foram identificados três (3) grupos homogêneos de 

precipitação sobre a cidade de Petrópolis (Figura 6.5). O grupo G1 apresenta um 
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conjunto de dez estações com média de altitude de 739 m e mediana de 716 m. O grupo 

G2 é caracterizado por um total de cinco estações com altitude média de 1017 m e 

mediana de 832 m. O grupo G3 é composto por cinco estações, com uma altitude média 

de aproximadamente 879 e mediana de 871 m. Foram utilizadas a média e a mediana 

para caracterizar a altitude dos grupos devido ao fato da estação Pico do Couto estar 

localizada na maior altitude da cidade de Petrópolis, aproximadamente 1777 m, 

contrastando com a média e a mediana da altitude para o grupo G2. Pode-se verificar, 

por exemplo, que os grupos G1 e G3 têm a média próxima da mediana caracterizando 

uma medida mais robusta em termos de simetria em relação ao grupo G2.  

 

Figura 6.5 - Análise de agrupamentos para eventos de transbordamento do rio 

Quitandinha com base nos registros pluviométricos de Petrópolis (INEA e INMET) para 

determinação dos grupos G1, G2 e G3. 

 A Figura 6.6 mostra as elipses para análise de agrupamento efetuada (Figura 

6.5). A área representada pelas elipses caracteriza as áreas de abrangência dos três (3) 

grupos homogêneos considerando um intervalo de confiança de 95%. O grupo G1 está 
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localizado e direcionado para o norte, o G2 na região central e o G3 na porção sul de 

Petrópolis. Entre os três grupos analisados, verifica-se que o grupo G3 possui a forma 

mais compacta, refletindo a forte correlação entre a precipitação nas estações desse 

grupo. A superposição das extremidades do grupo G2 em relação aos demais grupos 

indica que as estações localizadas nas extremidades desse grupo apresentaram 

semelhança em alguns eventos de precipitação observados nos grupos G1 e G3.  

 

Figura 6.6 – Elipses para os resultados obtidos através da análise de agrupamento - G1 

(verde), G2 (vermelho) e G3 (azul). 

 A Tabela 6.4 ilustra os acúmulos médios de precipitação dos três (3) grupos para 

os sistemas meteorológicos associados às inundações do rio Quitandinha entre 2013 e 

2014.  Observa-se que o grupo G3 possui a maior fração do total de precipitação 

acumulada durante os eventos, seguido pelos grupos G2 e G1. A fração mínima de 

precipitação ocorreu no grupo G1, com cerca de 15% do total registrado. Embora os três 

grupos estejam na porção que se situa de frente para a Serra do Mar, verifica-se que a 

fração acumulada de chuva entre os grupos G2 e G3 corresponde a 85% do total, 

caracterizando a importância da topografia acidentada e a proximidade com o Atlântico 
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como um gatilho para a ascendência orográfica do ar úmido e formação de nuvens e 

chuvas na região centro-sul de Petrópolis (Figura 4). A partir da Tabela 6.4, pode-se 

notar que a Zona de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS) esteve presente em 50% 

dos eventos de inundação, enquanto os sistemas frontais (SF) e tempestades convectivas 

(TC) corresponderam a 30% e 20%, respectivamente. 

Tabela 6.4 - Precipitação acumulada média para todos os eventos (mm), fração de 

precipitação total (%) sobre Petrópolis e correspondente identificação de sistemas 

meteorológicos atuantes durante os eventos de transbordamento do rio Quitandinha. 

Transbordamento/grupos 
G1 

(mm) 

G2 

(mm) 

G3 

(mm) 

Sistemas 

Meteorológicos 

03. Jan. 2013 33,9 109,7 152,6 SF 

10. Jan. 2013 63,4 78,7 95,5 ZCAS 

20. Jan. 2013 7,1 55,6 90,6 ZCAS 

05. Mar. 2013 21,1 43,3 53,1 SF 

09. Mar. 2013 27,9 86,6 131,9 ZCAS 

18. Mar. 2013 40,7 251,3 450,4 ZCAS  

22. Mar. 2013 19,8 39,2 114,8 ZCAS 

23. Mar. 2013 21,9 47,3 117,2 ZCAS 

27. Mar. 2013 44,7 53,3 61,1 ZCAS 

02. Abr. 2013 8,6 7,8 23,1 TC 

13. Abr. 2013 25,0 61,7 154,3 TC 

17. Mai. 2013 14,1 71,0 168,5 SF 

22. Out. 2013 11,8 58,0 40,5 SF 

17. Nov. 2013 29,9 51,6 66,8 SF 

24. Nov. 2013 35,4 86,8 68,1 ZCAS  

26. Nov. 2013 22,2 77,3 53,0 ZCAS 

30. Nov. 2013 56,7 62,5 80,0 ZCAS 

05. Dez. 2013 48,4 85,2 58,2 TC 

11. Dez. 2013 16,4 79,8 136,7 ZCAS 

02. Jan. 2014 43,4 68,8 58,4 TC 

08. Mar. 2014 85,7 87,5 104,7 ZCAS 

23. Mar. 2014 12,5 52,4 27,4 TC 

28. Mar. 2014 9,7 39,2 38,2 TC 

23. Abr. 2014 22,8 57,1 74,0 SF 

24. Abr. 2014 30,3 72,7 92,6 SF 

Chuva acumulada (mm) 753,4 1784,4 2511,7 -  

Fração de chuva acumulada (mm) 15% 35% 50% -  
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6.4.3 Projeto EIBEX 

O projeto EIBEX, acrônimo para Estudos Integrados em Bacias Experimentais – 

Parametrização Hidrológica na Gestão de Recursos Hídricos das Bacias da Região 

Serrana do Rio de Janeiro, foi financiado, inicialmente, pelo MCT/ FINEP/CT-HIDRO, 

sob a coordenação do Programa de Engenharia Civil da COPPE/UFRJ, e tem recebido 

apoio financeiro significativo do projeto institucional da CPRM ―Apoio às Bacias 

Experimentais e Representativas. Formulado, inicialmente, em 2003, o projeto começou 

a operar a partir de 2006, com instalação de sua primeira estação meteorológica em 

março de 2007 no parque municipal de Itaipava.  Em 2006, foi também formado o 

comitê da bacia do rio Piabanha. O projeto e o comitê encontram-se ativos até os dias 

atuais, tendo se ampliado com diversos outros aportes de agências de fomento no 

âmbito dessa diretriz de pesquisa. 

O projeto estabelece, como diretriz acadêmico-científica, a avaliação do 

comportamento hidrometeorológico e ambiental em bacias hidrográficas situadas na 

região serrana/RJ, que abrangem regiões urbanas, agrícolas e com florestas, com base 

na consolidação do conhecimento da hidrologia brasileira a partir de estudos 

desenvolvidos em diversas bacias hidrográficas nacionais. Enfatiza-se o emprego de 

sensoriamento remoto conjuntamente com modelos numéricos computacionais, com 

vistas ao desenvolvimento e avaliação de metodologias e parametrizações 

hidrometeorológicas e atmosféricas na escala da bacia hidrográfica. Adicionalmente, 

sustenta-se que é essencial articular a obtenção de dados básicos a partir monitoramento 

in situ e de tecnologias de sensoriamento remoto, viabilizando estudos 

multidisciplinares em modelagem de recursos hídricos, com destaque para os aspectos 

físicos relativos ao entendimento do ciclo hidrológico e avaliação de mudanças 

climáticas. Essa perspectiva é integrada a uma visão social do sistema físico da bacia, de 

forma que se forneçam informações atualizadas para a sociedade. 

As grandes bases de atuação científica do projeto são: (i) a forte integração entre 

experimentos intensivos, monitoramento contínuo e modelagem matemática 

computacional e analítica para a solução de problemas ambientais; (ii) a 

interdisciplinaridade e colaboração interinstitucional; (iii) a forte integração com a 

graduação, a pós-graduação strictu sensu e a pós-graduação latu sensu; (iv) projetos 

científico-tecnológicos de extensão.  
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Assim, após a revisão bibliográfica e contextualização da região de estudo, a 

presente tese, inserida no contexto do projeto EIBEX, buscou, através de estudos 

teóricos-experimentais consolidar a aplicação de uma estratégia operacional para a 

previsão chuvas que favorecem a ocorrência de transbordamento do rio Quitandinha. 

Espera-se, através da metodologia proposta, contribuir com informações qualitativas e 

quantitativas que possam, com maior acurácia, subsidiar as tomadas de decisão pelos 

sistemas de monitoramento operacionais do Rio de Janeiro, assim como as defesas civis 

estaduais e municipais.   
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CAPÍTULO 7 – PADRÕES SINÓTICOS 

 

 Neste capítulo serão apresentados os resultados referentes aos indicadores 

dinâmicos e termodinâmicos presentes na escala sinótica, conforme delineado no 

fluxograma metodológico (Figura 5.1 – Fase 2), durante os eventos de transbordamento 

do rio Quitandinha entre 2013 e 2014, anos utilizados para calibração, e 2016, ano 

utilizado para validação. A primeira discussão dos resultados tem ênfase na avaliação 

qualitativa dos padrões sinóticos que favoreceram a formação das chuvas na cidade de 

Petrópolis. A segunda discussão, posteriormente, visa análises quantitativas dos 

indicadores dinâmicos e termodinâmicos utilizando, principalmente, estatísticas de 

verificação (Tabela 5.2).  

 As Figuras 7.1 a 7.4 mostram os campos sinóticos compostos médios 

construídos para os eventos de cheias do rio Quitandinha ocasionados pela Zona de 

Convergência do Atlântico Sul (ZCAS), Sistemas Frontais (SF) e Tempestades 

Convectivas (TC), respectivamente, no início da precipitação calculados através da 

reanálise ERA 5. Ressalta-se que o termo “Tempestades Convectivas” foi escolhido 

para classificar os dias com formação de nuvens e chuvas sem a presença de sistemas 

sinóticos, como os Sistemas Frontais (FS) e a Zona de Convergência da América do Sul 

(ZCAS) sobre o Rio de Janeiro. A evolução temporal média das variáveis analisadas 

(Figura 7.5) e a rosa dos ventos em 850 hPa (Figura 7.6), antes e depois da ocorrência 

da precipitação sobre Petrópolis, são mostradas posteriormente. Por fim, foi, também, 

realizada uma análise de agrupamento entre as variáveis analisadas e as chuvas 

registradas na estação de Coronel Veiga (Figura 7.7) e um estudo de caso comparativo 

para as três categorias de sistemas meteorológicos supramencionados (Figura 7.8). 

7.1 Campos sinóticos médios 

 Os valores médios de circulação do vento em 850 hPa para os eventos do ZCAS 

(Figura 7.1a) revelam a presença de um centro de baixa pressão próximo à costa do 

estado do Rio de Janeiro, inserido entre dois cavados amplificados, o primeiro 

localizado sobre o Oceano Atlântico e o segundo sobre o centro do Brasil (entre 10 °S e 

20 °S) na direção NW-SE. Também é possível observar a presença de uma circulação 

anti-ciclônica localizada no sul do Brasil e centro-oeste da Argentina (~38°S e 64°W) 

de 1018 hPa (Figura C1) e outra localizada sobre o Oceano Atlântico (fora do domínio 
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da imagem) favorecendo a convergência dos ventos em baixos níveis da atmosfera 

(Figura 7.2a). Nos níveis médios da atmosfera (Figura C2), o padrão atmosférico 

observado mostra um cavado localizado sobre a região central do Brasil. A Figura C3 

mostra a presença de um anticiclone (alta da Bolívia) localizado sobre a Bolívia (~ 10ºS 

e 60ºW) e um cavado próximo ao nordeste do Brasil (~ 10ºS e 55ºW), caracterizando o 

padrão de circulação dos ventos associado à ZCAS (Figueroa et al., 1995). 

 

Figura 7.1 – Média das linhas de corrente em 850 hPa para os eventos de ZCAS (a), SF 

(b) e TC (c) obtidos através da reanálise ERA 5 no início da precipitação. 

 Similarmente, valores negativos de ômega (Figura 7.2d)  encontram-se 

localizados na cidade de Petrópolis e a leste do cavado em 850 hPa, favorecendo o 

movimento ascendente do ar. Para eventos de  ZCAS, verifica-se a presença da 

divergência dos ventos em 250 hPa (Figura 7.2g) perto da região com convergência em 

850 hPa (Figura 7.2a). A presença de baixos valores de cisalhamento entre 850 e 500 

hPa (Figura C4) e fraca vorticidade (Figura C5) são observados no estado do Rio de 

Janeiro. A temperatura média do ar (Figura 7.2j) e a temperatura do ponto de orvalho 

(Figura C6) a 2 metros caracterizaram valores mais significativos ao leste e ao sul de 

Petrópolis e do Oceano Atlântico. No entanto, os valores mais significativos de 

depressão do ponto de orvalho a 2 metros (Figura C7) são observados no Oceano 

Atlântico adjacente à costa do estado do Rio de Janeiro. 
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 Os campos médios dos índices K (Figura 7.3a) e TT (Figura 7.3d) 

caracterizaram um padrão espacial semelhante, com valores significativos sobre a 

cidade de Petrópolis. No entanto, os campos médios da CAPE (Figura 7.3g), LI (Figura 

7.3j) e LR (Figura C8) não caracterizaram valores significativos (acima de 1000 J.kg
-1

, 

abaixo de -3 ºC e acima de 6 ºC/km, respectivamente) sobre o estado do Rio de Janeiro. 

Os campos médios de umidade em 850 hPa (Figura 7.4a) e 500 hPa (Figura 7.4b), água 

precipitável (Figura 7.4g) e energia total de tempestades (Figura 7.4j) mostraram grande 

disponibilidade de vapor de água e calor latente na atmosfera estendendo-se para o Rio 

de Janeiro e adjacente ao Oceano Atlântico (Rao et al., 1996). Uma análise conjunta 

dessas variáveis associada aos baixos valores da CAPE, LR e LI registrados levam à 

conclusão de que a precipitação nos eventos da ZCAS foi caracterizada por uma ampla 

faixa de nebulosidade estratiforme e fraca instabilidade convectiva (Williams et al., 

1992; Rickenbach et al., 2002). 

 Para os eventos de SF, as linhas de corrente em 850 hPa (Figura 7.1b) mostram a 

um padrão de circulação (Figura A1) similar ao observado nos eventos da ZCAS. A 

circulação nos níveis médios (Figura C2) e altos (Figura C3) da atmosfera, movimento 

vertical ascendente em 500 hPa (Figura 7.2e), divergência do vento em 250 hPa (Figura 

7.2h), o cisalhamento do vento (Figura C4) e a vorticidade (Figura C5) também 

apresentaram um comportamento médio semelhante ao observado nos eventos da 

ZCAS, o que caracteriza um padrão dinâmico semelhante entre esses dois sistemas 

meteorológicos (Kodama, 1993). No entanto, valores médios mais significativos dessas 

variáveis são observados em relação aos eventos de ZCAS. A temperatura média do ar 

(Figura 7.2k) e depressão do ponto de orvalho a 2 metros (Figura C6), K (Figura 7.3b), 

TT (Figura 7.3e), CAPE (Figura 7.3h), LI (Figura 7.3k), LR (Figura C8), umidade em 

850 hPa (Figura 7.4b) e 500 hPa (Figura 7.4e), água precipitável (Figura 7.4h) e TS 

(Figura 7.4k) também mostraram um padrão espacial semelhante ao observado nos 

campos médios para os eventos da ZCAS. Entretanto, em contraste com as variáveis 

dinâmicas (CONV, DIV, OM e WS), identificam-se valores médios inferiores dessas 

variáveis para os eventos SF quando comparados aos eventos da ZCAS. 

 A circulação média dos ventos nos eventos de TC (Figura 7.1c) mostra a 

presença de um fluxo NW-SE, caracterizando uma possível configuração do jato de 

baixos níveis, responsável pelo transporte de umidade da região Amazônica para a 

região centro-sul do Brasil (Kodama, 1992). Apesar da inexistência de um padrão 
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sinótico dinâmico (cavado ou baixa pressão) favorecendo o movimento ascendente nos 

eventos de TC (A1-A3), verifica-se um perfil organizado de convergência em 850 hPa 

(Figura 7.2c), movimento vertical ascendente (Figura 7.2f) e divergência de vento 

(Figura 7.2i) sobre a região sudeste. A temperatura média do ar (Figura 7.2l) e a 

depressão do ponto de orvalho (Figura C7) a 2 metros mostram valores significativos 

em todo o estado do Rio de Janeiro, caracterizando o aquecimento em superfície 

necessário para manter o desenvolvimento de eventos de TC embebidas em um padrão 

de circulação de grande escala (Tang et al., 2016; Rossow et al., 2016). Em contraste 

com os eventos ZCAS e SF, verifica-se a presença de valores significativos de K 

(Figura 7.3c), TT (Figura 7.3f), CAPE (Figura 7.3i) e LI (Figura 7.3l) caracterizando a 

presença de instabilidade e energia potencial para promover o movimento ascendente do 

ar (Emanuel, 1994; Schultz et al., 2000). Os campos de umidade média em 850 hPa 

(Figura 7.4c) e 500 hPa (Figura 7.4f), água precipitável (Figura 7.4i) e TS (Figura 7.4l) 

mostraram um padrão semelhante ao observado nos eventos de ZCAS e SF. No entanto, 

os valores significativos estão localizados sobre a região sul do Rio de Janeiro. 



97 
 

 

Figura 7.2 – Média da convergência dos ventos em 850 hPa (a, b, c), ômega em 500 

hPa (d, e, f), divergência dos ventos em 250 hPa (g, h, i) e temperatura do ar a 2 metros 

(j, k, l) para ZCAS, SF e TC obtidos através da reanálise ERA 5 no início da 

precipitação. 
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Figura 7.3 – Média do índice K (a, b, c), Total Totals (d, e, f), CAPE (g, h, i) and LI 

(lifted index) (j, k, l) para ZCAS, SF e TC obtidos através da reanálise ERA 5 no início 

da precipitação. 
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Figura 7.4 – Média da umidade específica em 850 hPa (a, b, c), umidade específica em 

500 hPa (d, e, f), água precipitável (g, h, i) e índice total storm (j, k, l) para ZCAS, SF e 

TC obtidos através da reanálise ERA 5 no início da precipitação. 

7.2 Evolução temporal média 

 O procedimento anterior foi desenvolvido para caracterizar os padrões 

termodinâmicos e dinâmicos espaciais associados às inundações do rio Quitandinha no 

início da precipitação. Nesta seção, foi selecionado um ponto de grade localizado sobre 
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a estação Coronel Veiga para analisar a evolução temporal média desses indicadores 

começando 12 horas antes  e durante (33 horas) os eventos de chuvas e inundações. 

Optou-se por analisar  um período máximo de 33 horas, pois foi o tempo máximo de 

precipitação identificado dentro do conjunto de inundações do rio Quitandinha. A 

Figura 7.5 mostra a evolução temporal média dos eventos de ZCAS (linha verde), SF 

(linha azul) e TC (linha vermelha) com a finalidade de comparar os diferentes padrões 

termodinâmicos e dinâmicos entre esses eventos. A linha vertical preta caracteriza o 

início da chuva. 

 As variáveis TEMP2M (Figura 7.5a), DEWT2M (Figura 7.5b) e DEP2M (Figura 

7.5c) revelam um comportamento temporal médio similar com aquecimento da 

superfície algumas horas antes do início da precipitação nos baixos níveis da atmosfera, 

com um maior aumento observado para os eventos de TC. Apesar dos maiores valores 

de TEMP2M (Figura 7.5a) observados nos eventos de TC, verificam-se que os maiores 

valores de temperatura do ponto de orvalho ocorreram nos eventos de ZCAS, 

caracterizando um fornecimento contínuo de umidade da região Amazônica e do 

Oceano Atlântico Sul sobre o Rio de Janeiro (Rao et al., 1996). DEP2M (Figura 7.5c) 

mostra valores médios variando de 0°C a 2°C para todos os eventos durante o período 

de precipitação. 

 Da mesma forma, os valores da CAPE (Figura 7.5d) e LI (Figura 7.5e) revelam a 

presença de energia potencial média significativa na troposfera algumas horas antes do 

início da precipitação para os eventos TC. Essa configuração está relacionada com a 

forte dependência dessas variáveis do aquecimento diurno (latente e sensível) produzido 

nos níveis mais baixos na troposfera, como pôde ser verificado pelos altos valores 

médios de TEMP2M (Figura 7.5a) e DEWT2M (Figura 7.5b) registrados nesses eventos 

(Doswell 2001; Silva et al., 2017). Os valores médios de LI (em torno de -4 ºC) 

denotam que a parcela levantada em superfície é mais quente que o ar circundante nos 

níveis médios da atmosfera. Assim, valores elevados da CAPE acompanhados de LI 

negativo caracterizam a presença da instabilidade termodinâmica associada a uma "área 

positiva ampla" no diagrama termodinâmico, indicando uma atmosfera efetivamente 

favorável a intensas acelerações verticais (Foss, 2011). 

  Os índices K (Figura 7.5f), TT (Figura 7.5g) e LR (Figura 7.5h) caracterizam 

uma suave diminução após o início da precipitação com um padrão semelhante para os 
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três (3) eventos meteorológicos, com valores significativos nos eventos SF. As Figuras 

7.5f e 7.5g revelam que valores expressivos desses índices (ou seja, acima de 30°C e 

acima de 40°C respectivamente) são observados horas antes do início da precipitação, 

com os valores mais altos encontrados para eventos de TC (Silva et al., 2017). Os 

índices K e TT sugerem interpretações similares devido ao aquecimento diurno e à 

disponibilidade de umidade nos baixos níveis da atmosfera (Nascimento, 2005). O TS 

(Figura 7.5i) mostra valores significativos durante a precipitação, principalmente 

correlacionados com a liberação de calor latente nos níveis médios da atmosfera (500 

hPa) associada à mudança de fase de água e à formação de precipitação (Silva, 2014). 

 A SLP (Figura 7.5m) apresentou valores menores para os eventos de TC em 

comparação aos eventos de ZCAS e SF. Concomitantemente, os valores médios de OM 

(Figura 7.5n) e VORT (Figura 7.5o) indicaram valores mais negativos durante o início 

da precipitação para os três eventos. A persistência de um cenário favorável ao 

movimento ascendente do ar é observado após a precipitação para os eventos SF e 

ZCAS, contrastando com eventos TC. No entanto, o menor valor médio de OM é 

observado em eventos de TC, coincidindo com os maiores valores da CAPE e LI e 

caracterizando uma forte correlação dessas variáveis no deslocamento e aceleração de 

parcelas de ar na atmosfera. MST850 (Figura 7.5j), MST500 (Figura 7.5k) e PW 

(Figura 7.5l) mostram um aumento algumas horas antes da precipitação, com a média 

máxima logo após sua ocorrência, principalmente em eventos de ZCAS, indicando que 

a umidade está presente na estrutura vertical da atmosfera  antes de chover em todos os 

eventos desse tipo de sistema meteorológico (Ulanski e Garstang, 1978). 

 CONV (Figura 7.5m) e DIV (Figura 7.5n) mostram as maiores amplitudes para 

os eventos de SF, o que corrobora os princípios gerais de continuidade de massa e 

caracteriza as circulações verticais que originam as nuvens associadas e precipitação 

(Lackmann e Yablonsky, 2004; Silva et al., 2017). Semelhante ao OM (Figura 7.5i), 

CONV e DIV apresentam continuamente uma condição média dinâmica mais 

prolongada favorável à formação de precipitação em SF e ZCAS em comparação com 

eventos TC. A média de WS (Figura 7.5o) variou entre um cisalhamento vertical fraco 

(menor que 10 s
-1

) e moderado (entre 10 e 20 s
-1

) segundo a classificação estabelecida 

por Markowski e Richardson (2010). O menor cisalhamento do vento, que sugere 

condições ambientais favoráveis à eficiência da precipitação, é observado 

principalmente em eventos da ZCAS (Chen et al., 2006; Baba, 2016). 
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Figura 7.5 – Evolução temporal média para as variáveis analisadas em Petrópolis 

obtidos através da reanálise ERA 5 para os eventos de ZCAS (linha verde), SF (linha 

azul) e TC (linha vermelha). A linha preta vertical mostra o começo da precipitação. 

 A Figura 7.6 mostra a rosa dos ventos para os eventos ZCAS (esquerda), SF 

(meio) e TC (direita) antes da precipitação (acima) e após o início da precipitação 
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(abaixo). As rosas dos ventos foram construídas usando o software WRPLOT 

(https://www.weblakes.com/products/wrplot/index.html). Para todos os eventos, é 

possível observar a presença de ventos do noroeste antes do início da precipitação em 

resposta à circulação geral em grande escala (Figura 7.1) que advecta ar mais quente e 

úmido da Amazônia para o Rio de Janeiro (Satyamurti e Rao, 1988; Ferreira et al., 

2004; Quadro et al., 2012). Após o início da precipitação, uma mudança na direção do 

vento (de noroeste para o sudoeste) em 850 hPa é observada para todos os eventos, que 

é uma característica do padrão de circulação intrínseca associado aos eventos SF e 

ZCAS e que se relaciona com o deslocamento de um anticiclone migratório sobre o 

Atlântico Sul (Andrade, 2005; Ninomiya, 2007). A frequência desses ventos observada 

nos eventos de TC sugere que sua ocorrência pode ter sido influenciada por frentes frias 

que se enfraqueceram ao se deslocar em direção a região sudeste (Siqueira et al., 2004; 

Silva et al., 2017). 

 

Figura 7.6 – Rosa dos ventos antes e depois da precipitação para os eventos de ZCAS 

(a, d), SF (b, e) e TC (c, f) obtidos através da reanálise ERA 5. 
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7.3 Análise de agrupamento 

 Uma análise de agrupamento para os eventos ZCAS, SF e TC relacionados às 

chuvas na estação Cel Veiga foi realizada a fim de identificar as variáveis mais 

significativos associados às ocorrências de chuvas. A Figura 7.7a mostra que a evolução 

temporal das variáveis termodinâmicas (CAPE, DEW2M, LIFTED, TEMP2M e 

DEP2M), divergência de velocidade em 250 hPa (DIV) e velocidade em 850 hPa 

(CONV) apresentou maior similaridade com a ocorrência e evolução temporal da 

precipitação observada nos eventos de TC, seguida pela disponibilidade de umidade e 

os padrões de circulação do vento atmosférico e de grande escala. Esse resultado sugere 

que, para os eventos de TC, a principal componente para a formação de precipitação 

vem do aquecimento diurno com um gatilho dinâmico de convergência e divergência 

dos ventos, como pôde ser visto pelos campos sinóticos médios (Figuras 7.2; 7.3c, f, i, l 

e 7.5 b-l)  e pela evolução temporal dessas variáveis (Figura 7.5 p-q). 

 A Figura 7.7b mostra que a evolução temporal da divergência em 250 hPa 

(DIV), água precipitável (PW) e cisalhamento do vento (WS) apresentou a maior 

similaridade para evolução temporal da precipitação nos eventos SF, seguida pela 

direção do vento a 850hPa e 500hPa (WD850 e WD 500), disponibilidade de umidade 

nos níveis baixos e médios da atmosfera (MST850 e MST500), movimento vertical 

ascendente (OM), total storm (TS) e convergência em 850 hPa (CONV). As variáveis 

termodinâmmicas apresentaram a menor semelhança em relação à evolução temporal da 

precipitação sugerindo que, para esses eventos, a componente dinâmica apresenta uma 

maior eficiência para a formação de precipitação para os eventos SF. 

 A Figura 7.7c mostra que a evolução temporal da disponibilidade de umidade 

em 500 hPa (MST500), divergência de velocidade em 250 hPa (DIV), água precipitável 

(PW) e disponibilidade de umidade em 850 hPa (MST850) apresentaram a maior 

similaridade para a evolução temporal da precipitação observada em eventos ZCAS, 

seguida pela direção do vento a 850 hPa e 500 hPa (WD850 e WD500), convergência 

de velocidade em 850 hPa (CONV), temperatura do ar e depressão a 2 metros 

(TEMP2M e DEP2M). Ao contrário dos eventos TC e SF, verifica-se uma grande 

influência da disponibilidade de umidade na atmosfera e das componentes dinâmicas 

para a eficiência de precipitação nos eventos da ZCAS. Entretanto, as variáveis 

associadas ao aquecimento da superfície diurno também caracterizaram uma influência 
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sobre o regime de precipitação associado a esses sistemas. Esse fato sugere que o 

transporte contínuo de umidade e calor da região associada ao aquecimento ocal podem 

atuar concomitantemente para desenvolver os sistemas convectivos em eventos de 

ZCAS. 

 

Figura 7.7 – Análise de agrupamento entre os indicadores analisados, obtidos através 

da reanálise ERA 5,  e a chuva observada na estação Coronel Veiga durantes os eventos 
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de  TC (a), SF (b) and ZCAS (c) associados aos transbordamentos do rio Quitandinha 

entre 2013 e 2014. 

7.4 Análise intercomparativa 

 Uma análise intercomparativa dos indicadores dinâmicos e termodinâmicos 

também é mostrada para três eventos de transbordamento do rio Quitandinha 

ocasionados por cada um dos sistemas meteorológicos analisados, a fim de investigar a 

variabilidade individual entre esses eventos, o que representa um desafio diário para os 

previsores operacionais. Para essa análise, foram escolhidos os casos que apresentaram 

a maior taxa horária de precipitação no seu início para cada uma das categorias. Os dias 

selecionados foram 26 de novembro de 2013 (38,75 mm), 23 de abril de 2014 (32,25 

mm) e 28 de março de 2014 (52,75 mm) para os eventos ZCAS, SF e TC, 

respectivamente. Os três (3) acumulados de chuva horários aconteceram entre 15:00 e 

16:00 horário local. 

 A Figura 7.8 mostra os campos combinados de CONV e DIV (a, b, c), TEMP2M 

e CAPE (d, e, g), K e TT (h, i, j) e MST500 e PW (k, l, m) para os eventos de ZCAS, SF 

e TC, respectivamente. Um acoplamento vertical entre CONV e DIV é caracterizado 

para as três categorias (Figura 7.8 a, bec), criando um gatilho dinâmico favorável para a 

formação da precipitação sobre o estado do Rio de Janeiro (Silva et al., 2017). Para o 

evento de ZCAS, é possível verificar uma orientação NW-SE desses indicadores. Para 

os eventos de SF, verifica-se uma maior distribuição espacial desses indicadores, 

enquanto que, para os eventos de TC, esses tendem a ser mais concentrados. Vale 

ressaltar a presença de valores mais significativos de DIV para o evento SF, 

caracterizando a alta similaridade dessa variável para a formação de chuva nessa 

categoria (Figura 7.7b). Uma distribuição similar de T2M, CAPE, K e TT é observada 

para os eventos de ZCAS e SF. Entretanto, valores mais elevados de ambas as variáveis 

são observadas para os eventos de TC na região localizada a leste de Petrópolis, 

corroborando os resultados encontrados nos campos médios (Figuras 7.2 e 7.3) e 

mostrando a importância do gatilho termodinâmico para a formação de chuva (Figura 

7.7a) associado a esse fenômeno meteorológico. Valores mais significativos de 

MST500 e PW são observados para eventos de ZCAS em relação a eventos de SF e TC, 

indicando a grande disponibilidade de umidade como um suporte para a formação de 

precipitação e eficiência nesse tipo de sistema (Figura 7.7c). 
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Figura 7.8 – DIV (sombreado) e CONV (linha tracejada em verde) [a, b, c], TEMP2M 

(sombreado) e CAPE (linha tracejada em cinza) [d, e, f], K (sombreado) e TT (linha 

tracejada em azul) [g, h, i], MST500 (sombreado) e PW (linha tracejada em rosa) [j, k, 

l] calculados através da reanálise ERA 5 para três eventos de transbordamento do rio 

Quitandinha. 
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7.5 Distribuição de frequência 

 A Figura 7.9 mostra a distribuição de frequência de cada um dos indicadores 

analisados para cada sistema meteorológico dentro da área destacada em vermelho 

(Figura 5.4). A linha verde representa a Zona de Convergência do Atlântico Sul 

(ZCAS), os sistemas frontais (SF) são representados pela linha em azul e as tempestades 

convectivas (TC) em vermelho. Na maioria das variáveis, é possível verificar um 

comportamento semelhante para os três sistemas meteorológicos. 

 A partir da Figura 7.9a, verifica-se uma maior frequência de valores mais altos 

de TEMP2M para os eventos de TC em relação aos demais sistemas, caracterizando 

uma maior disponibilidade de energia, oriunda do aquecimento diurno, para esse tipo de 

fenômeno atmosférico (Tang et al., 2016; Rossow et al., 2016). Pela lei da conservação 

de massa, este mecanismo de aquecimento promove uma diminuição na densidade de 

massas de ar e quedas de pressão (Figura 7.9m) próximas à superfície e promove sua 

ascensão em direção à alta atmosfera devido à ação da força de empuxo (Holton, 2002). 

Assim, essa porção de ar sobe adiabaticamente na atmosfera até atingir o ponto de 

saturação, onde, a partir dessa etapa, libera a quantidade de energia recebida pela 

liquefação do vapor de água em direção aos níveis mais altos da atmosfera (Figura 7.9i) 

favorecendo termodinamicamente o desenvolvimento convectivo. Simultaneamente, 

valores mais expressivos da CAPE (Figura 7.9d) e LI (Figura 7.9e), associados ao 

deslocamento dessas parcelas de ar, também são observados para esse tipo de fenômeno 

meteorológico (Schultz et al., 2000; Doswell 2001; Silva et al., 2017). A distribuição de 

TC corrobora a atuação da energia potencial como um fator de desenvolvimento de 

precipitação nesses sistemas. Valores mais baixos para CAPE e LI são observados para 

os eventos de ZCAS e SF como encontrados em Silva et al. (2018). 

 Uma maior presença de umidade é verificada para os eventos de ZCAS com uma 

maior frequência de valores menores (no entorno de 0 ºC) próximo à superfície - 

DEP2M (Figura 7.9c) e nos níveis de 850 hPa - MST850 (Figura 7.9j) e 500 hPa - MST 

500 (Figura 7.9k). Tais frequências mostram a presença do suporte contínuo de umidade 

da Amazônia em direção ao estado do Rio de Janeiro. Consequentemente, valores mais 

altos de água precipitável - PW (Figura 7.9l) e energia associada à mudança de fase da 

água (Figura 7.9h) são observados para os eventos de ZCAS (Rao et al., 1996). Os 

índices K (Figura 7.9f) e TT (Figura 7.9g) apresentaram valores mais expressivos 
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(acima de 30ºC e acima de 40ºC, respectivamente) para os três sistemas. Embora 

padrões semelhantes dessas distribuições sejam observados para os três tipos de 

sistemas, frequências mais altas de valores intermediários são observadas para os 

eventos de ZCAS em comparação aos eventos de SF e TC, o que caracteriza a 

importância da disponibilidade de umidade nos baixos (MST850) e médios (MST500) 

níveis da atmosfera para formação da precipitação nos eventos de ZCAS. As análises 

intercomparativas entre os altos valores da distribuição de K e TT e os baixos valores da 

distribuição da CAPE, LR e LI corroboram o padrão de nebulosidade associado à 

ZCAS, isto é, uma ampla faixa de nebulosidade estratiforme onde podem se 

desenvolver tempestades convectivas de curta duração (Williams et al., 1992; 

Rickenbach et al., 2002). 

 As variáveis OM (Figura 7.9n), CONV (Figura 7.9p), DIV (Figura 7.9q) e WS 

(Figura 7.9r), associadas à circulação dinâmica na atmosfera, apresentaram frequências 

semelhantes para os três sistemas analisados (Kodama, 1993). No entanto, uma 

distribuição mais similar é verificada para os eventos de ZCAS e SF, o que corrobora o 

padrão dinâmico similar entre esses dois fenômenos meteorológicos (Silva et al., 2018). 

No entanto, valores mais expressivos são observados para os SF em relação aos eventos 

de ZCAS e TC, que caracterizam a presença da componente dinâmica para o 

desenvolvimento da precipitação associada aos eventos de SF (Silva et al., 2018), como 

pôde ser observada na análise de agrupamento (Figura 7.7). Observa-se uma frequência 

maior de valores de WS abaixo de 10 s
-1

, critério de cisalhamento do vento fraco 

estabelecido por Markowski e Richardson (2010), para os eventos SF e ZCAS, 

caracterizando uma condição favorável para a eficiência de precipitação nesses eventos 

em relação aos eventos de TC, cuja precipitação apresenta caráter intermitente com 

intensidades fracas, ocasionalmente moderadas. Esse comportamento não é observado 

para os eventos de TC, caracterizados por chuvas de curta duração e com intensidades 

que variam entre moderada e forte (Chen et al., 2006; Baba, 2016). 

 Apesar das variações nas distribuições de frequência observadas entre os 

indicadores para as três categorias analisadas (ZCAS, SF e TC), verificaram-se maiores 

gradientes na escala temporal dos indicadores dinâmicos e termodinâmicos (Figura 7.5). 

Tal característica mostra a variabilidade da atmosfera conducente à formação de nuvens 

e chuvas entre os eventos de ZCAS, SF e TC. 
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Figura 7.9 - Distribuições de frequência dos indicadores analisados para a área 

estudada. A linha verde representa os eventos de ZCAS, enquanto a linha azul está 

associada aos SF e a linha vermelha está relacionada às TC obtidos através da reanálise 

ERA 5. 
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7.6 Limiares 

 O estabelecimento de novos limiares pode caracterizar e explicar regionalmente 

as principais características das condições atmosféricas que favorecem a formação de 

chuvas locais (Gottlieb e Wisocky, 2009; Tajbakhsh et al., 2012). No entanto, antes de 

apresentar os resultados, similar ao observado anteriormente, ressalta-se que os novos 

valores podem apresentar alguma tendência implícita relacionada ao curto período de 

tempo (inundações no rio Quitandinha entre os anos de 2013 e 2014) utilizado para a 

análise. A Tabela 7.1 permite avaliar as medidas de dispersão e posição calculadas para 

cada variável associada aos eventos de precipitação (Tabela 6.4). É possível verificar, 

por exemplo, que as variáveis MST850 e MST500 possuem um menor desvio padrão 

(SQRT) e maior homogeneidade de dados. Por outro lado, as variáveis CAPE, DIV e 

CONV apresentam maior desvio-padrão e menor homogeneidade. Utilizando o 

procedimento proposto, foram destacados, em azul, os limiares que serão utilizados para 

a primeira análise de eficiência (Q1 e Q3) e, em laranja (P.05 e P.95), os valores que 

serão utilizados na segunda fase de avaliação, como proposto na metodologia. 

 Baseado na amostra obtida (Tabela 7.1), serão considerados os valores da CAPE 

acima de 539,8 J.kg
-1

 (1384 J.kg
-1

), DEWT2M acima de 21,4°C (22,9°C), DIV acima de 

20,7 s
-1

 (59,2 s
-1

), K acima de 35,5°C (37,9°C), LR acima de 5,9 (6,2°C/km), MST500 

acima de 0,004 kg/kg (0,005 kg/kg), MST850 acima de 0,013 kg/kg (0,014 kg/kg), 

TEMP2M acima de 25°C (29,9°C), TS acima de 6,2 J(7,3 J), TT acima de 45,9°C 

(48,3°C), PW acima de 51,8 mm (56,8 mm), WDIR250 acima de 286° (310°), WDIR 

500 acima de 303,6° (339,8°) WDIR 850° acima de 307,6° (339,8°), WSP 250 acima de 

26,6 m/s (36,7 m/s), WSP 500 acima de 11,1 m/s (16,2 m/s), WSP 850 acima de 6,7 m/s 

(10,3 m/s), CONV abaixo de -16,5 s
-1

 (-50 s
-1

), DEP2M abaixo de 1,0 °C (0,4 °C), LI 

abaixo de -2,4 °C (-4,3 °C), OMEGA abaixo de -0,2 hPa/s (-0,8 hPa/s), SLP abaixo de 

1012,3 hPa (1009,6 hPa), VORT abaixo de -1,0 s
-1

 (-8,1 s
-1

) e WS abaixo 4,7 s
-1

 (1,0 s
-1

) 

como valores indicativos para a formação das chuvas na primeira (segunda) fase de 

avaliação em Petrópolis. 
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Tabela 7.1 - Medidas de posição e dispersão para os indicadores analisados 

VAR AVE MED SQRT MAX MIN Q1 Q3 P.05 P.95 

CAPE 388,6 208,4 481,9 3419,4 0,0 51,8 539,8 1,8 1384,0 

DEWT2M 20,4 20,4 1,6 25,0 15,0 19,4 21,4 17,5 22,9 

DIV 6,5 2,9 29,3 260,0 -51,0 -12,6 20,7 -34,5 59,2 

K 32,1 33,5 5,3 43,9 0,1 30,3 35,5 21,5 37,9 

LR 5,6 5,6 0,4 7,1 4,1 5,3 5,9 4,9 6,2 

MST500 0,002 0,002 0,001 0,006 0,000 0,001 0,004 0,000 0,005 

MST850 0,012 0,012 0,001 0,016 0,005 0,011 0,013 0,009 0,014 

TEMP2M 23,2 22,5 3,4 35,0 16,2 20,8 25,0 19,2 29,9 

TS 4,8 4,8 1,6 8,1 1,7 3,3 6,2 2,4 7,3 

TT 43,9 44,3 3,2 54,1 27,4 42,5 45,9 37,1 48,3 

PW 46,9 47,5 6,6 67,1 22,7 41,7 51,8 36,0 56,8 

WDIR250 255,3 263,1 5,2 359,1 0,0 237,8 286,0 162,1 310,0 

WDIR500 261,4 275,8 2,3 360,0 0,0 246,0 303,6 63,0 339,8 

WDIR850 186,1 186,7 16,5 360,0 0,0 72,3 307,6 13,6 348,5 

WSP250 20,8 20,2 9,0 56,0 0,9 13,9 26,6 7,8 36,7 

WSP500 8,3 7,7 4,2 22,5 0,0 5,1 11,1 2,2 16,2 

WSP850 5,1 4,8 2,8 18,8 0,0 2,9 6,7 1,1 10,3 

CONV -1,9 -0,1 27,3 66,5 -208,5 -16,5 15,2 -50,0 39,8 

DEP2M 2,8 1,8 2,6 16,6 0,0 1,0 3,7 0,4 7,7 

LI -0,7 -1,0 2,6 8,1 -6,4 -2,4 0,7 -4,3 4,4 

OMEGA -0,1 0,0 0,4 0,6 -4,9 -0,2 0,1 -0,8 0,2 

SLP 1014,4 1014,4 3,1 1024,7 1005,8 1012,3 1016,3 1009,6 1019,1 

VORT 0,9 1,7 5,0 21,0 -26,7 -1,0 4,1 -8,1 7,4 

WS 10,2 9,1 6,9 36,8 0,0 4,7 14,5 1,0 23,7 

 

 Alguns desses indicadores apresentam valores de corte pré-estabelecidos como 

indicativos de condições atmosféricas favoráveis à ocorrência de eventos extremos 

(Nascimento, 2005; Hallak e Filho, 2012). Por exemplo, de acordo com critérios 

estabelecidos, valores da CAPE acima de 2500 J.kg
-1

 são considerados como indicativos 

da formação de tempestades mais significativas. No entanto, por meio da Tabela 7.1, 

utilizando o percentil P.95 (limiar mais significativo), pode-se verificar que o valor 

CAPE encontrado foi de aproximadamente 1384 J.kg
-1

. O resultado caracteriza que 

valores mais baixos da CAPE já são favoráveis para o desenvolvimento de chuvas na 

cidade de Petrópolis. Outros índices como K e TT também caracterizam valores mais 

baixos (37,9°C e 48,3°C, respectivamente) para P.95 em comparação aos valores 

propostos por George (1960) e Miller (1972), isto é, 30 °C e 40 °C, respectivamente. No 

entanto, a diferença entre os novos limiares estabelecidos para essas variáveis em 
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comparação aos valores propostos na literatura foi menor em comparação a CAPE, por 

exemplo. 

 Como descrito na metodologia, os eventos de transbordamento do rio 

Quitandinha ocorridos em 2016 foram identificados para avaliar qualitativamente a 

aplicabilidade desses novos limiares para cada um dos indicadores. Após a identificação 

dos eventos de transbordamento, foi realizada uma nova consulta ao banco de dados do 

CPTEC/INPE e DHN para a categorização dos sistemas meteorológicos associados. 

Ainda utilizando tais bancos de dados, foram identificados os mesmos sistemas 

meteorológicos que favoreceram a ocorrência de chuvas e transbordamentos do rio 

Quitandinha em 2016, que, entretanto, não favoreceram a ocorrência de chuvas para 

uma avaliação quantitativa (eficiência) dos indicadores dinâmicos e termodinâmicos. Os 

dias selecionados para análise podem ser encontrados na Tabela 7.2. Ressalta-se que 

foram selecionados os mesmos sistemas meteorológicos com datas próximas aos 

eventos de transbordamento ocorridos. 

Tabela 7.2 – Sistemas meteorológicos que favoreceram a ocorrência e não ocorrência 

de chuvas e transbordamento do rio Quitandinha no decorrer de 2016 

Eventos de chuvas e 

transbordamento do 

rio Quitandinha 

Sistemas 

meteorológicos 

Eventos sem 

ocorrência de chuva 

no rio Quitandinha 

Sistemas 

meteorológicos 

02. Jan. 2016 SF 03. Jan. 2016 SF 

15. Jan. 2016 ZCAS 17. Jan. 2016 ZCAS 

27. Jan. 2016 SF 29. Jan. 2016 SF 

11. Fev. 2016 TC 13. Fev. 2016 ZCAS 

16. Fev. 2016 TC 14. Fev. 2016 TC 

20. Fev. 2016 TC 22. Fev. 2016 TC 

28. Fev. 2016 SF 27. Fev. 2016 TC 

29. Fev. 2016 ZCAS 02. Mar. 2016 SF 

15. Mar. 2016 SF 03. Mar. 2016 SF 

15. Nov. 2016 SF 17. Mar. 2016 SF 

18. Nov. 2016 SF 17. Nov. 2016 SF 

08. Dez. 2016 TC 19. Nov. 2016 SF 

11. Dez. 2016 SF 09. Dez. 2016 TC 

12. Dez. 2016 SF 13. Dez. 2016 SF 

14. Dez. 2016 SF  15. Dez. 2016 SF  

 

 As Figuras 7.10 e 7.11 mostram o resultado do número de variáveis que 

superaram (ou atingiram valores menores) os Q3 (Q1) e P.95 (P.05) no início da 
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precipitação para os quinze eventos de chuva associados à inundação do rio Quitandinha 

no ano de 2016. A partir da Figura 7.10, verifica-se que, utilizando os limiares dos 

quartis (Q1 e Q3), um expressivo número de indicadores caracterizou as condições 

atmosféricas favoráveis à formação de chuvas sobre a cidade de Petrópolis e regiões 

vizinhas. Usando os limites de percentis (P.05 e P.95), verifica-se uma diminuição no 

número de indicadores que sinalizaram um ambiente atmosférico favorável à formação 

de precipitação no início da precipitação (Figura 7.11). Tal comportamento caracteriza o 

grau de criticidade associado ao aumento do valor de corte considerando como limiares 

os percentis ao invés dos quartis. 

 Dentre os vinte e quatro indicadores analisados, é possível verificar que, para o 

primeiro valor de corte (Q1 e Q3), em média, dezessete variáveis caracterizaram 

condições atmosféricas favoráveis a formação da chuva sobre a cidade de Petrópolis  e 

estado do Rio de Janeiro. Essa característica sugere a presença concomitante dos 

componentes dinâmicos e termodinâmicos para os três tipos de sistemas meteorológicos 

que atuam na região e para a formação e desenvolvimento da chuva sobre a cidade, 

concordando com os resultados obtidos em Silva et al., (2018). Para o segundo valor de 

corte (P.05 e P.95), verifica-se que, em média, oito indicadores caracterizaram 

condições atmosféricas para a formação de chuva sobre a região. No entanto, nas rotinas 

operacionais de previsão e emissão de avisos, é necessário investigar informações que 

possam ser usadas com maior precisão, especialmente no caso de eventos extremos. 

Nesse contexto, é necessário utilizar índices estatísticos que possam caracterizar 

quantitativamente quais desses indicadores apresentam maior confiabilidade e menores 

alarmes falsos (Nascimento, 2005; Marinaki et al., 2006; Gottlieb e Wisocky, 2009; 

Tajbakhsh et al., 2012). 



115 
 

 

Figura 7.10 - Número de variáveis que estiveram acima (abaixo) do Q3 (Q1) para os 15 

eventos de chuva associados aos transbordamentos do rio Quitandinha em 2016. 

 

Figura 7.11 - Número de variáveis que estiveram acima (abaixo) do P.95 (P.05) para os 

15 eventos de chuva associados aos transbordamentos do rio Quitandinha em 2016. 
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7.7 Eficiência e desempenho 

 Utilizando a metodologia descrita em Wilks (1995), procurou-se ainda 

quantificar a eficiência de cada uma das variáveis analisadas calculando a probabilidade 

de detecção (POD) e a razão de alarme falso (RAF) para a primeira fase (Q1 e Q3) e 

segunda fase (P.05 e P.95). Através da Tabela 7.3, verifica-se que todas as variáveis 

apresentaram altas taxas de POD para a primeira fase de avaliação. Entre todas as 

variáveis, a pressão ao nível médio do mar (SLP) apresentou a menor taxa de detecção 

(0,60) e CONV, DEP2M, DIV, OMEGA, TEMP2M e DEWT2M apresentaram as 

maiores taxas (1,0), indicando que essas seis (6) variáveis apresentaram valores acima 

(abaixo) dos limiares Q1 (Q3) em todos os eventos de precipitação associados ao 

transbordamento do rio Quitandinha no decorrer de 2016. No entanto, também foram 

verificadas taxas significativas de RAF para todas as variáveis analisadas. Esse 

comportamento indica que, utilizando os limiares Q1 e Q3, todas as variáveis tenderam 

também a sinalizar condições atmosféricas favoráveis à formação de chuva quando não 

foram efetivamente observadas. As variáveis CAPE e SLP foram as que apresentaram 

os menores valores (0,36). As variáveis associadas à velocidade e à direção do vento em 

850 hPa, 500 hPa e 250 hPa apresentaram os maiores valores (acima de 0,50). 

 Para a segunda fase de avaliação, observou-se uma diminuição no índice POD 

para todas as variáveis. Como agora foram reexaminados os novos limiares, verifica-se 

que o SLP apresentou a menor taxa de detecção (0,33) em comparação com outras 

variáveis. O DEP2M e o DIV apresentaram as maiores taxas (0,87), indicando que essas 

duas variáveis apresentaram valores significativos acima (abaixo) dos limiares P.05 

(P.95) em quase todos os eventos de precipitação. Utilizando os limiares percentuais 

(Tabela 7.3), observa-se uma diminuição nas taxas de RAF na maioria das variáveis 

analisadas, sugerindo que as condições atmosféricas favoráveis à formação de chuvas 

associadas aos eventos de transbordamento do rio Quitandinha tendem a apresentar 

valores abaixo (ou acima) dos limiares propostos nesta segunda fase de avaliação sobre 

a cidade de Petrópolis. Entre todas as variáveis analisadas, verifica-se que a CAPE 

apresentou a menor taxa de RAF (0,10), enquanto que as variáveis associadas à 

velocidade e à direção do vento em 500 hPa e 250 hPa continuaram a mostrar taxas 

significativas de RAF (acima de 0,50). 
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Tabela 7.3 – Probabilidade de detecção (POD), razão de alarme falso (RAF) e distância 

euclidiana (D) 

 

Variáveis 

Q1 e Q3 limiares P.05 e P.95 limiares 

a b c POD RAF D a B c POD RAF D 

CAPE 14 8 1 0,93 0,36 0,54 9 1 6 0,60 0,10 0,41 

CONV 15 13 0 1,00 0,46 0,87 11 4 4 0,73 0,27 0,38 

DEP2M 15 15 0 1,00 0,50 1,00 13 7 2 0,87 0,35 0,37 

DIV 15 9 0 1,00 0,38 0,87 13 3 2 0,87 0,19 0,23 

K 13 8 2 0,87 0,38 0,60 10 5 5 0,67 0,33 0,47 

LI 13 8 2 0,87 0,38 0,55 8 3 7 0,53 0,27 0,54 

LR 11 10 4 0,73 0,48 0,55 8 3 7 0,53 0,27 0,54 

MST500 13 9 2 0,87 0,41 0,72 10 4 5 0,67 0,29 0,44 

MST850 13 12 2 0,87 0,48 0,63 8 3 7 0,53 0,27 0,54 

OMEGA 15 10 0 1,00 0,40 0,81 10 2 5 0,67 0,17 0,37 

PW 11 8 4 0,73 0,42 0,67 11 2 4 0,73 0,15 0,31 

SLP 9 5 6 0,60 0,36 0,60 5 1 10 0,33 0,17 0,59 

TEMP2M 15 12 0 1,00 0,44 0,52 10 5 5 0,67 0,33 0,44 

DEWT2M 15 13 0 1,00 0,46 0,80 10 3 5 0,67 0,23 0,41 

TS 11 8 4 0,73 0,42 0,60 8 3 7 0,53 0,27 0,54 

TT 11 8 4 0,73 0,42 0,60 8 3 7 0,53 0,27 0,54 

VORT 12 7 3 0,80 0,37 0,61 10 4 5 0,67 0,29 0,44 

WDIR250 12 12 3 0,80 0,50 0,76 11 12 4 0,73 0,52 0,59 

WDIR500 11 12 4 0,73 0,52 0,78 10 11 5 0,67 0,52 0,62 

WDIR850 13 12 2 0,87 0,48 0,81 12 9 3 0,80 0,43 0,47 

WS 12 11 3 0,80 0,48 0,76 11 3 4 0,73 0,21 0,34 

WSP250 12 12 3 0,80 0,50 0,76 11 12 4 0,73 0,52 0,59 

WSP500 11 10 4 0,73 0,48 0,66 10 10 5 0,67 0,50 0,60 

WSP850 11 10 4 0,73 0,48 0,66 10 10 5 0,67 0,50 0,60 

 

  A Figura 7.12 mostra o diagrama ROC que sintetiza o comportamento dos 

indicadores estatísticos (POD e RAF) analisados. Nessa figura, observa-se que todos os 

indicadores estão acima da linha diagonal, considerada como condição mínima 
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apropriada a um bom indicador para a primeira fase de avaliação (Figura 7.12 à 

esquerda). Nessa fase, a maioria dos indicadores está próximo ao canto superior direito 

do diagrama ROC, caracterizando taxas elevadas de POD, mas concomitantemente altas 

taxas de RAF, como foram observadas na Tabela 7.3. No entanto, para a segunda fase 

de avaliação (Figura 7.12 à direita), observa-se uma mudança para o canto superior 

esquerdo de todas as variáveis analisadas. A proximidade com esse vértice caracteriza 

maiores taxas de POD e menores taxas de RAF. 

 

Figura 7.12 - Diagrama ROC para os limiares Q1-Q3 (esquerda) e P.05-P.95 (direita) 

obtidos através da reanálise ERA 5 para os eventos de transbordamento do rio 

Quitandinga entre 2013 e 2014. 

 Para priorizar o desempenho de cada variável, calculou-se a distância euclidiana 

(D) para o canto superior esquerdo para cada variável no diagrama ROC (Tabela 7.3). 

Observa-se que a distância D apresentou os menores valores para a segunda fase de 

avaliação (limiares de P.05 e P.95) em relação à primeira fase de avaliação (Q1 e Q3). 

O resultado sugere uma maior eficiência dos indicadores selecionados em identificar 

condições atmosféricas favoráveis para a formação de precipitação sobre Petrópolis, 

utilizando, como valores de corte, os limiares obtidos utilizando os percentis P.05 e 

P.95. Entre todos os indicadores, para os três tipos de sistema meteorológicos 

analisados, os que apresentaram menor distância D, e consequentemente maior 

eficiência, foram: DIV (0,23), PW (0,31), WS (0,34), OMEGA (0,37), DEP2M (0,37), 

CONV (0,38), CAPE (0,41), TEWD2M (0,41), TEMP2M (0,44), VORT (0,44), K 

(0,47) e WDIR 850 (0,47). Os resultados mostram que as componentes dinâmicas 

tendem a apresentar valores mais significativos durante a ocorrência de chuvas em 
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relação aos mesmos sistemas meteorológicos que não favoreceram a ocorrência de 

chuvas na cidade de Petrópolis no período analisado em relação às variáveis 

termodinâmicas.   
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CAPÍTULO 8 – PADRÕES LOCAIS 

 

 Na ocorrência da previsão de chuva para o estado do Rio de Janeiro, o grupo de 

pesquisa do Laboratório de Recursos Hídricos e Meio Ambiente (LABH2O) da 

COPPE/UFRJ procurou lançar as radiossondas no período da tarde com ênfase na 

caracterização das condições atmosféricas conducentes à formação da precipitação, 

principalmente durante a estação quente e chuvosa, compreendendo os meses de 

outubro a março, sobre o estado do Rio de Janeiro. Os experimentos com as 

radiossondas ocorreram entre novembro de 2016 e março de 2018. Seguindo o objetivo 

estabelecido, foi realizado um total de trinta dias de experimento com radiossondagens 

fora do horário padrão (00 UTC e 12 UTC).  

 Após os experimentos realizados, a caracterização dos sistemas meteorológicos 

foi desenvolvida e consolidada utilizando as informações fornecidas pelo CPTEC/INPE  

(http://www.inpe.br/) e pelo DHN (https://www.marinha.mil.br/dhn/). Os dias 

categorizados podem ser observados na Tabela 8.1. Através desse levantamento, é 

possível verificar que a ocorrência de tempestades convectivas (TC) favoreceu 80% dos 

eventos, 13% estiveram relacionadas aos Sistemas Frontais (SF) e 7% à Zona de 

Convergência do Atlântico Sul (ZCAS). Ressalta-se que o termo tempestades 

convectivas foi escolhido para classificar os dias com ausência de SF e ZCAS. Assim, 

as nuvens formadas durante esses dias foram caracterizadas por condições locais como 

instabilidade diurna, topografia, convergência e divergência dos ventos, sistemas locais 

de baixa pressão e efeitos de brisa marítima/terrestre.   

Tabela 8.1 – Experimentos de radiossondagem e condições atmosféricas predominantes 

Experimentos de radiossondagem Condições atmosféricas 

17/11/2016, 12/12/2016, 02/01/2017, 

03/01/2017, 06/01/2017, 12/01/2017, 

13/02/2017, 06/03/2017, 13/03/2017, 

24/03/2017, 11/01/2018, 12/01/2018, 

13/01/2018, 15/01/2018, 16/01/2018, 

17/01/2018, 22/01/2018, 23/01/2018, 

25/01/2018, 01/03/2018, 02/03/2018, 

03/03/2018, 08/03/2018, 15/03/2018 

TC 

18/11/2016, 29/11/2016, 03/01/2018, 

16/03/2018 SF 

19/01/2017, 22/02/2018 ZCAS 
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8.1 Método da temperatura máxima  

 Em consonância com o método da temperatura máxima proposto por Doswell III 

(2001), foram construídos os diagramas SkewT/LogP e calculados os parâmetros 

termodinâmicos CAPE, CIN, LFC, LNB, LI e Wmax mediante o emprego das 

sondagens da manhã (chamados de CAPE_est, CIN_est, LFC_est, LNB_est, LI_est e 

Wmax_est) para todos os dias de experimento com a finalidade de comparar os 

resultados das variáveis termodinâmicas da atmosfera calculadas pelas sondagens 

lançadas à tarde (chamados de CAPE_real, CIN_real, LFC_real, LNB_real, LI_real e 

Wmax_real) com o método proposto. Para uma análise qualitativa da variabilidade do 

perfil termodinâmico, foram dispostos graficamente, em um mesmo diagrama, os 

resultados das sondagens lançadas pela manhã (12 UTC no Galeão) e das sondagens da 

tarde (lançadas na ilha do Fundão). Os diagramas SkewT / LogP foram construídos 

usando a biblioteca em python chamada SkewT 1.1.0 Python 

(https://pypi.python.org/pypi/SkewT).  

 Na construção dos diagramas SkewT/LogP para as sondagens da manhã (tarde), 

os dados da temperatura do ar são representados por uma linha preta (magenta) e a 

temperatura do ponto de orvalho por uma linha azul (vermelha). A representação gráfica 

da CAPE obtida utilizando os dados da radiossondagem observada pela manhã 

modificada com as condições de superfície no período da tarde (CAPE_est) é 

representado pela área em cinza. A representação gráfica da CAPE obtida usando os 

dados das radiossondas lançadas pela tarde (CAPE_real) é caracterizada na cor rosa 

para o dia classificado como TC, em verde para o dia com atuação da ZCAS e em ciano 

para o eventos de SF. O CIN é graficamente representado em amarelo para os resultados 

obtidos com as  radiossondas lançadas pela manhã (CIN_est) e em laranja para as 

radissondas lançadas a tarde (CIN_real). Utilizando a categorização dos sistemas 

meteorológicos presentes na Tabela 8.1, foram escolhidos três (3) dias que 

contemplassem os três (3) fenômenos atmosféricos para análise. Os dias escolhidos 

foram 03 de janeiro de 2018 (SF), 02 de fevereiro de 2018 (ZCAS) e 02 de março de 

2018 (TC) por ter a mesma quantidade de radiossondas lançadas durante a tarde e os 

mesmos horários de lançamento, ou seja, 12h, 14h, 16h e 18h, horário local, como 

mostrado na Figura 5.6. 
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8.1.1 Avaliação intercomparativa 

 Para os três sistemas analisados (Figura 8.1, 8.2 e 8.3), é possível observar uma 

pequena taxa de variação (diminuição) da temperatura com altura em toda a atmosfera. 

Tal comportamento é verificado devido à proximidade da região de estudo com o 

oceano Atlântico. Em geral, as pesquisas realizadas em regiões litorâneas tendem a 

exibir menores variações de temperatura em relação às regiões localizadas no interior do 

continente devido à liberação do calor latente associado à mudança de fase de água na 

medida em que as parcelas ascendem na atmosfera (Holton et al., 2002). 

 Para o dia classificado como TC (Figura 8.1), pequenas variações do perfil de 

temperatura são observadas entre as sondagens da tarde e as sondagens da manhã. 

Também é possível verificar um pequeno deslocamento da linha vermelha (perfis de 

temperatura observados à tarde) para a direita, em comparação com a linha preta (perfil 

de temperaturas observadas durante a manhã) nos diagramas. Esse comportamento 

mostra que a atmosfera durante a tarde apresentava maiores valores de temperatura, isto 

é,  encontrava-se mais quente em relação ao perfil atmosférico medido pelas sondagens 

lançadas pela manhã (Balling e Cerveny, 2003; Seidel et al., 2005). Assim, verifica-se 

uma área menor de energia para as sondagens da tarde, ou seja, CAPE_real (rosa), em 

relação à estimativa realizada com as sondagens da manhã, CAPE_est (cinza), 

considerando uma parcela de ar subindo na atmosfera com os mesmos valores de 

temperatura do ar e temperatura do ponto de orvalho. Como conseqüência, para as 

quatro radiossondas lançadas no período da tarde, um comportamento similar pode ser 

verificado com o valor CAPE_est (valor estimado) apresentando valores maiores em 

comparação aa CAPE_real (valor observado). Para o LFC, verifica-se, também, que, 

para as sondagens da tarde, os valores são mais altos (cerca de 100 hPa) em comparação 

com as estimativas obtidas pelas sondagens da manhã. Um comportamento semelhante 

pode ser verificado para os outros parâmetros termodinâmicos. 

 Semelhante ao observado nos diagramas para o dia classificado como TC 

(Figura 8.1), pequenas variações no perfil vertical da atmosfera entre a sondagem 

lançada pela manhã e a sondagem lançada à tarde são observadas para o dia classificado 

como SF (Figura 8.2). Uma mudança progressiva da temperatura à tarde (linha 

vermelha) para a esquerda em comparação à temperatura da manhã (linha preta) 

também pode ser observada. No entanto, há um maior aquecimento e disponibilidade de 
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umidade no perfil atmosférico da sondagem lançada às 14 horas em relação à sondagem 

lançada às 12 horas, e um resfriamento em uma camada atmosférica mais profunda 

(entre 900 hPa e 300 hPa) nas sondagens subsequentes. Os resultados sugerem que o 

aumento da temperatura às 14h pode ter sido mantido a partir da camada de inversão de 

temperatura entre 880 e 800 hPa presente nesse perfil vertical (Doswell e Haugland 

2007; White 2009; Nallapareddy et al., 2011). Ao contrário do observado nos diagramas 

de TC, não foi possível observar um padrão similar de variação entre a CAPE real 

(ciano) e a CAPE estimada (cinza) e os demais parâmetros termodinâmicos. Por 

exemplo, para as sondagens das 14h (Figura 8.2b e Figura 8.2c) e das 16h, foram 

verificados valores mais baixos para CAPE_est em comparação à CAPE_real, enquanto 

que as outras sondagens (Figura 8.2a e Figura 8.2d) apresentaram um comportamento 

oposto. Os menores valores da CAPE observados nos dias de SF indicam o resultado de 

um possível resfriamento da camada atmosférica associada à passagem da frente fria 

(Dourado e Oliveira, 2001). Também, em contraste ao observado no dia de TC, verifica-

se que, para as sondagens da tarde, houve uma tendência de maiores valores do CIN 

(CIN_est) em relação às sondagens lançadas pela manhã (CIN_real). 

 Para a sondagem categorizada no dia de atuação da ZCAS (Figura 8.3), é 

possível verificar um perfil similar das variações verticais de temperatura observadas 

nos diagramas de TC (Figura 8.1) e SF (Figura 8.2). Nesse dia, pequenas variações de 

temperatura ao longo do perfil atmosférico entre as temperaturas medidas pela manhã e 

tarde são também observadas. No entanto, semelhante ao dia de SF, pelo perfil vertical 

(Figura 8.2) representado, verifica-se que as temperaturas da tarde (linha vermelha) 

mostraram um pequeno desvio para a esquerda (resfriamento) em comparação com as 

temperaturas da manhã (linha preta) na camada atmosférica localizada entre 900 hPa e 

700 hPa para todas as sondagens da tarde neste dia. Acima desse nível, verificou-se um 

deslocamento das temperaturas da tarde para a direita em comparação com a manhã, 

semelhante à sondagem observada no dia classificado como TC (Figura 8.1). Tal 

comportamento sugere que, durante a tarde, a atmosfera era mais fria em relação à 

sondagem lançada pela manhã na baixa troposfera, enquanto era mais quente nos níveis 

atmosféricos acima. Semelhante aos resultados das variáveis termodinâmicas para o dia 

categorizado como SF (Figura 8.2), não foi possível verificar um padrão similar entre a 

CAPE real (verde) e a CAPE estimada (cinza), assim como com relação às demais 

variáveis para todas as sondagens. Para as 12h (Figura 8.3a), 14h (Figura 8.3b) e 20h 



124 
 

(Figura 8.3d), os parâmetros estimados apresentaram mais energia na atmosfera, o que 

não foi observado para a sondagem de 16 horas (Figura 8.3c). 

 

Figura 8.1 - Diagrama SkewT/LogP composto usando dados Galeão/RJ (linha preta 

para temperatura e linha azul para temperatura do ponto de orvalho) e dados UFRJ/RJ 

(linha vermelha para temperatura e magenta para temperatura ponto de orvalho) em 02 

de março de 2018. As sondagens do Galeão/RJ foram medidas às 12 UTC (09 h local). 

O método proposto por Doswell (2001) foi utilizado para cada momento de sondagem 

lançado na UFRJ: (a) 12 h horário local (15 UTC); (b) 14 h hora local (17 UTC); (c) 16 

h hora local (19 UTC); e (d) 18 h hora local (21 UTC). 
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Figura 8.2 - Diagrama SkewT/LogP composto usando dados do Galeão/RJ (linha preta 

para temperatura e linha azul para temperatura do ponto de orvalho) e dados UFRJ / RJ 

(linha vermelha para temperatura e magenta para temperatura do ponto de orvalho) em 

22 de fevereiro de 2018. As sondagens do Galeão/RJ foram medidas às 12 UTC (09 h 

local). O método proposto por Doswell (2001) foi utilizado para cada momento de 

sondagem lançado na UFRJ: (a) 12 h horário local (15 UTC); (b) 14 h hora local (17 

UTC); (c) 16 h hora local (19 UTC); e (d) 18 h hora local (21 UTC). 
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Figura 8.3 - Diagrama SkewT/LogP composto usando os dados Galeão / RJ (linha preta 

para temperatura e linha azul para temperatura do ponto de orvalho) e dados UFRJ/RJ 

(linha vermelha para temperatura e magenta para temperatura do ponto de orvalho) em 

03 de janeiro de 2018. As sondagens do Galeão/RJ foram medidas às 12 UTC (09 h 

local). O método proposto por Doswell (2001) foi utilizado para cada momento de 

sondagem lançado na UFRJ: (a) 12 h horário local (15 UTC); (b) 14 h hora local (17 

UTC); (c) 16 h hora local (19 UTC); e (d) 18 h hora local (21 UTC). 
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8.1.2 Variações verticais de temperatura 

 Na seção de intercomparação anterior, foram analisados apenas três dias para 

fornecer um conhecimento relacionado ao perfil vertical atmosférico para cada classe de 

sistema meteorológico identificado. A seguir, todos os trinta dias de experimentos serão 

estudados do ponto de vista estatístico, a fim de encontrar uma medida quantitativa 

entre as variações atmosféricas entre as sondagens da manha e as da tarde. A Figura 8.4 

mostra a diferença de temperatura entre as sondagens lançadas no período da tarde na 

Ilha do Fundão e as sondagens lançadas no período da manhã no aeroporto do Galeão 

para os dias de TC (Figura 8.4a), SF (Figura 8.4b) e ZCAS (Figura 8.4c) (Tabela 8.1). 

Em geral, as variações verticais diurnas de temperatura observadas para todos os 

eventos são principalmente o resultado da absorção atmosférica de radiação solar de 

ondas longas, fluxos de calor sensível em superfície, liberação de calor latente na 

atmosfera e advecções de ar, onde todas essas componentes apresentam uma variação 

de magnitude nas escalas diurnas e semi-diurnas (Sherwood, 2000; Seidel et al., 2005). 

 Complementarmente, a Figura 8.4a mostra os resultados para os dias de TC. As 

diferenças mais significativas são encontradas nas camadas mais próximas da superfície 

(com variações positivas de até 6 ºC), corroborando os resultados encontrados por 

Seidel et al. (2005) e Balling e Cerveny (2003). Analisando os dados de 

radiossondagem, os autores descobriram que as variações de temperatura mais 

significativas são observadas nas camadas mais próximas da superfície e diminuem na 

alta troposfera. Esse fato deve-se, principalmente, à baixa troposfera ser fortemente 

influenciada pelo ciclo diário de aquecimento de superfície, isto é, em contato com o 

solo aquecido por condução (Arya 2001; Holton et al., 2002). A partir da Figura 8.5a, é 

possível observar que a maior frequência dos ventos durante os dias de TC apresentam 

uma componente do noroeste nos baixos níveis da atmosfera. Segundo Teixeira e 

Satyamurti (2007), os ventos com componente norte trazem umidade e ar quente para o 

centro-sul do Brasil. Essa configuração contribui para um aumento ainda maior das 

condições de instabilidade, que, juntamente com as condições topográficas locais, 

favorecem o desenvolvimento convectivo na região metropolitana do Rio de Janeiro 

(MARJ) (Silva et al., 2017; Silva et al., 2018). 

 Ao longo dos dias de SF (Figura 8.4b), é possível observar variações de 

temperatura positivas e negativas nas camadas mais próximas da superfície (até 850 
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hPa). Esse comportamento pode ser o resultado líquido do aquecimento durante o dia a 

partir da forte radiação solar observada durante a estação quente e em resposta às 

mudanças na direção do vento e advecções frias associadas à passagem dos sistemas 

frontais (Silva et al., 2017). Para a camada de 900 hPa, as maiores variações negativas 

são observadas, caracterizando o deslocamento à esquerda da linha vermelha e o 

aumento da CAPE observado na Figura 8.2. A Figura 8.5b mostra a presença de 

maiores frequências da componente sudoeste e menores frequências no quadrante 

oeste/noroeste nos baixos níveis da atmosfera. No estado do Rio de Janeiro, a presença 

da componente de sudoeste é uma das principais características dos SF’s na região. Essa 

componente é responsável por realizar a advecção fria, ou seja, trazer ar mais frio de 

latitudes mais altas (Andrade 2005) em direção ao estado do Rio de Janeiro. Nos níveis 

médios (Figura 8.5e) e superiores (Figura 8.5h) da atmosfera, as componentes de 

noroeste e oeste são observadas, trazendo o ar do interior do continente (mais quente) 

para o estado do Rio de Janeiro e favorecendo o aquecimento da atmosfera nesses 

níveis, como pôde ser observado nos diagramas SkewT/LogP (Figura 8.2). 

 Para os dias de ZCAS (Figura 8.4c), verifica-se um perfil de variação vertical de 

temperatura na atmosfera semelhante aos observados nos dias com TC (Figura 8.4a) e 

SF (Figura 8.4b). É possível observar variações negativas de temperatura nas camadas 

mais próximas da superfície (até 850 hPa) e variações positivas nas camadas superiores. 

No entanto, menores taxas de variação são observadas para esse perfil em relação ao 

observado para os perfis TC e SF. A Figura 8.5c mostra a presença de maiores 

componentes de noroeste e sudoeste, uma das características associadas à presença da 

ZCAS. Sobre o estado do Rio de Janeiro, a configuração da ZCAS está associada à 

presença de ventos de noroeste que trazem ar mais quente e úmido da Amazônia para o 

Rio de Janeiro (Satyamurti e Rao 1988; Ferreira et al., 2004; Quadro et al., 2012) e uma 

mudança na direção do vento (do noroeste para o sudoeste) na baixa troposfera 

(Andrade 2005; Nynomia 2007) em resposta à circulação atmosférica geral em grande 

escala (Silva et al., 2018). A ação conjunta desses componentes sugere que, para esse 

fenômeno, há simultaneamente a presença de advecção de calor (do componente 

noroeste) e advecção de frio (do componente sudoeste), favorecendo as variações de 

temperatura e umidade sobre a região. 
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Figura 8.4 - Variações verticais de temperatura entre as sondagens da tarde (Ilha do 

Fundão) e as sondagens da manhã (Galeão) para (a) TC, (b) SF e (c) ZCAS. 
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Figura 8.5 - Rosa dos ventos para os eventos TC, SF e ZCAS entre a superfície e 850 

hPa (a, b, c), entre 850 hPa-500 hPa (d, e, f) e entre 500 hPa-200 hPa (g, h, i). 

8.1.3 Análise de regressão 

 Nesta seção, os resultados relacionados à abordagem de regressão linear serão 

mostrados. No entanto, antes da apresentação dos resultados, ressalta-se que a aplicação 

do procedimento e os ajustes de regressão encontrados são mais confiáveis para os dias 

em que não há sistemas sinóticos de grande escala, como SF e ZCAS, pois, na ausência 

destes, o perfil atmosférico tende a não apresentar grandes variações durante o dia  

(Doswell III, 2001; Azevedo, 2009). Não obstante, ressalta-se também que, devido ao 

pouco extenso conjunto de dados analisados, as medidas estatísticas podem apresentar 

algum viés e devem ser levadas em consideração com cuidado, assim como cabe 
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salientar que tais resultados foram obtidos apenas com dados de observações a fim de 

compreender e identificar a robustez do procedimento denominado de método da 

temperatura máxima.  

 A Figura 8.6 mostra o gráfico de dispersão para todas as variáveis 

termodinâmicas analisadas: CAPE, CIN, LFC, LNB, LI e Wmax. A CAPE (Figura 

8.6a) e o Wmax (Figura 8.6f) foram os que apresentaram maior tendência linear em 

relação aos demais parâmetros analisados. O resultado mostra que a recomendação feita 

por Doswell III (2001) apresentou maiores coeficientes de correlação entre o 

comportamento observado e estimado para essas variáveis, com valores de 0,95 

aproximadamente. O LFC (Figura 8.6c), LNB (Figura 8.6d) e LI (8.6e) apresentaram 

valores intermediários de correlações coeficientes, com 0,79, 0,82 e 0,84. A relação 

mais fraca entre os resultados estimados e observados foi encontrada para o parâmetro 

CIN (Figura 9b). Essa constatação é, principalmente, resultado de uma possível 

deficiência do método utilizado (Doswell III 2001) para avaliar essa variável. Esse 

comportamento pode ser, geralmente, relacionado ao aquecimento da camada limite 

planetária (PBL) durante a tarde.  

 O gráfico de dispersão para a razão entre os resultados estimados e observados 

também é mostrado nas Figuras 8.6a-f. Para todas as variáveis, com exceção do LFC 

(Figura 8.6c), constatou-se que a média da razão é acima de 1,0, o que caracteriza que o 

método proposto por Dowsell III (2001) tendeu a superestimar os resultados das 

variáveis termodinâmicas usando sondagens da manhã como um indicativo da 

instabilidade atmosférica durante a tarde. Para o CAPE (Figura 8.6a), encontra-se uma 

superestimativa de CAPE_real em relação ao CAPE_estim devido ao aquecimento 

diurno do perfil vertical da atmosfera. Assim, através desse aquecimento, há uma 

diminuição da área entre a adiabática saturada e a temperatura do ar no período da tarde 

em relação ao perfil da manhã. Consequentemente, a área para CAPE_real era menor 

em relação ao CAPE_estim, causando essa superestimativa. 

 O CIN (Figura 8.6b) apresentou maior tendência de subestimativa ente o 

observado (CIN_real) em relação ao estimado (CIN_estim) em comparação às demais 

variáveis. O pior resultado  deve-se, principalmente, ao alto aquecimento observado no 

PBL durante a tarde e também pelo significado físico do CIN, no qual pequenas 

mudanças no perfil de temperatura do PBL produzirão mudanças relativamente grandes 
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na região do CIN. Em outras palavras, um aumento de temperatura (diminuição) de 1 

°C na camada limite atmosférica poderia produzir um decréscimo (aumento) de 50 J.kg
-

1
nos resultados do CIN (CAPE). No entanto, 50 J.kg

-1
 é mais do que uma ordem de 

grandeza menor do que um típico valor da CAPE à tarde, considerando que é da mesma 

ordem de grandeza que um valor típico de CIN (Manzato, 2008). Especialmente para as 

mudanças verticais de temperatura nos dias de TC, o perfil vertical da atmosfera era 

mais frio comparado ao observado durante a tarde. Em seguida, aplicando as condições 

da superfície da tarde nas sondagens da manhã, valores menores, ou até mesmo zero, de 

CIN foram obtidos. Um comportamento similar a CAPE foi obtido entre os resultados 

observados e estimados para os parâmetros LI (Figura 8.6e) e Wmax (Figura 8.6f). 

 Para o LFC (Figura 8.6c), um comportamento similar ao CAPE e CIN é 

observado, embora valores menores que 1,0 sejam encontrados. Com o aquecimento do 

perfil vertical da atmosfera (deslocamento para a esquerda dos dados de temperatura do 

ar), o ponto de interseção entre a adiabática seca e a temperatura do ar ocorreu em 

níveis mais altos da atmosfera quando se compara à sondagem da manhã. Esse 

comportamento consequentemente favoreceu uma subestimativa do LFC entre os perfis 

da tarde e da manhã. Comportamento semelhante para os parâmetros LI (Figura 8.6e) e 

Wmax (Figura 8.6f) são observados entre os resultados observados e estimados. Para o 

LNB (Figura 8.6d), valores próximos a 1,0 com uma similar distribuição de dispersão 

entre os quartis é observada. O resultado sugere que as variáveis mais próximas à 

superfície (CAPE e LFC) tendem a apresentar uma maior sensibilidade quanto às 

variações de temperatura em relação às variáveis nos altos níveis da atmosfera, como, 

por exemplo, o LNB.  
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Figura 8.6 – Correlação e quociente entre as variáveis termodinâmicas estimadas 

(método da temperatura máxima) e observadas. As cores rosa, azul e verde referem-se 

aos dias com TC, FS e ZCAS respectivamente. 
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 Com o intuito de encontrar relações entre os resultados termodinâmicos obtidos 

pelas sondagens vespertinas e as sondagens matinais utilizando o método da 

temperatura máxima (Doswell III, 2001) e com o objetivo de corroborar o uso desse 

procedimento por sistemas de monitoramento, os resultados obtidos entre os parâmetros 

observados e estimados foram submetidos a uma regressão linear (Tabela 8.2). Asim, 

para a estimativa de CAPE, por exemplo, verifica-se que os valores estimados podem 

aproximar os valores reais usando um relacionamento linear simples CAPE_real = 

0,93*CAPE_estim com coeficiente de determinação da regressão (R2) de 

aproximadamente 0,91. Assim, meteorologistas usando o método proposto poderiam 

facilmente corrigir valores estimados para a CAPE a fim de obter uma medida mais 

próxima do que seria realmente observado. Por exemplo, para um CAPE estimado em 

4000 J.kg
-1

, usando a equação de regressão proposta, esse valor mudaria para 

aproximadamente 3708 J.kg
-1

. O mesmo procedimento também pode ser feito para os 

resultados obtidos para as outras variáveis termodinâmicas (Tabela 8.2). 

Tabela 8.2 – Equações obtidas através da regressão linear entre os parâmetros 

termodinâmicos estimados e observados 

Parâmetro Equação R
2
 

CAPE CAPE_real=0,927*CAPE_est 0,91 

CIN CIN_real=0,462*CIN_est 0,14 

LI LI_real=0,927*LI_est 0,72 

Wmax Wmax_real=0,961*Wmax_est 0,89 

LFC LFC_real=1,001*LFC_est 0,58 

LNB LNB_real=0,975*LNB_est 0,64 

 

8.2 Análises sub-diárias comparativas 

 A seguir, serão apresentadas análises comparativas dos resultados dos 

indicadores dinâmicos e termodinâmicos obtidos através das sondagens e modelagem 

numérica para quatro cenários distintos de formação de nuvens e chuva. Além da 

análise quantitativa previamente realizada, espera-se, através dessas avaliações, 

fomentar uma base de informações que possam ser utilizadas rotineiramente nos 

ambientes operacionais.  
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8.2.1 Intercomparação entre o perfil vertical da atmosfera observado para um dia 

de chuva intensa e um dia com formação de nuvens sem ocorrência de chuva 

 Devido à previsão de chuvas (Figura C9) para o estado do Rio de Janeiro, foram 

lançadas duas radiossondas às 16 UTC e 18 UTC em 29 de novembro de 2016 e 12 de 

dezembro de 2016. Em 29 de novembro de 2016, apesar da previsão de chuva para esse 

dia, nenhuma formação de nuvens convectivas ou chuvas foram observadas sobre a 

região metropolitana do estado do Rio de Janeiro (MARJ). Em 12 de dezembro de 

2016, porém, a formação de uma tempestade (Figura C10) causou a ocorrência de altos 

acumulados de chuva sobre a MARJ, com precipitação superior a 50 mm no Grande 

Méier (100,8 mm), Anchieta (74,6 mm), Madureira (64,6 mm) e Piedade (56,8 mm) em 

apenas duas horas, conforme monitorado e publicado pelo sistema de monitoramento 

Alerta Rio (http://alertario.rio.rj.gov.br/).  

 Através dos diagramas SkewT/ LogP gerados, é possível avaliar o perfil vertical 

atmosférico através da linha de temperatura do ar (verde) e a linha de temperatura do 

ponto de orvalho (vermelho) para os dias 29-30 de novembro de 2016 (Figura 8.7) e 12-

13 de dezembro de 2016 (Figura 8.8), obtidos a partir dos dados gerados pelas 

radiossondas. 

 No início de 29 de novembro, as sondagens (Figura 8.7) mostraram uma 

profunda camada de ar quase saturado entre 900 hPa e 600 hPa e um perfil instável de 

temperatura  próximo à superfície. Também é possível observar a energia potencial 

necessária para ascender verticalmente uma parcela do LFC até o LNB, representada na 

figura pela área sombreada em cinza (CAPE) com valores em torno de 227,7 J.kg
-1

 às 

12 UTC (Figura 8.7a ) e 1314,3 J.kg
-1

 às 16 UTC (Figura 8.7b). Os ventos apresentaram 

intensidade fraca, assim como um fraco cisalhamento vertical entre os níveis baixos e 

médios da atmosfera,  caracterizando um ambiente favorável à formação de nuvens e à 

ocorrência de chuvas intensas (Bornstein e Lin, 2000; Kim et al., 2012). No início da 

tarde, a atmosfera ainda apresentava uma camada profunda de ar quase saturado entre 

900 hPa e 300 hPa, embora seja possível observar uma perda de energia potencial 

(CAPE de zero J.kg-
1
 às 18 UTC - Figura 8.7c), principalmente devido à mudança de 

direção do vento (do oeste para o sudeste) e um resfriamento da superfície. Um padrão 

semelhante à sondagem das 18 UTC também é observado às 00 UTC (Figura 8.7d).  
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Figura 8.7 - Diagrama SkewT / LogP: (a) Galeão / RJ às 12 UTC, (b) UFRJ às 16 UTC, 

(c) UFRJ às 18 UTC em 29 de novembro de 2016 e (d) Galeão / RJ às 00 UTC em 30 

de novembro de 2016. 

 Semelhante ao dia 29 de novembro, a sondagem do dia de 12 de dezembro 

(Figura 8.8a) às 12 UTC mostra uma camada de ar quase saturado entre 900 hPa e 400 

hPa e um perfil instável de temperatura. Em contraste com o dia 29 de novembro, 

observa-se a presença de uma expressiva energia potencial na atmosfera, principalmente 

às 16 UTC (Figura 8.8b), com valores CAPE em torno de 3726,1 J.kg
-1

 (Houze 1993; 

Emanuel 1994; Schultz et al., 2000), originados, principalmente, pela transferência 

calor, tanto latente quanto sensível, produzido nos níveis mais baixos da troposfera, 
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como consequência do aquecimento solar e da evapotranspiração durante o verão 

(Doswell 2001). Em contraste ao observado em 29 de novembro, a atmosfera na tarde 

do dia 12 de dezembro ainda apresentava um alta disponibilidade energia potencial às 

18 UTC (Figura 8.8c), onde tal comportamento ocorreu devido aos ventos de noroeste, 

que trouxeram ar mais quente em direção à MARJ, conforme observado às 12 UTC e 16 

UTC. Um perfil neutro da atmosfera é observado às 00 UTC (Figura 8.8d). 

 

Figura 8.8 - Diagrama SkewT / LogP: (a) Galeão / RJ às 12 UTC, (b) UFRJ às 16 UTC, 

(c) UFRJ às 18 UTC em 12/12/2016 e (d) Galeão/RJ às 00 UTC em 13 de dezembro / 

2016. 
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 Os índices K, TT, CAPE e LI foram calculados a partir dos dados de 

radiossondagem para realizar uma análise termodinâmica comparativa com variações 

sub-diárias entre os dois dias (12 UTC, 16 UTC, 18 UTC e 00 UTC). Os resultados são 

mostrados na Figura 8.9. 

 A Figura 8.9a revela a presença da instabilidade atmosférica com altos valores 

de K (acima de 30 °C) para 29 de novembro e 12 de dezembro. No entanto, um pico 

mais alto desse índice é observado somente em 12 de dezembro às 18 UTC, horas antes 

da formação de trovoadas e chuvas fortes (resultados similares encontrados por Silva 

2014). O índice TT apresentou comportamento similar (Figura 8.9b), com valores 

elevados (acima de 40 °C) no período da tarde. Esse comportamento deve-se ao fato da 

massa de ar predominante sobre a MARJ ser quente e úmida, com os índices K e TT 

sugerindo interpretações semelhantes (Nascimento, 2005). 

 A Figura 8.9c caracteriza a evolução temporal da CAPE para 29 de novembro de 

2016 e 12 de dezembro de 2016. Conforme observado nos diagramas Skew T Log P, o 

valor máximo da CAPE ocorreu às 16 UTC em 29 de novembro (aproximadamente 

1314,3 J.kg
-1

) e 12 de dezembro (aproximadamente 3726,1 J.kg
-1

) devido a sua 

dependência do aquecimento da superfície e à distribuição da umidade nos baixos níveis 

da troposfera (Doswell, 1987). A Figura 8.9d, por sua vez, retrata a evolução temporal 

do LI (lifted index). O menor nível de LI foi registrado às 16 UTC em ambos os dias. 

No entanto, a CAPE apresentou valores significativos nesse mesmo horário somente 

para o dia 12 de dezembro. Os valores LI não ultrapassaram -5 ºC, enquanto a CAPE 

teve um perfil mais longo e estreito (Doswell, 1987), como pôde ser visto no diagrama 

SkewT/Log P. Esse padrão de comportamento do LI e CAPE promove movimentos 

verticais mais lentos e tempestades mais altas, mantendo relativamente mais gotas 

dentro das nuvens e favorecendo, consequentemente, a eficiência da formação da 

precipitação (Baba, 2016; Bunkers e Doswell, 2016). 

 Uma comparação dos índices de instabilidade para 29 de novembro e 12 de 

dezembro revela que os índices K e TT apresentaram valores semelhantes para os dois 

dias. Essa situação ocorre porque esses índices não são capazes de representar a 

instabilidade atmosférica se esta ocorrer abaixo do limiar de 850 hPa (DeRubertis, 

2006). Por outro lado, tanto a CAPE quanto o LI mostraram uma maior discrepância em 
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seus valores para os dois dias, devido a sua alta dependência de aquecimento do ar e 

umidade próximos à superfície (Tajbakhsh et al., 2012). 

 

Figura 8.9 - Variações sub-diárias (12 UTC, 16 UTC, 18 UTC e 00 UTC) dos índices 

de instabilidade: (a) - K; (b) -  TT (Total de Totais); c) - CAPE; (d) - LI. 

 A Figuras 8.10 e 8.11 mostram as simulações do WRF para temperatura do ar a 

2 m e circulação do vento em 850 hPa (T2M + WD) - quadro superior - , razão de 

mistura e convergência em 850 hPa (MR + CVM) – quadro central -  e o cisalhamento 

do vento entre 500 hPa e 10 metros e a divergência em 250 hPa (WSH + DVM) - 

quadro inferior – às 12 UTC (esquerda), 16 UTC (centro) e 18 UTC (direita) nos dias 29 

de novembro de 2016 e 12 de dezembro de 2016, respectivamente. 
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 Os campos T2M + WD mostram a aproximação de uma frente fria pela mudança 

na direção meridional do vento (do noroeste para sudoeste) em 850 hPa (Figura 8.10, 

painel superior), conforme relatado no trabalho de Andrade (2005). Na região 

metropolitana do estado do Rio de Janeiro, os ventos do sudoeste são caracterizados por 

uma advecção fria na região, favorecendo uma diminuição da temperatura da superfície 

entre 12 UTC e 18 UTC. Essa incursão de ar mais frio favoreceu o aumento da 

estabilidade nas camadas inferiores da atmosfera e inibiu a oferta termodinâmica de 

energia potencial para o desenvolvimento convectivo (Doswell, 1987; Lombardo e 

Colle, 2011), conforme observado nas sondagens (Figura 8.7).  

 Com base nos campos MR + CVM (Figura 8.10, painel central), observa-se a 

presença da convergência do vento próxima à MARJ e a disponibilidade de umidade na 

região. Os campos WSH + DVM mostram um fraco cisalhamento vertical do vento, que 

pode ajudar no desenvolvimento de convecção profunda e a distribuição de chuva, bem 

como pequenos centros de divergência nos níveis superiores da atmosfera (Figura 8.10, 

painel inferior). Tal configuração sugere que, apesar da existência de um suporte 

dinâmico nos níveis médios e altos da atmosfera (Figuras A11 e A12), a ausência de 

suporte termodinâmico foi decisiva para o não desenvolvimento de convecção profunda 

e chuvas significativas ao longo do dia 29 de novembro de 2016.  

 No dia 12 de dezembro de 2016 (Figura 8.11), o ar mais quente nos baixos 

níveis e um cavado de onda curta nos níveis médios e altos da atmosfera (Figuras A13 e 

A14) favoreceu a formação de um pequeno sistema de baixa pressão em 850 hPa 

(Lewis, 1971; Schultz, 2005) sobre a MARJ. Esse pequeno sistema de baixa pressão 

inibiu temporariamente a advecção de ar frio sobre a MARJ (campos T2M + WD), 

garantindo a energia potencial para a elevação do ar em superfície (Doswell 1987; 

Drace et al 2014). Os campos MR + CVM mostram a disponibilidade de umidade e a 

convergência dos ventos na baixa troposfera sobre a MARJ às 12 UTC e 16 UTC. 

 Uma diminuição na intensidade da convergência sobre a MARJ é observada às 

18 UTC. Tal configuração mostra que, em tempestades intensas, as células convectivas 

estão sendo supridas com umidade em superfície horas antes da chuva (Ulanski e 

Garstang, 1978). Nos altos níveis (campos WSH + DVM), é possível observar centros 

de divergência de fluxo de massa sobre a MARJ caracterizando o desenvolvimento de 

circulações pré-convectivas verticais favoráveis ao desenvolvimento de tempestades 
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(Ulanski e Garstang, 1978; Lackmann e Yablonsky, 2004). Também é possível observar 

um fraco cisalhamento do vento entre os níveis baixos e médios da atmosfera, 

favorecendo a formação de convecção profunda e grande precipitação (Fleagle e Nuss, 

1985). A presença simultânea dessas condições termodinâmicas e dinâmicas favoreceu 

consequentemente a formação da tempestade e fortes chuvas sobre a região 

metropolitana do estado do Rio de Janeiro no fim da tarde do dia 12 de dezembro de 

2016, o que não aconteceu em 29 de novembro de 2016 (Silva et al., 2017). 

 

Figura 8.10 - Simulações do WRF para temperatura do ar em 2 m e circulação do vento 

em 850 hPa (T2M + WD) - quadro superior - , razão de mistura e convergência em 850 

hPa (MR + CVM) – quadro central -  e cisalhamento entre ventos em 500 hPa e 10 

metros e divergência em 250 hPa (WSH + DVM) - quadro inferior – às 12 UTC 

(esquerda), 16 UTC (centro) e 18 UTC (direita) no dia 29 de novembro de 2016.  
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Figura 8.11 - Simulações do WRF para temperatura do ar a 2 m e circulação do vento 

em 850 hPa (T2M + WD) - quadro superior - , razão de mistura e convergência em 850 

hPa (MR + CVM) – quadro central -  e cisalhamento entre ventos em 500 hPa e 10 

metros e divergência em 250 hPa (WSH + DVM) - quadro inferior – às 12 UTC 

(esquerda), 16 UTC (centro) e 18 UTC (direita) no dia 12 de dezembro de 2016. 

8.2.2 Intercomparação entre o perfil vertical da atmosfera observado para um 

evento de chuva na cidade do Rio de Janeiro e outro ocorrido na região serrana 

 Seguindo a metodologia proposta, quatro radiossondas foram lançadas às 14 

UTC, 16 UTC, 18 UTC e 20 UTC nos dias 02 de março de 2018 e 03 de março de 2016 

devido à previsão de chuvas sobre as regiões metropolitana e serrana do estado do Rio 

de Janeiro. Através das imagens do radar meteorológico de Sumaré 

(http://alertario.rio.rj.gov.br/), é possível observar a presença de tempestades 

convectivas isoladas com configuração espacial semelhante sobre o Rio de Janeiro. No 
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entanto, é possivel também observar que tais tempestades tiveram a sua formação e 

posicionamento sobre diferentes lugares. 

 No primeiro evento (02 de março de 2018), várias cidades localizadas sobre a 

região serrana do estado do Rio de Janeiro (cinza escuro na Figura 8.12) entraram em 

estágio de alerta pelo INEA. Devido à ocorrência das chuvas intensas, houve também a 

ocorrência de transbordamento do rio Quitandinha. No segundo evento (03 de março de 

2018), as novas tempestades convectivas (Figura 8.13) favoreceram a ocorrência de 

chuvas intensas e localizadas sobre a região metropolitana do estado do Rio de Janeiro 

(cinza claro na Figura 8.13), com ênfase na região da Baixada Fluminense. Em função 

dos acumulados de chuva registrados, os rios Capivari, Saracuruna e Inhomirim (que 

cruzam a cidade de Duque de Caxias) atingiram a iminência de transbordamento devido 

às fortes chuvas segundo o INEA. 

 

Figura 8.12 – Imagem do radar meteorológico do Sumaré às (a) 13:30 UTC, (b) 14:30 

UTC, (c) 15:30 UTC, (d) 16:30 UTC, (e) 17:30 UTC, (f) 18:30 UTC, (g) 19:30 UTC, 

(h) 20:30 UTC, (i) 21: 30 UTC, (j) 22:30 UTC, (k) 23:30 UTC em 02 de março e (l) 

00:30 UTC em 03 de março, 2018.  
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Figura 8.13 – Imagem do radar meteorológico do Sumaré às (a) 13:30 UTC, (b) 14:30 

UTC, (c) 15:30 UTC, (d) 16:30 UTC, (e) 17:30 UTC, (f) 18:30 UTC, (g) 19:30 UTC, 

(h) 20:30 UTC, (i) 21: 30 UTC, (j) 22:30 UTC, (k) 23:30 UTC em 03 de março e (l) 

00:30 UTC em 04 de março, 2018.  

 No dia 02 de março, observam-se pequenas variações verticais de temperatura 

devido à ausência de sistemas sinóticos que podem perturbar o ambiente atmosférico 

local e, consequentemente, produzir mudanças termodinâmicas expressivas no perfil 

troposférico, como discutido em Doswell III (2001) e Azevedo (2009). Nesse dia, os 

diagramas Skew T/log P (Figura 8.14) mostram uma distribuição de umidade em todo o 

perfil vertical da atmosfera, com uma camada profunda mais pronunciada de ar quase 

saturado entre os níveis atmosféricos mais baixos (até 850 hPa), e um perfil instável 

mais expressivo (variações de temperatura e umidade) observado nas camadas mais 

próximas da superfície (Seidel et al., (2005) e Balling e Cerveny (2003)). 

 Ainda nesse dia, condições atmosféricas instáveis e uma expressiva energia 

potencial (área cinzenta) necessária para elevar uma parcela de ar verticalmente do LFC 

até o LNB podem ser observadas durante o dia (Houze, 1993; Emanuel, 1994; Schultz 

et al., 2000). No final da tarde, verifica-se uma diminuição da energia potencial (área 
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cinza no diagrama Skew T/log P), que pode ser consequência da ausência de 

aquecimento solar e, consequentemente, de um resfriamento em superfície. 

 

Figura 8.14- Diagrama SkewT/LogP às (a) 14 UTC, (b) 16 UTC, (c) at 18 UTC e (d) 

20 UTC em 02 de março de 2018. 

 Em 03 de março, semelhante ao dia anterior, verifica-se um padrão similar de 

variações do perfil vertical de temperatura. Nesse dia, os diagramas SkewT/logP (Figura 

8.15) mostram expressivas variações verticais de temperatura, e consequentemente 

instabilidade,  nas camadas mais próximas à superfície, caracterizando a importância do 

ciclo diário de aquecimento solar na transferência de energia por condução (Arya, 2001; 

Seidel et al., 2005; Balling e Cerveny, 2003). No início da tarde, observa-se uma 
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distribuição de umidade da superfície até os níveis médios (500 hPa) e uma camada 

profunda mais pronunciada de ar quase saturado entre os níveis atmosféricos mais 

baixos. Nesse dia, um padrão de perfil termodinâmico muito semelhante é observado 

para todas as sondagens sub-diárias (Figura 8.15), todavia valores mais significativos 

são observados nesse dia em relação ao dia anterior (Figura 8.14). 

 

 

Figura 8.15 - Diagrama SkewT/LogP às (a) 14 UTC, (b) 16 UTC, (c) 18 UTC e (d) 20 

UTC em 03 de março de 2018. 

 Para analisar as variações termodinâmicas sub-diárias (14 UTC, 16 UTC, 18 

UTC e 20 UTC), os índices CAPE, CIN, LI, K, TT e LR foram calculados a partir de 
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dados de sondagens para intercomparar a variabilidade atmosférica relacionada às 

tempestades convectivas isoladas (Figuras 8.12 e 8.13, mostradas anteriormente) que se 

desenvolveram em 02 de março de 2018 e 03 de março de 2018, respectivamente 

(Figura 8.16). 

 A Figura 8.16a revela os resultados obtidos para a evolução temporal da CAPE 

em 02 de março (esquerda) e 03 de março (direita) de 2018. Conforme observado nos 

diagramas Skew-T/Log-P (Figuras 8.14 e 8.15), uma expressiva energia potencial, 

representada pela CAPE, é observada em ambos os dias. Em 02 de março, a CAPE 

máxima registrada (aproximadamente 3200 J.kg
-1

) ocorreu às 16 UTC. Em 03 de março, 

o pico (aproximadamente 3400 J.kg
-1

) ocorreu às 18 UTC. Observa-se um padrão 

oposto para o CIN (área magenta nos diagramas Skew-T/Log-P), que apresenta um 

decréscimo progressivo durante a tarde de 02 de março (Figura 8.16b) e valores 

próximos de zero (não existência) em 03 de março (Figura 8.16b à direita). 

 A Figura 8.16c, por sua vez, denota a evolução sub-diária do LI. Para ambos os 

dias, é possível verificar os valores mais significativos (aproximadamente -5 °C) de LI 

para os mesmos instantes de tempo dos picos da CAPE (Figura 8.16a). Esse padrão de 

comportamento concomitante verificado entre LI e CAPE caracteriza um ambiente 

atmosférico instável e aumenta o potencial de desenvolvimento de tempestades 

convectivas (DeRubertis 2006). No entanto, um padrão mais longo e estreito da CAPE é 

observado nos diagramas Skew-T/Log-P (Figuras 8.14 e 8.15) que indicam um 

ambiente favorável a chuvas intensas, como previamente discutido (Baba, 2016; 

Bunkers e Doswell, 2016). 

 Os índices K (Figura 8.16d) e TT apresentaram (Figura 8.16e) valores 

significativos (acima de 30°C e 40°C, respectivamente) em ambos os dias. A presença 

de uma pequena camada seca no início da tarde de 02 de março (Figura 8.14a) 

promoveu diminuição nos valores de K (Figura 8.16d à esquerda), o que não afetou o 

comportamento do índice TT (Figura 8.16e à esquerda). Tal padrão não ocorreu no dia 

03 de março (Figura 8.16e à direita), consequentemente, comportamentos semelhantes 

dos índices K e TT são observados (Silva Dias (2000)). Apesar da variação LR (Figura 

8.16f) sub-diária observada em ambos os dias, o índice LR não expressou valores 

significativos (nunca alcançou 6,0 °C/km). Esse padrão também corrobora o perfil 
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CAPE mais longo e menos amplo observado nos diagramas SkewT/log P (Figuras 8.14 

e 8.15). 

 Uma comparação dos índices termodinâmicos para 02 de março e 03 de março 

indica um comportamento similar de variação sub-diária para ambos os dias. Esse 

padrão foi observado, principalmente, porque os dois dias foram caracterizados pela 

presença de uma massa de ar quente (Silva Dias, 1987; Nascimento, 2005). Os índices 

CAPE, K e TT apresentaram valores significativos para o desenvolvimento das 

tempestades observadas nas imagens de radar (Figura 8.12 e 8.13, já mostradas). 

Valores baixos do CIN (mais próximo de zero) também foram observados em ambos os 

dias, caracterizando a presença da instabilidade atmosférica e um ambiente favorável ao 

desenvolvimento de tempestades na presença de um gatilho dinâmico (Silva et al., 

2017). Os índices LI e LR não apresentaram valores significativos para ambos os dias. 

No entanto, tal comportamento esteve associado ao perfil mais longo e estreito 

observado nos diagramas Skew T log P (Figuras 8.14 e 8.15, mostradas anteriormente). 

 

Figura 8.16 – Variações sub-diárias (14 UTC, 16 UTC, 18 UTC e 20 UTC) dos índices: 

(a) CAPE; (b) CIN; (c) LI; (d)  K; (e) TT e (f) LR em 02 de março (esquerda) e 03 de 

março (direita) de 2018. 
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 A Figura 8.17 mostra a rosa dos ventos em 02 de março (acima) e 03 de março 

(abaixo) entre a superfície e 850 hPa (esquerda), entre 850 hPa e 500 hPa (média) e 

entre 500 hPa e 250 hPa (direita) coletados pelas radiossondas ( 14 UTC, 16 UTC, 18 

UTC e 20 UTC). Nos baixos níveis da atmosfera, verifica-se uma maior frequência de 

ventos de oeste em 02 de março e uma frequência mais elevada de ventos de noroeste 

em 03 de março. Observa-se uma pequena frequência das componentes de sudeste e 

sudoeste  nos dias 02 e 03 de março de 2018, respectivamente. Ambas as componentes 

do vento são caracterizados por promover advecção quente e fria em direção à MARJ 

(Teixeira e Satyamurti, 2007). Para ambos os dias, a frequência de ventos nos níveis 

médios da atmosfera (Figura 8.17b) foi caracterizada pela presença de altas frequências 

das componentes de sudoeste, que podem também trazer umidade do Oceano Atlântico 

para a MARJ e aumentar a instabilidade nos baixos níveis da atmosfera (Figura 8.17b). 

Nos altos níveis, observa-se uma frequência de componentes zonais para ambos os dias. 

 

Figura 8.17 – Rosa dos ventos em 02 de março (acima) e 03 de março (abaixo) entre (a) 

superfície e 850 hPa, (b) 850hPa e 500 hPa) and (c) 500hPa e 250 hPa obtidos através 

dos dados coletados pelas radiossondas.  
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 As Figuras 8.18 e 8.19 mostram simulações do WRF para temperatura do ar a 2 

m e circulação dos ventos em 850 hPa (T2M + WD) - quadro esquerdo, razão de 

mistura e convergência em 850 hPa (MR + CVM) – quadro central - e cisalhamento dos 

ventos entre 500 hPa e 10 metros e divergência dos vento em 250 hPa (WSH + DVM) – 

quadro direito -  às (a) 14 UTC, (b) 16 UTC, (c) 18 UTC e (d) 20 UTC em 02 de março 

e 03 de março de 2018, respectivamente. 

 No dia 02 de março, a circulação dos ventos em 850 hPa mostra um fluxo de 

oeste promovendo a advecção quente em direção a MARJ (Figura 8.18), como 

observado na Figura 8.17a. Durante a tarde, também é possível verificar valores mais 

altos de temperatura (e energia potencial) sobre a MARJ, o que poderia ser uma 

resposta concomitante do aquecimento solar e advecção de temperatura (Doswell, 1987; 

Dacre et al., 2015). Os campos MR+CVM apresentam maior disponibilidade de 

umidade e significativa convergência em 850 hPa sobre a região serrana que, associada 

à advecção, garantiu mecanismos termodinâmicos e dinâmicos para a formação das 

tempestades. Nos níveis atmosféricos superiores (campos WSH + DVM), a divergência 

dos ventos em 250 hPa apresentou uma distribuição espacial semelhante à observada na 

convergência em 850 hPa (campos MR+CVM). Também é possível verificar um 

acoplamento vertical dos centros CONV e DIV sobre a região serrana, que, associado a 

um fraco cisalhamento do vento, caracteriza um padrão de circulação dinâmica 

favorável à tempestade convectiva isolada e chuvas fortes sobre a região (Ulanski e 

Garstang, 1978; Lackmann e Yablonsky, 2004, Silva et al., 2017). 

 Um comportamento similar dos resultados da simulação numérica é observado 

em 03 de março. Nesse dia, uma circulação dos ventos de norte e noroeste é observada 

em 850 hPa. Semelhante ao dia anterior, esse padrão também traz uma advecção quente 

em direção à MARJ (Figura 8.19). Diferentemente do dia anterior (02 de março), os 

campos MR + CVM denotam maior disponibilidade de umidade e significativa 

convergência dos ventos em 850 hPa sobre a região serrana que se estendem até a 

MARJ. Nos níveis atmosféricos superiores (WSH + DVM campos), os centros de 

divergência dos ventos em 250 hPa também se estenderam em direção à MARJ, 

acoplados à convergência dos ventos em 850 hPa (MR + CVM), comportamento 

concomitante que denota a importância do acoplamento vertical dos mecanismos 
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dinâmicos, associado à instabilidade termodinâmica, para desenvolver tempestades 

convectivas e chuvas fortes sobre o estado do Rio de Janeiro (Ulanski e Garstang, 1978; 

Lackmann e Yablonsky, 2004; Silva et al., 2017). 

 Através de uma comparação entre as simulações numéricas realizadas para os 

dois dias, verifica-se que, em 02 de março, os gatilhos dinâmicos  concentraram-se 

sobre a região serrana (Figura 8.18). No dia 03, entretanto, verifica-se uma extensão 

destes gatilhos dinâmicos em direção à MARJ (Figura 8.19). Os campos de circulação 

dos ventos em 850 hPa sugerem que esta diferença no posicionamento espacial esteve 

associada à direção do vento, que foi caracterizada por um forte componente oeste no 

primeiro dia (02 de março) e noroeste no segundo dia (03 de março), favorecendo o 

desencadeamento dinâmico (convergência e divergência) do desenvolvimento 

convectivo sobre diferentes regiões (Teixeira e Satyamurti, 2007; Silva et al., 2017). 
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Figura 8.18 - Simulações com o WRF para temperatura do ar a 2 m e circulação de 

vento em 850 hPa (T2M + WD) - quadro esquerdo, razão de mistura e convergência em 

850 hPa (MR + CVM) – quadro central - e cisalhamento dos ventos entre 500 hPa e 10 

metros e divergência de vento em 250 hPa (WSH + DVM) – quadro direito -  às (a) 14 

UTC, (b) 16 UTC, (c) 18 UTC e (d) 20 UTC em 02 de março de 2018. 



153 
 

 

Figura 8.19 - Simulações com o WRF para temperatura do ar a 2 m e circulação de 

vento em 850 hPa (T2M + WD) - quadro esquerdo, razão de mistura e convergência em 

850 hPa (MR + CVM) – quadro central - e cisalhamento dos ventos entre 500 hPa e 10 

metros e divergência de vento em 250 hPa (WSH + DVM) – quadro direito -  às (a) 14 

UTC, (b) 16 UTC, (c) 18 UTC e (d) 20 UTC em 03 de março de 2018. 
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8.2.3 Intercomparação entre o perfil vertical da atmosfera para os dias com nuvens 

com precipitação convectiva, estratiforme e não precipitantes 

 A classificação de tipos de nuvens usando dados de satélite e radar tem sido 

estudada por muitos autores (Rossow e Schiffer, 1991; Liu et al., 1995; Steiner e 

Houze, 1997; Rigo e Llasat 2004; Bennartz 2007; Deng et al., 2014; Poweel et al., 

2016, Silva et al., 2017). Através das varreduras realizadas por radares meteorológicos, 

é possível avaliar diferentes características para nuvens convectivas e estratiformes e 

não precipitantes devido aos diferentes atributos dinâmicos e microfísicos existentes 

(Deng et al., 2014). Nuvens convectivas são originadas por correntes ascendentes 

intensas que são capazes de promover o movimento vertical das gotas nas nuvens e 

favorecer o seu crescimento, enquanto que nuvens estratiformes são caracterizados por 

áreas em que os movimentos do ar são, geralmente, mais fracos (Powell et al., 2016). 

Fracos gradientes de refletividade são observados em regiões estratiformes, enquanto 

que variações expressivas são observadas em nuvens convectivas (Steiner et al., 1995; 

Ulbrich e Atlas, 2002; Bringi et al., 2009; Deng et al., 2014).  

 A refletividade medida por radares meteorológicos também tem sido usada para 

diagnosticar e classificar os tipos de nuvens (Parker e Johnson, 2000; Punkka e Bister, 

2005; Lazri et al., 2012). Segundo critério estabelecido e utilizado como referência, 

nuvens convectivas são caracterizadas quando há a existência de valores de 

refletividade maiores do que 40 dBZ, nuvens estratiformes para valores entre 20 dBZ e 

40 dBZ e nuvens não precipitantes para valores abaixo de 20 dBZ (Hagen et al., 2000; 

Sui et al., 2007; Goudenhoofdt e Delobbe 2012, Yang et al., 2013).  

 Adotando a metodologia proposta, o presente trabalho procurou também 

caracterizar, utilizando as imagens do radar do Sumaré, os dias em que houve a 

formação de nuvens convectivas, estratiformes e não precipitantes durante os 

experimentos de radiossondagens realizados pelo grupo de pesquisa do Laboratório de 

Recursos Hídricos e Meio Ambiente (LABH2O) da COPPE/UFRJ. Os dias 

classificados segundo esse critério  encontram-se na Tabela 8.3. Após a categorização 

dos dias, procurou-se analisar o comportamento dos indicadores termodinâmicos e 

dinâmicos com a finalidade de intercomparar as características presentes nessas 

variáveis para os três grupos de nuvens identificados.  
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Tabela 8.3 – Experimentos de radiossondagem e tipos de nuvens classificadas 

Experimentos de radiossondagem Nuvens classificadas 

17/11/2016, 12/12/2016, 02/01/2017, 

03/01/2017, 06/01/2017, 12/01/2017, 

19/01/2017, 06/03/2017, 13/03/2017, 

24/03/2017, 03/01/2018, 11/01/2018, 

12/01/2018, 22/01/2018, 25/01/2018, 

22/02/2018, 01/03/2018, 02/03/2018, 

03/03/2018 

Convectivas 

18/11/2016, 13/01/2018, 15/01/2018, 

08/03/2018 Estratiformes 

29/11/2016, 13/02/2017, 16/01/2018, 

17/01/2018, 23/01/2018, 15/03/2018, 

16/03/2018 Não precipitantes 

 

 Para a discussão inicial, foram escolhidos três dias em que esses tipos de nuvens 

foram observadas no estado do Rio de Janeiro. Os dias escolhidos foram 22/02/2018 

caracterizado por nuvens convectivas, 08/03/2018 por nuvens estratiformes e 

15/03/2018 por nuvens não precipitantes. Nesses dias, a mesma quantidade de 

radiossondas foram lançadas ao longo das mesmas horas, isto é, 15 UTC (12 h hora 

local), 17 UTC (14 h), 19 UTC (16 h) e 21 UTC (18 h). Após essas escolhas, foram 

avaliados os indicadores termodinâmicos através dos diagramas Skew-T/log-P e os 

indicadores dinâmicos através das saídas do modelo WRF.   

 No final da manhã do dia 22 de fevereiro (Figura 8.20a), uma camada de 

temperatura atmosférica instável quase saturada da superfície até 600 hPa é observada. 

Acima desse nível, verifica-se uma camada seca que se estende até os altos níveis da 

atmosfera. No início (Figura 8.20b) e em meados da tarde (Figura 8.20c), observa-se um 

aumento progressivo de umidade. Entretanto, a presença remanescente de uma camada 

seca é observada em todas essas sondagens (Figuras 8.2a-c) na camada atmosférica 

entre 600 e 400 hPa. Segundo Silva Dias (2000), um ingrediente importante é a 

existência de uma camada de ar seco em níveis acima de 700 hPa sobrepostos a uma 

camada úmida e quente em níveis mais baixos. Tal comportamento pôde ser observado 

nesse dia, corroborando a fundamentação teórica para a formação das nuvens 

convectivas proposta por Silva Dias (2000). Uma energia potencial expressiva é 

observada em todas as sondagens nesse dia (Figura 8.20), com valores CAPE acima de 

3000 J.kg
-1

 (Houze, 1993; Emanuel, 1994; Schultz et al., 2000). A permanência da 
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energia potencial está relacionada, principalmente, à presença da ZCAS, que configura 

o fluxo noroeste e traz ar mais quente e úmido da Amazônia para o estado do Rio de 

Janeiro (Satyamurti e Rao, 1988; Ferreira et al., 2004; Quadro et al., 2012 ) e 

instabilidade local produzida nos baixos níveis da atmosfera, resultantes do 

aquecimento solar e da evapotranspiração em superfície (Doswell, 2001).   

 

Figura 8.20 - Diagrama SkewT/LogP às (a) 15 UTC, (b) 17 UTC, (c) 19 UTC e (d) 21 

UTC em 22 de fevereiro de 2018. 

 Um perfil vertical similar de umidade comparado a 22 de fevereiro é observado 

em 03 de março de 2018. Para todas as sondagens sub-diárias lançadas nesse dia, uma 

camada amfosférica saturada é observada da superfície até 500 hPa, e uma camada seca 

é observada  nos níveis atmosféricos acima (Figura 8.21). No entanto, nenhuma energia 
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potencial significativa é verificada durante esse dia, o que caracteriza a importância de 

mecanismos dinâmicos para o desenvolvimento de nuvens de estratiformes em 

comparação com nuvens convectivas (Figura 8.20) no que concerne à disponibilidade 

de umidade atmosférica (Klein e Hartmann, 1993; Doswell, 2001).  

 

Figura 8.21 - Diagrama SkewT/LogP às (a) 15 UTC, (b) 17 UTC, (c) 19 UTC e (d) 21 

UTC em 08 de março de 2018. 

 Em 15 de março, os diagramas Skew-T/log-P (Figura 8.22) também 

caracterizaram a presença de energia potencial e variações expressivas de temperatura 

nos baixos níveis da atmosfera. No entanto, ao contrário de 22 de fevereiro e 03 de 

março, uma camada mais seca é observada ao longo da atmosfera, principalmente na 
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baixa troposfera. Apesar da presença da energia potencial presente neste dia (valor 

máximo 2000 J.kg
-1

 às 19 UTC),  verifica-se a necessidade de um trabalho a ser 

realizado (área de magenta nos diagramas Skew T Log P) para promover o movimento 

ascendente das parcelas de ar neste dia, isto é, a necessidade de um gatilho dinâmico 

para o desenvolvimento de nuvens mais intensas (Doswell, 2001). 

Figura 8.22 - Figura 8.21 - Diagrama SkewT/LogP às (a) 15 UTC, (b) 17 UTC, (c) 19 

UTC and (d) 21 UTC em 15 de março de 2018. 

 Os índices CAPE, CIN, LI, LR, K e TT foram calculados a partir dos dados das 

sondagens para avaliar a termodinâmica da atmosfera na escala sub-diária (15 UTC, 17 

UTC, 19 UTC e 21 UTC) relacionadas às nuvens convectivas em 22 de fevereiro 
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nuvens estratiformes em 08 de março e não precipitantes em 15 de março de 2018. Os 

resultados são mostrados na Figura 8.23. 

 A Figura 8.23a revela os resultados obtidos para a evolução temporal da CAPE 

em 22 de fevereiro (vermelho), 08 de março (laranja) e 15 de março (amarelo) de 2018. 

Segundo Nascimento (2005) e Hallak e Filho (2012), CAPE acima de 2500 J.kg
-1

 é um 

indicativo do potencial atmosférico para o desenvolvimento convectivo. Essa 

característica só foi observada para o dia “convectivo” com valores variando entre 2600 

J.kg
-1

 e 3200 J.kg
-1

 (Figura 8.23a à esquerda), conforme verificado nos diagramas 

Skew-T/Log-P (Figura 8.20) em 22 de fevereiro. Valores não significativos foram 

observados para o dia estratiforme (Figura 8.23b central). Apesar dos consideráveis 

valores da CAPE, variando entre 1200 J.kg
-1

 e 1500 J.kg
-1

 em 15 de março, é possível 

observar a presença do CIN (Figura 8.23b à esquerda) com valores entre -100 J.kg
-1

 e -

300 J.kg
-1

, caracterizando a necessidade de uma expressiva forçante dinâmica. O índice 

LI (Figura 8.23c) também caracterizou valores mais expressivos (abaixo de -5°C) 

apenas no dia convectivo, caracterizando a maior “área ampla” observada nos 

diagramas Skew-T/log-P para esse dia (Figura 8.20) em comparação com os outros dias 

(Figuras 8.21 e 8.22). Esse comportamento concomitante de valores significativos da 

CAPE e LI verificados em 22 de fevereiro (Figuras 8.23a e 8.23c à direita) caracteriza a 

importância do ingrediente termodinâmico para desenvolver nuvens convectivas em 

comparação aos outros tipos de nuvens (Nascimento, 2005; DeRubertis, 2006).  

 Ao contrário do observado para a CAPE, CIN e LI, a variação sub-diária do LR 

(Figura 8.23d) apresentou valores significativos (acima de 6,5 °C/km) apenas para o dia 

não precipitante (Figura 8.23d à esquerda). O comportamento sugere que os baixos 

valores de umidade nos níveis atmosféricos inferiores promovem o aquecimento do ar 

seguindo a taxa de decréscimo da adiabática seca (9,8 °C/km) nos diagramas Skew-

T/log-P (Figura 8.22) e níveis mais altos de saturação de ar, o que não ocorreu nos 

outros dias (Figuras 8.20 e 8.21). Os índices K (Figura 8.23e) e TT (Figura 8.23f) 

apresentaram valores significativos (acima de 30 °C e 40 °C, respectivamente) para 

todos os dias (Nascimento, 2005). Esse padrão pode ser uma consequência de diferentes 

taxas de umidade e aquecimento característico da estação quente na região do estudo 

(Silva et al., 2018). No entanto, devido ao alto aquecimento presente no não precipitante 

(Figura 5), valores mais expressivos de TT são observados nesse dia (Figura 8.23f à 
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esquerda) em comparação com o dia convectivo (Figura 8.23f à direita) e estratiforme 

(Figura 8.23f região central). 

 

Figura 8.23 – Variação sub-diária (15 UTC, 17 UTC, 19 UTC and 21 UTC) dos índices 

(a) CAPE; (b) CIN; (c) LI; (d) K; (e) TT e (f) Lapse-Rate em 22 de fevereiro 

(vermelho), 08 de março (laranja) e 15 de março (amarelo) de 2018. 

 As Figuras 8.24 e 8.25 mostram simulações com o WRF para temperatura do ar 

a 2 m e circulação de vento em 850 hPa (T2M + WD) – quadro esquerdo, convergência 

dos ventos (área sombreada negativa) e divergência (área sombreada positiva) em 1000 

hPa e convergência do vento (linhas negativas) e divergência (linhas positivas) em 850 

hPa (CV + DV) – quadro central, e cisalhamento dos ventos entre 500 hPa e 10 metros e 

convergência de vento (linhas negativas) e divergência (linhas positivas) em 250 hPa 

(WSH + DVM) – quadro à direita - para 15 UTC (Figura 8.24) e 17 UTC (Figura 8.25) 

em 22 de fevereiro (início), 08 de março (meio) e 15 de março (parte inferior) de 2018, 

respectivamente. Os outros horários com lançamentos de radiossondagens (19 UTC e 

21 UTC) não serão apresentados devido à semelhança dos resultados dos indicadores 

obtidos nas simulações. 

 Em 22 de fevereiro, a circulação dos ventos em 850 hPa mostra um fluxo de 

noroeste de ar úmido e quente da Amazônia em direção ao estado do Rio de Janeiro 
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(Figura 8.25a) e ao Oceano Atlântico adjacente às 15 UTC e 17 UTC. Como discutido 

anteriormente, esse padrão atmosférico está relacionado à configuração da Zona de 

Convergência da América do Sul (ZCAS) presente nesse dia (Figuras A15a-A20a). A 

convergência e divergência nos baixos níveis de atmosfera caracterizam a presença de 

valores positivos e negativos concomitantes sobre o Rio de Janeiro (Figura 8.24b e 

8.25b). Entretanto, um acoplamento entre a convergência de ventos é observado na 

camada atmosférica entre 1000 hPa e 850 hPa. Nos altos níveis da atmosfera, verifica-se 

a presença da divergência do vento (Figura 8.24c e 8.25c) próxima aos locais com 

convergência de ventos nos baixos níveis. O padrão mostra a importância de uma 

estrutura vertical da atmosfera para garantir um mecanismo dinâmico para a formação 

das nuvens convectivas (Doswell 1987; Tajbakhsh et al., 2012). Um fraco cisalhamento 

do vento também é observado, favorecendo o desenvolvimento da precipitação.  

 Uma configuração não similar é observada em 08 de março às 15 UTC (Figura 

8.24) e 17 UTC (Figura 8.25). Nesse dia, as circulações de vento em 850 hPa foram 

caracterizadas por um fluxo de sudeste advectando ar úmido do Oceano Atlântico 

adjacente (Figura 8.24d e Figuras A15b-A20b). No entanto, verifica-se uma camada 

convergência em 1000 hPa sobreposta a uma camada de divergência em 850 hPa 

(Figura 8.24e e 8.25e) promovendo um confinamento dos movimentos verticais, 

promovidos pelos gatilhos dinâmicos, favorecendo a formação de nuvens distribuídas 

horizontalmente. Nos níveis atmosféricos superiores, a convergência dos ventos (Figura 

8.24f e 8.25f) também pode ser observada. O comportamento simultâneo da 

convergência e divergência dos ventos ao longo da atmosfera sugere uma estrutura 

física das nuvens estratiformes distinta da estrutura de nuvens convectivas (Collier 

2003). 

 Em 15 de março de 2018, um comportamento semelhante da convergência e 

divergência dos ventos nos baixos níveis (Figuras 8.24h e 8.25h) e níveis superiores 

(Figuras 8.24i e 8.25i) é observado em relação ao dia de nuvens estratiformes (08 de 

março). A circulação dos ventos em 850 hPa mostra a presença de uma componente de 

nordeste sobre o estado do Rio de Janeiro, trazendo ar mais quente e com uma menor 

disponibilidade de umidade para o estado do Rio de Janeiro (Figuras A15c-A20c). 

Assim, o desenvolvimento das nuvens não teve um suporte de umidade suficiente para a 

formação da precipitação neste dia (Moraes 2005; Moura et al., 2013). Esse 

comportamento concomitante denota a importância do acoplamento vertical de 
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mecanismos dinâmicos, associado à instabilidade termodinâmica, para o 

desenvolvimento de tempestades convectivas e chuvas intensas sobre o estado do Rio 

de Janeiro (Ulanski e Garstang, 1978; Lackmann e Yablonsky, 2004; Silva et al., 2017). 

 

Figura 8.24 - Simulações com o WRF para temperatura do ar a 2 m e circulação de 

vento em 850 hPa (T2M + WD) – quadro esquerdo, convergência de vento (área 

sombreada negativa) e divergência (área sombreada positiva) em 1000 hPa e 

convergência de vento linhas) e divergência (linhas positivas) em 850 hPa (CV + DV) – 

quadro central, e cisalhamento dos ventos em 500 hPa e 10 metros e convergência de 

vento (linhas negativas) e divergência (linhas positivas) em 250 hPa (WSH + DVM) – 
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quadro à direita – às 15 UTC em 22 de fevereiro (parte superior), 08 de março (meio) e 

15 de março (parte inferior) de 2018, respectivamente. 

 

Figura 8.25 - Simulações com o WRF para temperatura do ar a 2 m e circulação de 

vento em 850 hPa (T2M + WD) – quadro esquerdo, convergência de vento (área 

sombreada negativa) e divergência (área sombreada positiva) em 1000 hPa e 

convergência de vento linhas) e divergência (linhas positivas) em 850 hPa (CV + DV) – 

quadro central, e cisalhamento dos ventos em 500 hPa e 10 metros e convergência de 

vento (linhas negativas) e divergência (linhas positivas) em 250 hPa (WSH + DVM) – 

quadro à direita – às 17 UTC em 22 de fevereiro (parte superior), 08 de março (meio) e 

15 de março (parte inferior) de 2018, respectivamente. 
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 Para avaliar um padrão atmosférico relacionado aos dias com nuvens 

convectivas, estratiformes e não precipitantes durante os experimentos realizados pelo 

LABH2O entre novembro de 2016 e março de 2018 (Silva et al., 2017), análises 

estatísticas do perfil atmosférico vertical, ventos, parâmetros dinâmicos e 

termodinâmicos foram conduzidas com a finalidade de caracterizar as diferenças 

relacionadas a esses tipos de nuvem e fornecer ferramentas aos previsores locais e 

sistemas de alerta. 

 A Figura 8.26 mostra o comportamento médio da temperatura do ar (8.26a) e da 

razão de mistura (8.26b) para os dias de nuvens convectivas (linha vermelha), 

estratiformes (linha laranja) e nuvens não precipitantes (linha amarela) subtraídos do 

comportamento médio dessas variáveis observadas em todos os dias do experimento 

(Tabela 8.3). A partir da Figura 8.26a, é possível observar que, nos dias com nuvens não 

precipitantes, a atmosfera caracterizou uma tendência a apresentar as maiores variações 

positivas de temperatura (linha amarela) seguida pelos dias convectivos (linha 

vermelha). Um comportamento oposto é observado para os dias estratiformes que 

apresentam uma tendência de diferença negativa de temperatura (linha laranja), 

principalmente nos níveis atmosféricos mais baixos. Não se verifica um padrão 

semelhante para a razão de mistura (Figura 8.26b), que apresentou as diferenças mais 

positivas relacionadas aos dias convectivos. No entanto, esse comportamento é mais 

expressivo entre a superfície e 800 hPa. Os dias estratiformes apresentaram as maiores 

diferenças na camada atmosférica entre 800 e 600 hPa. Para as nuvens não 

precipitantes, verifica-se uma diferença média negativa da razão de mistura entre a 

superfície e a camada de 800 hPa. Acima dessa camada, o perfil médio tendeu a 

apresentar valores semelhantes aos observados nos dias convectivo e estratiforme. 

 Esses comportamentos médios observados concordam com os estudos de caso 

caracterizados nos diagramas Skew-T/log-P (Figuras 8.20-8.22). Um dos ingredientes 

necessários para o desenvolvimento convectivo é a presença concomitante de 

aquecimento e umidade (Doswell, 2001), sendo essa característica observada nos dias 

convectivos através dos valores mais significativos nas camadas mais próximas da 

superfície. O padrão sugere a influência do ciclo diurno de aquecimento solar no 

aquecimento da baixa troposfera por condução e maiores taxas de umidade por 

evapotranspiração (também devido ao aquecimento solar) durante a estação quente 

(Arya, 2001; Holton et al., 2002). Sobre o Rio de Janeiro, os dias estratiformes são 
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observados, principalmente, após a passagem de frentes frias e a atuação de um sistema 

de alta pressão migratório (Martins, 2012). Esse padrão é responsável por trazer 

umidade do oceano e advecção fria (relacionado ao ar de latitudes mais elevadas) em 

direção ao Rio de Janeiro, como pôde ser observado nas Figuras 8.23 e 8.24. Um 

expressivo aquecimento foi observado nos níveis mais baixos da atmosfera para os dias 

com nuvens não precipitantes, o que também é uma consequência do aquecimento solar 

durante a estação quente. Entretanto, foi observado um padrão negativo de razão de 

mistura, o que caracteriza que a presença de altas temperaturas (aquecimento diurno) 

não é um gatilho para a formação de nuvens convectivas se não houver um suporte 

significativo de umidade (Silva et al., 2018).       

 

Figura 8.26 - Comportamento médio do perfil vertical da temperatura do ar (a) e razão 

de mistura (b) para os dias classificados como nuvens convectivas (linha vermelha), 

estratiformes (linha laranja) e nuvens não precipitantes (linha amarela). Os resultados 

mostram respectivamente a média da subtração entre o perfil vertical observado nas 

radiossondas lançadas a tarde e a média de todos os dias das sondagens realizadas à 

tarde.  
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 A partir da Figura 8.27 (esquerda), é possível verificar que os dias de nuvens 

convectivas estiveram associados à advecção de noroeste e sudeste nos níveis 

atmosféricos mais baixos sobre o estado do Rio de Janeiro. Teixeira e Satyamurti 

(2007) verificaram que a componente dos ventos de nordeste pode ser responsável por 

trazer umidade e ar quente da região Amazônica para o sul do Brasil, principalmente 

relacionado à configuração da ZCAS ou à presença do jato de baixos níveis. A 

componente de sudeste poderia estar relacionada ao avanço de frentes frias sobre o 

Oceano Atlântico adjacente trazendo também umidade para o estado do Rio de Janeiro.  

  Os dias estratiformes (Figura 8.27 central) foram caracterizados por ventos de  

sul que sugere a circulação proveniente do sistema anticiclone localizado em latitudes 

mais altas, trazendo ar mais frio em direção ao estado do Rio de Janeiro (Martins, 

2012). Os dias sem chuvas (Figura 8.27 direita) foram caracterizados por frequências 

mais baixas das componentes de noroeste e altas frequências das componentes de leste, 

ambos responsáveis por advectar ar quente em direção ao estado do Rio de Janeiro. No 

entanto, a componente de leste é responsável por trazer ar mais seco, favorecendo os 

valores mais baixos de razão de mistura observados em dias sem chuva (Figura 8.27 no 

meio). Os níveis médios e altos da atmosfera mostraram um padrão similar para os dias 

convectivos e estratiformes. Este comportamento caracteriza a importância da 

circulação de ventos nos baixos níveis da atmosfera na advecção quente ou fria, assim 

como na produção de diferentes suportes dinâmicos relacionados a esses dois tipos de 

nuvens. Para os eventos sem chuvas (Figura 8.27 à direita), um comportamento similar 

dos ventos nos níveis médios é observado em comparação aos níveis atmosféricos mais 

baixos. Os ventos superiores caracterizam um padrão oposto relacionado aos ventos nos 

baixos níveis. 
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Figura 8.27 – Rosa dos ventos para os dias classificados com formação de nuvens 

convectivas, estratiformes e não precipitantes para as camadas entre a superfície e 850 

hPa (a, b, c), entre 850 hPa - 500 hPa (d, e, f) e entre 500 hPa - 200 hPa (g, h, i) a partir 

dos dados medidos pelas radiossondas. 

 A Figura 8.28 mostra os gráficos de dispersão das variáveis termodinâmicas e 

variáveis dinâmicas para os dias com nuvens convectivas (vermelho), nuvens 

estratiformes (laranja) e nuvens não precipitantes (amarelo). Os parâmetros 

termodinâmicos (Figura 8.28a a 8.28l) foram calculados usando os dados de sondagem 

durante os experimentos. Os parâmetros dinâmicos foram calculados usando os 
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resultados de WRF simulados para todos os dias. Dada a diversidade espacial da 

convergência e divergência dos ventos, uma região ao redor da UFRJ (entre 22,2 °S-

23,2 °S e 43,5 W-44,5 W) foi utilizada para avaliar os efeitos locais dos gatilhos 

dinâmicos durante os eventos analisados. Dados os distintos mecanismos dinâmicos 

relacionados às nuvens convectivas e estratiformes (Maps e Lin, 2004; Homeyer et al., 

2014), neste estudo, foram considerados os níveis atmosféricos entre 1000 hPa e 850 

hPa para caracterizar a convergência (CLL) e divergência (DLL) no baixa troposfera, a 

camada entre 700 hPa e 500 hPa como CONV (CML) e DIV (DML) nos níveis médios, 

e a camada entre 300 hPa e 200 hPa como CONV (CUL) e DIV (DUL) nos níveis 

superiores. 

 Conforme observado na Figura 8.26a, os valores mais altos de temperatura são 

observados para os dias com nuvens não precipitantes e os valores mais baixos para os 

dias de nuvens estratiformes. Entretanto, como também observado na Figura 8.26b, os 

valores mais significativos de umidade são observados para os dias com nuvens 

convectivas, com valores mais pronunciados (Figura 8.28a). Os dias caracterizados com 

ambiente atmosféricos próximos à saturação foram encontrados nos dias estratiformes 

(Figura 8.28b), com os menores valores de depressão do ar em superfície registrados. 

Apesar dos valores mais baixos de depressão do ar observados para os dias 

estratiformes, vale a pena mencionar que esse comportamento não significa valores 

mais elevados de umidade, como observado para os dias convectivos (Figura 8.28c). 

 Como o parâmetro CAPE é altamente dependente do aquecimento e da umidade 

próxima à superfície, é possível verificar que os dias convectivos apresentam os valores 

mais altos (Figura 8.28d). Os dias com nuvens não precipitantes também foram 

caracterizados com a presença da CAPE. No entanto, valores mais baixos foram 

observados para esses dias em comparação aos dias convectivos. Os menores valores da 

CAPE foram verificados para os dias com nuvens estratiformes. Um cenário oposto é 

observado para o parâmetro CIN (Figura 8.28e), isto é, os menores valores foram 

verificados para os dias convectivos e os maiores valores para os dias com nuvens não 

precipitantes. Tal cenário mostra que, nos dias de nuvens convectivas, era necessário 

um pequeno trabalho para acionar a atividade convectiva em comparação aos dias com 

nuvens não precipitantes. Valores intermediários do CIN foram observados para os dias 

estratiformes, o que também caracteriza a necessidade de um gatilho dinâmico para 

desenvolver esse tipo de nuvens (Doswell, 1987). 
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 O LFC mostrou os valores mais altos (alturas mais baixas) para os dias de 

nuvens estratiformes seguidos pelos dias com nuvens convectivas e não precipitantes 

(Figura 8.28f). Devido aos maiores valores de depressão do ar (Figura 10c) observados 

nos dias de nuvens estratiformes, a atmosfera apresentou uma tendência de ascender 

termodinamicamente em camadas mais próximas à superfície (Aria 2001). Pode-se 

observar que os dias estratiformes também apresentaram valores mais elevados de LNB, 

o que caracteriza uma menor altura de energia potencial disponível na coluna 

atmosférica em comparação com os dias convectivos e não precipitantes. Os dias de 

nuvens não precipitantes apresentaram os menores (maiores alturas) valores de LFC e 

os maiores valores de LNB caracterizando uma pequena camada atmosférica com 

energia termodinâmica (Nascimento 2005). Um comportamento concomitante de altos 

valores de CIN e LFC observados nos dias não precipitantes mostra um ambiente menos 

favorável à formação de nuvens sem a presença de um gatilho dinâmico. Os dias com 

nuvens convectivas foram caracterizados com valores elevados de LFC e baixos LNB 

mostrando uma grande extensão da coluna atmosférica com energia termodinâmica para 

o desenvolvimento de nuvens (Hallak e Filho, 2012; Silva et al., 2017). 

 Os dias de nuvens convectivas também foram caracterizados com menores 

valores de LI em comparação aos outros dias de experimentos (Figura 8.28h). Esse 

resultado sugere que, além da maior extensão da energia termodinâmica, a atmosfera 

também tendeu a apresentar uma “maior área” dessa distribuição de energia na 

atmosfera (Nascimento, 2005). Os dias com nuvens estratiformes apresentaram os 

valores mais altos (menos negativos) de LI caracterizando uma “largura estreita” de 

energia termodinâmica disponível nesses dias, como observado nos diagramas Skew-

T/log-P (Figura 8.20). O LR (Figura 8.28i), no entanto, apresentou os valores mais 

significativos para os dias sem chuvas. Como discutido anteriormente (Figura 8.22), 

esse fato pode ser resultado dos valores de temperaturas mais altas (Figura 8.26a e 

Figura 8.28a) e da menor disponibilidade de umidade (Figura 8.26b e Figura 8.28c) 

presentes nesses dias (Tajbakhsh et al., 2012). Como resultado, a atmosfera mostrou 

uma tendência a um comportamento termodinâmico caracterizado pela adiabática seca, 

com valores chegando a 9,8 °C/km. Os dias convectivos e estratiformes, no entanto, 

apresentaram valores mais baixos de LR, os quais estão relacionados à liberação de 

calor latente na atmosfera (Nascimento 2005). Os valores mais baixos de LR também 
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caracterizam a grande extensão da coluna atmosférica observada nos diagramas Skew-

T/log-P para a região de estudo. 

 Os índices K (Figura 8.28j) e TT (Figura 8.28k) apresentaram os maiores valores 

para os dias convectivos. No entanto, valores significativos, K acima de 30°C e TT 

acima de 40°C (Silva Dias 2000), desses parâmetros também foram observados nos dias 

com nuvens estratiformes e nuvens não precipitantes. Isso é observado, principalmente, 

porque esses índices não são capazes de representar a instabilidade atmosférica se os 

valores mais expressivos ocorrerem abaixo do nível atmosférico de 850 hPa 

(DeRubertis, 2006; Hallak e Filho, 2012; Silva et al., 2017), conforme observado pela 

variação vertical da diferença da razão de mistura (Figura 8.26b). Nesse caso, esses 

índices devem ser avaliados com outros índices termodinâmicos mais dependentes do 

aquecimento e da disponibilidade de umidade em superfície, como a CAPE, por 

exemplo. A água precipitável apresentou valores expressivos para os dias convectivos 

(Figura 8.28l). No entanto, os maiores valores médios foram relacionados aos dias 

estratiformes, o que poderia ser uma consequência da disponibilidade de umidade 

proveniente do Oceano Atlântico relacionado a esse tipo de nuvem sobre a região 

(Martins 2012). Observou-se um comportamento inverso do conteúdo de água 

precipitável para os dias de nuvens não precipitantes, corroborando a diferença negativa 

da razão de mistura e os elevados valores de depressão do ar observados (Figura 8.26b). 

 A convergência dos ventos (Figura 8.28m) e a divergência (Figura 8.28n) são 

observadas nos níveis mais baixos da atmosfera para as três categorias de análise. Os 

valores de convergência mais expressivos são observados para os dias convectivos, 

seguidos pelos dias com nuvens estratiformes e nuvens não precipitantes. Entretanto, 

observa-se um comportamento oposto para a divergência, com os maiores valores para 

os dias sem chuvas, seguidos pelos dias estratiformes e convectivos. Esse resultado 

mostra que, nos dias de convecção, a presença concomitante de energia termodinâmica 

e os gatilhos dinâmicos garantiam a potencialidade atmosférica relacionada à convecção 

úmida profunda observada nesses dias (Banacos e Schultz 2005). Valores significativos 

de convergência nos dias estratiformes na camada CLL também caracterizam os efeitos 

da circulação de grande escala associada à alta pós-frontal (Martins 2012). Os dias sem 

chuvas, no entanto, apresentaram valores mais significativos de divergência em 

comparação à convergência ao longo da camada CLL. Como discutido nos parâmetros 

termodinâmicos (Figura 8.28c a 8.28e), devido à camada seca da atmosfera na CLL, 
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seria necessário uma forçante dinâmico para elevar o ar acima dessa camada, a fim de 

desenvolver uma nuvem convectiva (Nascimento, 2005). No entanto, um mecanismo 

dinâmico não foi configurado nessa camada para esses eventos, não favorecendo a 

formação de nuvens não precipitantes nesses dias (Tabela 8.3). 

 Um comportamento semelhante da convergência dos ventos (Figura 8.28o) e 

divergência (Figura 8.28p) é observado nos níveis atmosféricos médios para todos os 

tipos de dias de nuvens estratiformes em comparação aos níveis atmosféricos inferiores 

(Figura 8.28m). No entanto, valores expressivos de DML são verificados em relação à 

DLL. Essa característica sugere um mecanismo dinâmico oposto a um movimento 

ascendente ao longo dessa camada. Consequentemente, as nuvens que se desenvolvem 

sob este ambiente atmosférico tendem a apresentar um desenvolvimento horizontal, 

característico das nuvens estratiformes (Collier 2003), se houver uma disponibilidade 

significativa de umidade (Figura 8.28b e 8.28c). Se não houver presença concomitante 

de energia potencial e umidade (Figura 8.26), é, então, improvável a formação de 

nuvens de chuva (Doswell, 1987). 

  Nos níveis atmosféricos superiores, valores mais expressivos de convergência de 

ventos (Figura 8.28q) e menores valores de divergência de ventos (Figura 8.28r) são 

observados para os dias com nuvens estratiformes e não precipitantes. Para os dias 

convectivos, entretanto, são observados valores significativos de convergência de 

ventos nos níveis baixos e médios níves da atmosfera (Figuras 8.28m e 8.28o) e 

expressivos da divergência dos ventos nos altos níveis da atmosfera (Figuras 8.28n e 

8.28p), caracterizando a estrutura vertical dinâmica e aumentando o potencial de 

convecção. Os maiores valores de cisalhamento do vento são observados para os 

eventos estratiformes (Figura 8.28s), enquanto os valores expressivos do movimento 

vertical são observados para os eventos convectivos (Figura 8.28t). Os menores valores 

de cisalhamento do vento e movimento vertical são observados para os dias com nuvens 

não precipitantes, sugerindo, também, a ausência de mecanismos dinâmicos durante 

esses dias (Markowski e Richardson, 2010; Baba, 2016). 
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Figura 8.28 – Gráfico de dispersão das variáveis termodinâmicas e variáveis dinâmicas 

para os dias com formação de nuvens convectivas (vermelho), estratiformes (laranja) e 

não precipitantes (amarelo). 
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8.2.4 Análise dos eventos passados de tempestades convectivas associadas aos 

transbordamentos do rio Quitandinha 

 Após a avaliação da variabilidade espaço-temporal dos parâmetros 

termodinâmicos e dinâmicos associados à formação de tempestades na região 

metropolitana e serrana do estado do Rio de Janeiro, durante os experimentos do 

Laboratório de Recursos Hídricos e Meio Ambiente da COPPE/UFRJ, este trabalho 

procurou também avaliar o comportamento dos indicadores termodinâmicos CAPE, 

CINE, LFC e LNB e dinâmicos DIV e CONV para os dias em que houve chuvas e 

transbordamento do rio Quitandinha sem a atuação de sistemas frontais e ZCAS, 

classificados como tempestades convectivas (Tabelas 6.4 e 7.2) ocorridas entre 2013 e 

2016.  

 Para a análise dos indicadores termodinâmicos, utilizou-se o procedimento  da 

temperatura máxima, método proposto por Doswell (2001), e a correção do viés 

(superestimativa ou subestimativa) proposta por Silva et al., (2018). Os dados da 

estação do aeródromo do Galeão foram utilizados para a aplicação do método nas 

sondagens realizadas às 12 UTC para todos os dias de análise. Com a finalidade de 

avaliar o comportamento diurno dos indicadores termodinâmicos propostos, foram 

utilizados os dados de superfície do Galeão coletados entre às 13 UTC e 21 UTC. O 

resultado do perfil médio horário desses indicadores é mostrado na Figura 8.29.  

 As saídas do modelo WRF, com resolução espacial de 9 km e simulação 

temporal de 72 horas, foram utilizadas para avaliar a evolução temporal da dinâmica da 

atmosfera para o ponto de grade localizado sobre a estação Coronel Veiga durante os 

eventos de transbordamento do rio Quitandinha ocorridos entre 2013 e 2016. Para 

avaliar o comportamento desses indicadores, utilizou-se o procedimento do cálculo da 

média estrutural proposto em Silva et al. (2018). Seguindo essa proposição, os 

resultados obtidos para CONV e DIV foram agrupados, começando 12 horas antes do 

início da chuva e tendo, como término, o instante de tempo do evento de chuva mais 

prolongado. O resultado do padrão médio desses indicadores é mostrado na Figura 8.30.  

 Com a finalidade de também avaliar o comportamento qualitativo e quantitativo 

desses indicadores, um estudo de caso associado ao transbordamento do rio Quitandinha 

será também apresentado. Para a avaliação proposta, escolheu-se o evento de chuva e 

transbordamento do rio Quitandinha ocorrido em 16 de fevereiro de 2016. Dentre os 
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eventos analisados, esse evento de chuva apresentou a maior taxa em 15 minutos de 

chuva (aproximadamente 27,75 mm) em relação aos demais eventos. Os resultados dos 

diagramas Skew-T/ log-P são mostrados na Figura 8.31. A evolução temporal dos 

indicadores termodinâmicos pode ser observada através da Figura 8.32. As 

configurações espaciais da convergência, divergência e cisalhamento do vento são 

observadas na Figura 8.33. As imagens de radar são mostradas na Figura 8.34. 

 A evolução temporal da CAPE (Figura 8.29a), CINE (Figura 8.29b), LFC 

(Figura 8.29c) e LNB (Figura 8.29d), utilizando o método da temperatura máxima 

proposto por Doswell (2001) e, após, com a correção do viés obtida no decorrer desta 

tese, pode ser observada através da Figura 8.29. Durante os dias em que houve o 

transbordamento do rio Quitandinha, verifica-se, em média, uma significativa 

disponibilidade de energia potencial para ascensão das parcelas de ar na atmosfera 

(Figura 8.29a), com maiores valores entre 14 UTC e 16 UTC. Um comportamento 

oposto é observado através do CIN (Figura 8.29b), cujos valores menos expressivos são 

observados concomitantemente no mesmo intervalo dos valores mais expressivos da 

CAPE. Uma análise conjunta desses dois indicadores mostra a potencialidade 

termodinâmica da atmosfera para a formação de tempestades, com valores mais (menos) 

expressivos da CAPE (CIN) ocorrendo em horários simultâneos (Nascimento, 2005; 

Hallak e Filho, 2012; Silva et al., 2017; Silva et al., 2018).  

 Semelhante ao observado nos indicadores CAPE e CIN, os parâmetros LFC 

(Figura 8.29c) e LNB (Figura 8.29d) caracterizaram os valores mais significativos 

(maiores (menores) valores de pressão para LFC (LNB)) entre as 14 UTC e 16 UTC. 

Tal característica mostra que, além da disponibilidade de energia potencial, a atmosfera 

também apresentava uma maior extensão vertical na qual as parcelas de ar poderiam 

ascender desde a superfície atingindo camadas atmosféricas mais elevadas e criando 

condições termodinâmicas favoráveis para o desenvolvimento da convecção profunda 

na presença da disponibilidade de umidade e um gatilho dinâmico. 
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Figura 8.29 – Evolução temporal dos parâmetros CAPE (a), CIN (b), LFC (c) e LNB 

(d) para os eventos passados (entre 2013 e 2016) do rio Quitandinha utilizando o 

método proposto por Doswell (2001) e os ajustes de calibração.  

 O comportamento médio da evolução temporal da convergência em 850 hPa 

(Figura 8.30a) e divergência do vento em 250 hPa (Figura 8.30b) é mostrado a seguir. 

Para um ponto de grade localizado sobre a cidade de Petrópolis (estação Coronel 

Veiga), verifica-se a presença de valores significativos (negativos) de convergência 

antes da ocorrência da precipitação, com valores mais expressivos às 04 UTC e 10 

UTC. Após o início da precipitação, verifica-se um comportamento oposto desse 

indicador, com valores positivos sobre a região analisada. A divergência dos ventos nos 

altos níveis da atmosfera (Figura 8.30b) também caracterizou, em média, valores 

favoráveis (positivos) à formação de nuvens e chuva para os eventos analisados. 

Entretanto, em comparação à convergência (Figura 8.30a), observa-se que a divergência 

apresentou valores mais significativos próximos à ocorrência da chuva e durante o seu 

decorrer. Tal comportamento sugere que a convergência dos ventos nos baixos níveis da 
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atmosfera garante um suporte dinâmico para o desenvolvimento convectivo em 

instantes de tempo antecessores à formação convectiva, enquanto que a divergência dos 

ventos atua mais próximo à formação da chuva, assim como a sua ocorrência. 

 

Figura 8.30 – Evolução temporal média dos parâmetros CONV (a) e DIV (b) para um 

ponto de grade localizado sobre a estação Coronel Veiga utilizando as saídas das 

simulações com o modelo WRF. 

 Uma análise conjunta dos indicadores termodinâmicos (Figura 8.29) e dinâmicos 

(Figura 8.30) corroborou a importância dos “ingredientes de tempo severo” para a 

formação de tempestades convectivas e chuvas que favoreceram, consequentemente, os 

eventos de transbordamento do rio Quitandinha sem a atuação de sistemas sinóticos de 

grande escala, entre 2013 e 2016, como proposto e discutido por vários autores no 

decorrer dos últimos anos (Doswell, 1987; DeRubertis, 2006; Baba, 2016; Bunkers e 

Doswell, 2016; Tajbakhsh et al., 2012; Silva et al,. 2017; Silva et al., 2018).  

 Com a finalidade de apresentar uma melhor ilustração dos indicadores 

termodinâmicos e dinâmicos analisados, uma breve discussão destes será realizada para 

o evento de chuva do dia 16 de fevereiro de 2016, no qual foi observada a maior taxa da 

precipitação em quinze minutos (27,75 mm) dentre todos os eventos analisados. As 

imagens de radar do Sumaré (Figura 8.31) mostram a evolução temporal da tempestade 

convectiva atuante sobre o estado do Rio de Janeiro durante a tarde do dia 16 de 

fevereiro de 2016. Valores significativos de refletividade, acima de 40 dBZ, são 

observados no decorrer de todas as imagens caracterizando a presença de nuvens do tipo 

convectivas sobre a região (Silva et al., 2018). A partir das 15h00 local, verifica-se a 

presença (Figura 8.31a) de tempestades convectivas isoladas que se deslocaram (Figura 
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8.31b-Figura 8.31d) em direção ao sul do município do Petrópolis. Nos horários 

subsequentes (Figura 8.31e - 8.31m), estas células convectivas permaneceram 

estacionárias sobre o sul de Petrópolis e porção leste da Baixada Fluminense.  

 

Figura 8.31 – Imagens do radar do Sumaré às 16h00 (a), 16h15 (b), 16h30 (c), 16h45 

(d), 17h00 (e), 17h15 (f), 17h30 (g), 17h45 (h), 18h00 (i), 18h15 (j), 18h30 (k), 18h45 

(l) do dia 16 de fevereiro de 2016. 

 A Figura 8.32 mostra os diagramas Skew-T/log-P para as 12 UTC (Figura 

8.32a), 14 UTC (Figura 8.32b), 16 UTC (Figura 8.32c) e 18 UTC (Figura 8.32d). Os 

demais horários não serão mostrados devido a grande semelhança entre os perfis 

termodinâmicos. A evolução temporal diurna da CAPE (Figura 8.33a), CIN (Figura 

8.33b), LFC (Figura 8.33c) e LNB (Figura 8.33d) para esse evento de chuva também é 

mostrada. A configuração espacial dos indicadores dinâmicos para os horários das 

sondagens é mostrada na Figura 8.34. 
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 Como observado durante os experimentos do Laboratório de Recursos Hídricos 

e Meio Ambiente da COPPE/UFRJ, verifica-se a presença de um perfil mais prolongado 

da energia potencial da atmosfera no decorrer da tarde do dia 16 de fevereiro de 2016 

(Figura 8.32). Um aumento desta disponibilidade de energia (área em cinza) é 

observado, com um máximo às 16 UTC. De forma oposta, uma diminuição da 

quantidade de energia (área em amarelo) para ascender as parcelas de ar na atmosfera é 

observado, com um mínimo também observado às 16 UTC.   

 

Figura 8.32 – Diagrama Skew-T/log-P às 12 UTC (a), 14 UTC (b), 16 UTC (c) e 18 

UTC (d) do dia 16 de fevereiro de 2016. 

 A evolução horária dos indicadores termodinâmicos é observada através da 

Figura 8.33. Como observado na Figura 8.32, verificam-se os valores mais expressivos 

da CAPE (Figura 8.33a) e menos expressivos do CIN (Figura 8.33b) em meados da 
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tarde. Um comportamento similar é observado para o LFC (Figura 8.33c) e LNB 

(Figura 8.33d). Às 16 UTC, verificam-se os valores mais expressivos desses indicadores 

termodinâmicos para a formação da tempestade observada na imagem de radar (Figura 

8.31). Uma hora posterior a esses valores máximos, verifica-se a ocorrência das células 

convectivas sobre o sul da região de Petrópolis (Figura 8.31f) e a ocorrência da taxa 

mais intensa da precipitação observada.  

 

Figura 8.33 – Evolução temporal horária (entre 12 UTC e 21 UTC) da CAPE (a), CINE 

(b), LFC (c) e LNB (d) durante o dia 16 de fevereiro de 2016. 

 Através da Figura 8.34, é possível observar a configuração espacial dos 

indicadores dinâmicos obtidos através das simulações com o modelo WRF para o dia 16 

de fevereiro de 2016. Além da convergência do vento em 850 hPa (linhas negativas nas 

campos superiores) e divergência em 250 hPa (linhas positivas nos campos inferiores), 

optou-se também por analisar a convergência e divergência do vento em 1000 hPa 

(áreas sombreadas em negativo e positivo respectivamente nas figuras superiores) e 

cisalhamento do vento entre 10 m e 500 hPa (áreas sombreadas em positivo) com a 

finalidade de caracterizar a configuração desses indicadores em diferentes camadas 

atmosféricas.  

 Observa-se a presença de uma camada de convergência nos baixos níveis da 

atmosfera com centros de convergência do ar em 1000 hPa e 850 hPa localizados sobre 

a região sul de Petrópolis antes do início da precipitação (Figura 8.34a – 8.34b). Após o 

início da precipitação (Figura 8.34c), verifica-se o posicionamento desta região de 

convergência dos ventos sobre a região central de Petrópolis.  É possível também 

verificar a ausência de valores de divergência dos ventos em 250 hPa antes da 
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precipitação (Figuras 8.34d e 8.34e), sobre Petrópolis. Entretanto, próximo ao início da 

chuva (Figura 8.34f), verificam-se regiões de divergência no entorno de Petrópolis, com 

valores significativos localizados ao sul da cidade durante o decorrer da chuva, assim 

como os maiores valores de refletividade observados nas imagens do radar do Sumaré 

(Figura 8.31). Corroborando o comportamento médio desses indicadores observados na 

Figura 8.30, para esse evento de chuva, novamente os campos dinâmicos caracterizaram 

a atuação da convergência dos ventos antecedendo à formação das nuvens e chuva, 

enquanto que a divergência dos ventos caracterizou valores mais expressivos durante a 

iminência e decorrer da chuva. Um fraco cisalhamento vertical do vento foi observado 

durante todos os horários analisados, sendo essa configuração favorável para a formação 

de nuvens de curta duração e altas taxas de precipitação associadas (Silva et al., 2018).   

 

Figura 8.34 – Simulações com o modelo WRF para o dia 16 de fevereiro de 2016. 

Convergência do vento em 850 hPa (linhas negativas nas campos superiores) e 

divergência em 250 hPa (linhas positivas nos campos inferiores), convergência e 

divergência do vento em 1000 hPa (áreas sombreadas em negativo e positivo 

respectivamente nas figuras superiores) e cisalhamento do vento entre 10 m e 500 hPa 

(áreas sombreadas em positivo nas figuras inferiores).  
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CAPÍTULO 9 – RELAÇÕES Z-R E Z-N 

 

 Este capítulo apresenta os resultados referentes às estimativas por radar (Figura 

5.1 - Fase 3), conforme abordagem metodológica proposta no Capítulo 5. 

Especificamente, serão apresentados os resultados referentes aos ajustes (para os 

transbordamentos ocorridos entre 2013 e 2014) e validação (eventos ocorridos em 2016) 

das relações entre os dados de chuva e refletividade, relações Z-R, e entre os dados de 

chuva e os dados de nível de água do rio Quitandinha, relação Z-N. 

 Na primeira seção deste capítulo, os resultados estatísticos para cada uma das 

seis relações Z-R (Tabela 5.3) utilizadas são apresentados. Dois estudos de caso 

referentes à aplicação da chuva estimada por radar em comparação à chuva registrada 

na estação Cel Veiga (que monitora o rio Quitandinha) também são apresentados. A 

segunda seção deste capítulo tem como ênfase a discussão da metodologia proposta para 

a proposição da relação Z-N, assim como os resultados de sua calibração. 

Posteriormente, os resultados das estatísticas de verificação referentes às estimativas 

encontradas pela relação Z-N são apresentadas. 

9.1 Ajuste e validação de relações Z-R 

 A Figura 9.1 mostra os novos parâmetros a e b que foram obtidos usando a 

análise de regressão aplicada aos dados utilizando os filtros passa-faixa em 5%, 10% e 

20% para o ajuste (Figura 5.12, previamente mostrada no Capítulo 5) nos dados de taxa 

de chuva e de refletividade de radar coletados em 2013 e 2014. Dos resultados obtidos 

para 5% (Figura 9.1), 10% (Figura 9.2) e 20% (Figura 9.3), é possível verificar que, 

quanto menor o filtro utilizado, maior o coeficiente de determinação associado à 

estimativa dos coeficientes a e b. Este comportamento ocorre porque, quanto menor o 

filtro utilizado, mais rigoroso é o critério de aceitação relacionado, isto é, quão estreita é 

a faixa de valores avaliados como válidos nas relações Z-R (Tabela 5.3) definidas por 

Marshall-Palmer (MP), Nexrad (NR), Battan (BT), Rosenfield Tropical (RT), 

Tempestades (TD) e WSR-88 (WD). Consequentemente, os coeficientes a e b estão 

mais próximos da relação Z-R original para o filtro de 5%. O contrário ocorre 

progressivamente em relação aos outros dois filtros utilizados 10% (Figura 9.2) e 20% 

(Figura 9.3), onde as maiores amostras de pares de chuva e de radar obtidos favorecem 
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um distanciamento das novas relações Z-R obtidas a partir dos coeficientes 

correspondentes definidos pelas curvas Z-R sem o ajuste. 

 

Figura 9.1 - Resultado do ajuste das relações Z-R considerando o filtro passa-faixa de 

5% de variação de refletividade. 

 

Figura 9.2 – Resultado do ajuste das relações Z-R considerando o filtro passa-faixa de 

10% de variação de refletividade. 
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Figura 9.3 – Resultado do ajuste das relações Z-R considerando o filtro passa-faixa de 

20% de variação de refletividade. 

 Para avaliar se o ajuste das relações apresentaram melhores resultados que as 

relações Z-R padrão (sem ajuste), realizou-se a estimativa da precipitação para essas 

seis relações Z-R com e sem ajustes e o cálculo dos índices estatísticos de BIAS, MAD 

e RMSE.   Os dados de chuva coletados pela estação Coronel Veiga durante os eventos 

de transbordamento do rio Quitandinha ocorridos em 2016 foram utilizados nesta 

avaliação. Um resumo para todos os resultados estatísticos é mostrado na Tabela 9.1. As 

colunas mostram os resultados das estimativas da precipitação para cada relação Z-R. 

As linhas correspondem aos índices estatísticos BIAS, MAD e RMSE, respectivamente, 

para todos os eventos analisados. Apesar do menor coeficiente de regressão (R
2
) para 

calibração utilizando filtro passa-faixa em 20%, (Figura 9.3), os coeficientes a e b 

obtidos para essa calibração apresentaram os menores erros estatísticos quando 

comparados às outras relações Z-R. Essa constatação deve-se ao fato de que as curvas 

Z-R em 20% apresentam uma amostra maior de dados usados para o ajuste. 

Consequentemente, representaram mais adequadamente os parâmetros locais intrínsecos 

da refletividade (Z) associados às tempestades e taxas de precipitação (R) que causaram 

a inundação do rio Quitandinha em 2016.  
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Tabela 9.1 – Sumário dos resultados estatísticos para a calibração das relações Z-R 

(relações entre os dados de refletividade - Z e taxa de chuva -R). 

Relações Z-R – Sem calibração 

 MP NR BT RT TD WD 

BIAS -2,64 -10,9 -4,56 12,68 -25,51 19,98 

MAD 14,01 14,91 14,09 21,35 26,36 26,23 

RMSE 17,67 18,92 18,33 25,73 34,38 37,18 

Relações Z-R – Calibração (5%) 

TD MP NR BT RT TD WD 

BIAS -3,44 -10,69 -7,02 12,88 -25,87 19,66 

MAD 13,78 14,47 13,82 21,79 26,99 25,34 

RMSE 17,23 18,68 17,87 26,08 33,52 37,51 

Relações Z-R – Calibração (10%) 

 MP NR BT RT TD WD 

BIAS -2,53 -7,85 -4,42 11,53 -26,94 19,25 

MAD 13,66 12,45 13,31 20,57 27,88 25,2 

RMSE 17,06 17,21 17,41 25,71 34,87 36,79 

Relações Z-R – Calibração (20%) 

 MP NR BT RT TD WD 

BIAS 2,56 -4,19 2,65 12,16 -17,17 25,58 

MAD 13,58 11,81 13,44 21,16 20,06 29,28 

RMSE 16,41 16,23 16,61 26,54 26,08 43,76 

 

 Uma análise comparativa do coeficiente de variabilidade (C) calculado entre a 

precipitação medida pelo pluviômetro e a estimada pela relação Z-R padrão, isto é, sem 

calibração (gráfico de dispersão branco), e, também, entre a estimada pelas relações Z-R 

calibradas em 20% (gráfico de dispersão cinza), é mostrada na Figura 9.4. Valores 

próximos de 1 na Figura 9.4 indicam que a estimativa da precipitação por radar está 

relativamente próxima da quantidade de precipitação observada em superfície. 

Entretanto, valores acima (abaixo) indicam uma subestimativa (superestimativa) da 

precipitação estimada por radar em relação ao pluviômetro. Também é possível verificar 

que a maior parte das relações Z-R em alguns eventos de chuva analisados tenderam a 

superestimar a precipitação, enquanto que, em outros casos, tenderam a subestimá-la. 

Com exceção dos relações Z-R propostas por Rosenfield Tropical (RT) e WSR 88-D 

(WD), verifica-se uma maior tendência a superestimativa da precipitação utilizando os 

dados de refletividade. 
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Figura 9.4 - Coeficiente de variabilidade adimensional entre precipitação observada e a 

precipitação estimada  para as relações Z-R sem calibração (boxplot branco) e relações 

Z-R calibradas em 20% (boxplot cinza) representando as curvas para Marshall-Palmer 

(MP), Nexrad (RD), Battam (BT), Rosenfield Tropical (RT), Thundestorms (TD) e 

WSR-88D (WD). 

 Com base nos resultados obtidos pela Tabela 9.1 e Figura 9.4 (mostrada logo 

acima), verifica-se que as curvas calibradas propostas por Masrhall-Palmer e Nexrad 

foram as que apresentaram menores dispersões em relação ao pluviômetro (Cel Veiga). 

A partir da Tabela 5.3, pode-se reconhecer que as relações de Mashall-Palmer e NexRad 

estão associadas às chuvas estratiformes e convectivas, respectivamente. Através dessa 

classificação e dos resultados apresentados na Tabela 9.1 e na Figura 9.4, sugere-se a 

existência de uma transição das chuvas entre convectivas e estratiformes durante os 

eventos de inundação do rio Quitandinha (Tokay e Short, 1996; Qi et al., 2013, Yang et 

al., 2013). 

 Sugere-se que o cenário de transição ocorra, principalmente, devido aos 

diferentes mecanismos microfísicos das nuvens que podem estar presentes nos sistemas 

meteorológicos que favoreceram a formação de tempestades e chuvas na cidade de 

Petrópolis. Mais especificamente, 33% dos eventos  originaram-se devido à Zona de 

Convergência do Atlântico Sul (ZCAS), 66% ocasionados pelos sistemas frontais (SF) e 

1% produzidos pela chuva convectiva isolada (Tabela 6.3). Os eventos de ZCAS e SF 

caracterizaram-se notadamente pela formação de chuvas convectivas formadas, 

predominantemente, pelo alto aquecimento diurno e disponibilidade de umidade 

oriundas da região Amazônica e posterior  formação de chuvas estratiformes e 
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intermitentes originadas pelo suporte de umidade marítima em direção ao continente 

(Liebmann et al., 1999; Ferreira et al., 2004). 

 Sob tal configuração, a possibilidade de combinar duas relações Z-R para 

melhorar a precisão na estimativa da precipitação foi explorada. A opção adotada foi a 

utilização dos resultados pluviométricos estimados pelas relações Z-R de MP e NR 

calibradas em 20% e submetidas à regressão linear múltipla (MLR). Essa escolha foi 

feita devido ao melhor desempenho (menor MAD e RMSE) observado em relação às 

demais relações e também por apresentarem um comportamento oposto apresentado 

pelo índice BIAS. A partir da Tabela 9.1, é possível verificar que MP em 20% 

apresentou BIAS positivo (superestimativa), enquanto NR em 20% apresentou BIAS 

negativo (subestimativa) na estimativa de precipitação. Assim, essas duas relações 

foram escolhidas com o objetivo de encontrar uma precipitação estimada que pudesse 

ser corrigida simultaneamente pelo BIAS obtida nas relações MP e NR calibradas em 

20%. A equação resultante é mostrada abaixo: 

𝑅𝑀𝐿 = 0.534 ∗ 𝑅𝑎𝑖𝑛𝑓𝑎𝑙𝑙𝑀𝑃(20%) + 0.382 ∗ 𝑅𝑎𝑖𝑛𝑓𝑎𝑙𝑙𝑁𝑅(20%) (9.1) 

 Utilizando a relação proposta na Equação 9.1, fez-se uma nova validação da 

estimativa da precipitação por radar utilizando concomitantmente as relações propostas 

por Marshall-Palmer e NexRad calibradas em 20%. Assim, os dados de refletividade 

foram novamente utilizados para a estimativa da precipitação nesta nova relação e 

posteriormente avaliados através das estatísticas de verificação (BIAS, MAD e RMSE) 

para todos os eventos de transbordamento do rio Quitandinha ocorridos em 2016. Os 

resultados dos índices estatísticos foram, então, obtidos:  BIAS = -0,69, MAD = 10,22 e 

RMSE = 13,88. Comparando esses novos resultados com os previamente obtidos para 

as relações de  Marshall-Palmer e NexRad calibradas em 20% (Tabela 5.1), verifica-se 

um menor erro na estimativa da precipitção em relação a essas relações Z-R quando 

analisadas de forma individual. Esses resultados sugerem que a combinação da 

precipitação estimada por uma relação Z-R que combine propriedades estratiformes e 

convectivas tende a apresentar melhores resultados devido à simultânea presença desses 

dois tipos de precipitação em um mesmo evento de chuva (Tokay e Short, 1996; 

Henderson et al., 2017). 
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Figura 9.5 – Diagrama de dispersão entre os acumulados pluviométricos observados 

nos eventos de transbordamento ocorridos em 2016 e a chuva estimada utilizando a 

relação Z-R obtida pela regressão linear múltipla para o mesmo período. 

9.2 Estudos de caso  

 Dentre todos os eventos de transbordamento do rio Quitandinha ocorridos em 

2016, foram escolhidos os eventos ocorridos entre 15 de janeiro e 16 de janeiro de 2016 

e entre 12 de novembro e 15 de novembro de 2016, ambos pela expressiva magnitude 

do volume de chuvas observado. Nos dias 15 e 16 de janeiro de 2016, a Zona de 

Convergência do Atlântico Sul favoreceu a ocorrência de chuvas intermitentes na 

cidade de Petrópolis. Mais precisamente, uma precipitação acumulada total de 145,75 

mm foi medida na estação Coronel Veiga entre as 14h45 (horário local) de 15 de janeiro 

de 2016 e as 16h15 de 16 de janeiro de 2016 (INEA, 2016). Às 00h35 (16 de janeiro), o 

rio Quitandinha transbordou. Nesse evento, várias casas localizadas na porção noroeste 

da cidade de Petrópolis foram invadidas pela água da chuva. De acordo com o relatório 

mensal do Departamento de Recursos Minerais (DRM) do estado do Rio de Janeiro, a 

Defesa Civil identificou 40 incidentes relacionados a deslizamentos de terra no final do 

dia 15 e 170 ocorrências no dia 16 (DRM, 2016). 
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9.2.1 Evento de chuva ocorrido em 15-16 de janeiro de 2016 

 A partir das imagens do radar meteorológico de Sumaré (Figura 9.6), pode-se 

observar diferentes valores de refletividade na cidade de Petrópolis entre as 15h00 em 

15 de janeiro e 13h00 do dia seguinte. Através da classificação de nuvens 

(principalmente entre estratiforme e convectiva), mediante o emprego de dados de 

refletividade, verifica-se uma maior presença de nuvens convectivas durante a primeira 

metade do evento e uma maior predominância de nuvens estratiformes durante a 

segunda metade do evento na cidade de Petrópolis. 

 

Figura 9.6 – Recorte das imagens do radar do Sumaré entre 15 e 16 de janeiro de 2016 

sobre a cidade de Petrópolis.  

 A Figura 9.7 mostra a evolução temporal da precipitação acumulada registrada 

pela estação Coronel Veiga (linha azul no gráfico do gráfico) em relação à precipitação 

estimada pelas relações Z-R (linha cinza), NR (linha preta) e a combinação das duas 

relações (Equação 9.1) – RLM - (linha vermelha), calibradas em 20%, para um píxel 

localizado sobre a estação Cel Veiga (círculo preto) e um ponto localizado sobre região 

centro-norte (círculo laranja) da cidade de Petrópolis para o evento de chuva ocorrido 

entre os dias 15 e 16 de janeiro de 2016. 

 É possível verificar, através dessa evolução temporal, que as relações Z-R 

mostraram uma tendência a superestimar a chuva em relação à estação Cel Veiga 

(Figura 9.7a). No entanto, o BIAS é reduzido pela combinação da estimativa da 

precipitação originadas pelas relações MP e NR utilizando a regressão linear múltipla. 

Também é possível verificar que, nas primeiras horas do evento, a precipitação estimada 

pela relação de NR mostrou uma tendência de maior superestimativa em relação curva 

de MP. No entanto, nas horas seguintes, um comportamento oposto é observado. Tal 
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característica ocorre devido à presença de nuvens convectivas no início da precipitação 

e, posteriormente, à presença de nuvens estratiformes (Figura 9.6). Na Figura 9.7b, 

procurou-se comparar a precipitação estimada em um ponto localizado sobre a região 

centro-norte de Petrópolis e a precipitação registrada em Cel Veiga. A partir dessa 

figura, pode-se verificar um valor maior de precipitação estimado em relação à região 

sul de Petrópolis. Esses resultados concordam com os relatos feitos por DRM (2016) e 

INMET (2016) e caracterizam a aplicabilidade do radar de chuva estimada em fornecer 

informações sobre a variabilidade da distribuição espacial da precipitação (Figura 9.7c) 

sobre uma determinada região, que, em muitos casos, pode não estar bem representada 

em áreas com poucos pluviômetros, principalmente em regiões montanhosas (Wilson e 

Brandes, 1979; Delrieu et al., 1999, Fabry et al., 2017). 

 

Figura 9.7 – Análise espaço-temporal da chuva observada e estimada por radar entre 15 

e 16 de janeiro de 2016 sobre (a) um ponto localizado (em preto) na bacia do rio 

Quitandinha, (b) um ponto localizado (em laranja) na região norte de Petrópolis e (c) 

distribuição da chuva estimada sobre o município.  

9.2.2 Evento de chuva ocorrido em 12-15 de novembro de 2016 

 Entre os dias 12 de novembro e 15 de novembro de 2016, a passagem do sistema 

frontal e a formação de uma depressão subtropical próxima à costa do estado do Rio de 

Janeiro favoreceram a formação de chuvas intermitentes entre  6:45 h do dia 12 de 

novembro de 2016 e 09:45 h do dia 15 de novembro de 2016, gerando um total de 

chuvas acumuladas de 209 mm na estação Coronel Veiga. Nesse evento de chuva, 

ocorreram três (3) transbordamentos do rio Quitandinha e a ocorrência de um (1) 
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deslizamento de terra, culminando com a morte de duas pessoas e a destruição total de 

três residências, além de danos a casas e automóveis localizados próximo ao acidente, 

bem como danos em um dos compartimentos do tanque de água responsável pelo 

abastecimento do bairro Quitandinha (INEA, 2016; DRM, 2016). A partir da Figura 9.8, 

é possível ver a presença de valores convectivos significativos, ou seja, acima de 40 

dBZ, nas primeiras poucas horas do evento de precipitação. De forma similar ao evento 

anterior, verifica-se uma maior presença de nuvens estratiformes. 

 

Figura 9.8 – Recorte das imagens do radar do Sumaré entre 12 e 15 de novembro de 

2016 sobre a cidade de Petrópolis. 

 Da Figura 9.9a, semelhante ao evento anterior (janeiro de 2016), pode-se 

verificar que a relação de NR (linha preta) apresentou uma tendência de superestimar a 

chuva durante o início da precipitação e para as horas posteriores uma tendência de 

subestimativa em relação ao pluviômetro. No entanto, a relação de MP (linha cinza) 

apresentou uma tendência de superestimar a precipitação durante todo o evento. A partir 

da relação MLR (linha vermelha), pode-se observar um melhor desempenho da 

precipitação estimada em comparação com as relações de MP e NR. A Figura 9.9b 

mostra a evolução temporal da precipitação em um ponto deslocado um pouco mais 

para cima à esquerda (círculo laranja) em relação à localização da estação Coronel 

Veiga (círculo preto). Para esse ponto, ao longo do período analisado, observou-se um 

maior acumulado de precipitação em relação ao observado e estimado para a medição 

em Coronel Veiga, caracterizando a alta variabilidade espacial pluviométrica mesmo em 

regiões muito próximas (Moreau et al., 2009; Espinosa, 2011) e sua alta variabilidade 

espacial do risco à ocorrências de escorregamentos. A Figura 9.9c ilustra a distribuição 

espacial das chuvas estimadas por radar entre 12 e 15 de novembro de 2016. 
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Figura 9.9 - Análise espaço-temporal da chuva observada e estimada por radar entre 12 

e 15 de novembro de 2016 sobre (a) um ponto localizado (em preto) na bacia do rio 

Quitandinha, (b) um ponto localizado (em laranja) na região norte de Petrópolis e (c) 

distribuição da chuva estimada sobre o município.  

9.3 Proposta e validação de uma relação (curva) Z-N 

 Similar a calibração e validação das curvas Z-R para a estação Coronel Veiga, 

esta tese procurou avaliar a proposta de uma curva Z-N para esta mesma estação 

hidrometeorológica. Assim, os dados de transbordamento do rio Quitandinha ocorridos 

e os dados de refletividade observados em 2013 e 2014 foram utilizados para a 

proposição da curva Z-N e os dados de 2016 para a sua validação.   

 Através de uma avaliação da evolução temporal dos dados de refletividade para 

o pixel localizado na estação Coronel Veiga e os dados observados do nível da água do 

rio Quitandinha, verifica-se a presença de valores de refletividade (dBZ) sobre a estação 

Coronel Veiga antes da ocorrência de elevação do nível (RL) do rio Quitandinha. Em 

média, verificou-se que esse padrão ocorreu com uma (1) hora de defasagem (lag). 

Assim, buscou-se identificar a correlação entre essas duas variáveis usando ρ para 

refletividade em t0 e o nível de água do rio em t0 + 1  time lag. Assim, o coeficiente de 

correlação de Pearson foi determinado como: 

𝜌 =
∑ (𝑑𝐵𝑍𝑡0𝑖

− 𝑑𝐵𝑍̅̅ ̅̅ ̅̅ )(𝑅𝐿𝑡(0+1ℎ)𝑖
− 𝑅𝐿̅̅̅̅ )𝑛

𝑖=1

√(𝑑𝐵𝑍𝑡0𝑖
− 𝑑𝐵𝑍̅̅ ̅̅ ̅̅ )2

2
√(𝑅𝐿𝑡(0+1ℎ)𝑖

− 𝑅𝐿̅̅̅̅ )2
2

 

(9.2) 
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 A evolução temporal dos dados de refletividade e nível de água do rio para a 

estação Coronel Veiga para cada evento de transbordamento encontrado pode ser 

avaliada na Figura 9.10. Essa figura mostra que a variação do nível de água do rio 

Quitandinha apresentou um comportamento semelhante ao observado para a presença 

da refletividade para o pixel localizado sobre a estação Coronel Veiga com um atraso de 

uma (1) hora. Esse comportamento corrobora os resultados encontrados na análise 

morfométrica (Tabela 5.1), caracterizando a resposta rápida da bacia às chuvas 

(refletividade) e, consequentemente, os eventos de transbordamento. O coeficiente de 

Pearson entre os dados de refletividade e os dados de nível observados para cada um 

dos eventos de transbordamentos do rio Quitandinha podem também ser observados na 

Figura 9.10. 

 

Figura 9.10 - Evolução temporal da refletividade no tempo t0 (ciano) e dados de nível 

no tempo t0 + 1h (lazul) para os 25 eventos de transbordamento do rio Quitandinha 

entre 2013 e 2014. 



193 
 

 No entanto, a ideia da relação hidrometeorológica (curva Z-N) proposta é 

caracterizar as possíveis taxas de elevação (altura da coluna de água em centímetros) 

associadas aos valores de refletividade (associados a uma taxa de precipitação) sobre a 

estação Coronel Veiga. Assim, foram realizadas mais duas análises para conhecer o 

comportamento das variáveis avaliadas: (1) considerando os valores de refletividade e 

os dados de variação de nível (Equação 9.3); e (2) considerando valores da variação de 

refletividade e as variações de nível (Equação 9.4) do rio Quitandinha durante os 

eventos de transbordamento ocorridos entre 2013 e 2014. 

𝜌 =
∑ (𝑑𝐵𝑍𝑡0𝑖

− 𝑑𝐵𝑍̅̅ ̅̅ ̅̅ )(∆𝑅𝐿𝑡(0+1ℎ)𝑖
− ∆𝑅𝐿̅̅ ̅̅ ̅̅ )𝑛

𝑖=1

√(𝑑𝐵𝑍𝑡0𝑖
− 𝑑𝐵𝑍̅̅ ̅̅ ̅̅ )2

2
√(∆𝑅𝐿𝑡(0+1ℎ)𝑖

− ∆𝑅𝐿̅̅ ̅̅ ̅̅ )2
2

        

(9.3) 

𝜌 =
∑ (∆𝑑𝐵𝑍𝑡0𝑖

− ∆𝑑𝐵𝑍̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅)(∆𝑅𝐿𝑡(0+1ℎ)𝑖
− ∆𝑅𝐿̅̅ ̅̅ ̅̅ )𝑛

𝑖=1

√(∆𝑑𝐵𝑍𝑡0𝑖
− ∆𝑑𝐵𝑍̅̅ ̅̅ ̅̅ )2

2
√(∆𝑅𝐿𝑡(0+1ℎ)𝑖

− ∆𝑅𝐿̅̅̅̅ )2
2

    

(9.4) 

 A Figura 9.11 mostra os valores dos coeficientes de correlação para as duas 

proposições (Equações 9.3 e 9.4) de relações Z-N. A linha em azul mostra os resultados 

das correlações obtidas entre os dados de refletividade (dBZ) e variações de nível 

(ΔRL)  - proposição 1 - do rio Quitandinha para os eventos de transbordamento 

ocorridos entre 2013 e 2014. Já a linha em preto, mostra os resultados das correlações 

obtidas entre as variações dos dados de refletividade (ΔdBZ) e variações de nível (ΔRL)  

– proposição 2 - do rio Quitandinha para o mesmo período de análise. Utilizou-se como 

variação temporal a escala de tempo em que os dados de nível eram medidos, isto é, a 

cada quinze minutos. 

  Através das correlações apresentadas na Figura 9.11, é possível verificar um 

melhor resultado entre as variações de refletividade e as variações de nível (Equação 9.4 

–  proposição 2) do rio Quitandinha. Essa relação apresentou melhores resultados 

(valores mais próximos de um) comparativamente aos dados de refletividade e as 

variações de nível (Equação 9.3 – proposição 1) para os eventos de transbordamento 

ocorridos entre 2013 e 2014. Além dessa variabilidade dos resultados entre as duas 

proposições, é possível também verificar uma grande alternância dos resultados das 

correlações para uma mesma proposição de relação Z-N.  Através da proposição 2 

(linha azul na Figura 9.11), por exemplo, é possível observar um máximo de 0,87 para o 
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evento ocorrido em 28 de março de 2014 (vigésimo terceiro transbordamento do rio) 

Quitandinha, denominado Ev 23 (quadrado vermelho na Figura 9.11) e um mínimo de -

0,18 para o evento de 11 de dezembro de 2013 (décimo oitavo transbordamento do rio 

Quitandinha, denominado Ev18 (círculo vermelho na Figura 9.11), caracterizando a alta 

variabilidade da resposta das variações de nível do rio Quitandinha em relação à 

refletividade (chuvas). Acredita-se que essa alta variabilidade possa estar também 

associada a outras questões hidrológicas não consideradas neste trabalho, como, por 

exemplo, chuvas antecedentes, taxas de umidade do solo, evapotranspiração, 

armazenamentos de água subterrânea, a localização dos núcleos de chuva sobre a bacia, 

entre outros.   

 

Figura 9.11 - Coeficientes de correlação de Pearson para cada um dos eventos de 

transbordamento do rio Quitandinha ao longo dos anos de 2013 e 2014. 

 Assim, como a correlação entre a variação de refletividade e a variação de nível 

(Equação 9.4 – proposição 2) apresentou melhores resultados em relação à refletividade 

e variação do nível do rio, decidiu-se descartar a primeira relação (Equação 9.3) e 

continuar usando a segunda abordagem de análise (Equação 9.4). A Figura 9.12 ilustra a 

evolução temporal da refletividade e a variação do nível do rio Quitandinha para cada 

um dos vinte e cinco eventos de transbordamento do rio Quitandinha ocorridos entre 

2013 e 2014. Nessa figura, os dados de refletividade foram plotados no tempo t0 e os 

dados de nível no tempo t0+1h. Através dessa figura, é possível observar que, na 
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maioria dos casos, um comportamento semelhante entre a variação do nível do rio 

Quitandinha e a variação da refletividade foi identificado. 

 

Figura 9.12 - Evolução temporal da variação de refletividade no tempo t0 (ciano) e 

variação de nível no tempo t0 + 1h (lazul) para os 25 eventos de transbordamento do rio 

Quitandinha entre 2013 e 2014. 

A fim de encontrar uma relação entre a variação de refletividade e a variação de 

nível, os dados foram submetidos a uma análise de regressão, e a curva melhor ajustada 

foi selecionada com base no maior coeficiente de determinação entre os conjuntos de 

dados de refletividade e nível de água do rio  dos eventos de transbordamento ocorridos 

entre 2013 e 2014 na bacia do rio Quitandinha. O método dos mínimos quadrados (OLS 

– ordinary least squares) é comumente usado na calibração de tais relações de regressão 

(Durocher et al., 2015). O OLS é uma técnica de otimização matemática que procura 

encontrar o melhor ajuste para um conjunto de dados, minimizando a soma dos 
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quadrados das diferenças entre o valor estimado e os dados observados a fim de 

maximizar o grau de ajuste do modelo (coeficiente de determinação - R
2
) aos dados 

observados. A Figura 9.13 mostra que a curva polinomial de ordem dois apresentou o 

melhor coeficiente de regressão entre os dados de variação de refletividade e variação 

de nível para o rio Quitandinha observado entre 2013 e 2014. Portanto, obteve-se a 

seguinte relação (Equação 9.5) com um coeficiente determinação de 0,74. 

∆𝑅𝐿𝐸𝑡0+1ℎ = 0,0002(∆𝑑𝐵𝑍𝑡0)
2
+ 0,0137∆𝑑𝐵𝑍𝑡0   (9.5) 

 

Figura 9.13 - Análise de regressão entre a variação da refletividade e a variação do 

nível do rio para os eventos de transbordo ocorridos entre 2013 e 2014 na bacia do rio 

Quitandinha. 

 A Figura 9.14 mostra as estimativas de variação de nível do rio Quitandinha 

utilizando a relação Z-N para os eventos de transbordamento ocorridos em 2016. A 

linha preta representa os dados observados do nível do rio Quitandinha. As setas 

representam as taxas de variações de nível. As setas em vermelho indicam taxas de 

elevação do rio Quitandinha, enquanto as setas em azul indicam estimativas de 
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decréscimo, a partir dos dados de variação de refletividade. O comprimento das setas 

representa a altura em centímetros da variação do nível da água, e a ponta da seta 

representa um valor de nível instantâneo utilizando a relação Z-N proposta.  

 

Figura 9.14 - Dados do nível de água do rio (linha preta) e estimativas de elevação 

(setas vermelhas) e queda (setas azuis) para os eventos de transbordo ocorridos em 2016 

na bacia do rio Quitandinha. 
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9.4 Estatísticas de verificação 

 Estatísticas de verificação são essenciais para avaliar a qualidade das estimativas 

ao longo do tempo, identificar incertezas e habilidades ao longo de todo o período do 

processo de estimativa de dados. Esse exercício permite comparar a qualidade dos 

resultados de diferentes procedimentos, a fim de caracterizar as melhorias obtidas 

através da aplicação de novas abordagens. A verificação deve impulsionar o 

desenvolvimento do sistema de estimativa e ajudar a avançar o conhecimento da 

previsibilidade. As informações de verificação devem ser disponibilizadas a todos os 

usuários, especialmente a defesa civil, para guiar seu uso para uma melhor tomada de 

decisão (Demargne et al., 2009; Pattanaik et al., 2012; Sukovich et al., 2014). 

 Para avaliar o desempenho das estimativas dos níveis de águas dos rios, 

verificados na Figura 9.14, foram utilizadas duas abordagens: dicotômica e contínua. Os 

resultados da avaliação dicotômica mostram se as taxas de elevação (setas vermelhas) 

ou diminuições (setas azuis) ocorreram ou não em relação aos dados observados dos 

níveis de água dos rios para os eventos de transbordamento do rio Quitandinha 

ocorridos em 2016 (Figura 7). Os resultados da avaliação contínua refletem quanto 

(tamanho das setas) o nível da água do rio pode subir ou cair a partir dos dados de 

refletividade na estação Coronel Veiga. Os índices estatísticos para avaliação 

dicotômica foram: AC, SR, POD e RAF (Equações 5.5 a 5.8 previamente mostradas no 

Capítulo 5). Para a avaliação contínua, foram utilizados os índices MAD, BIAS e 

RMSE. Uma avaliação conjunta desses dois tipos de análise reflete as possíveis ações a 

serem tomadas pelas equipes de monitoramento, isto é, se o nível do rio subir e quanto 

ele poderia subir a partir da relação hidrometeorológica proposta.                                                    

 A Tabela 9.2 mostra, em média, um AC de 0,75 e SR de 0,61, caracterizando 

que a relação melhor caracterizou as estimativas de elevação e queda do rio Quitandinha 

em relação apenas às estimativas de elevação para os casos em que as taxas estimadas 

foram efetivamente observadas. O índice POD apresentou menor eficiência (0,56) em 

relação a AC e SR. O resultado indica uma menor parcela de casos em que uma 

variação de nível foi estimada. Esse ponto não foi observado em relação à variação do 

nível não estimado, e essa situação ocorreu. O índice FAR apresenta um valor menor, 

em média de 0,39, em relação aos demais índices, o que caracteriza que a relação 
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proposta tende a apresentar menores ocorrências de estimativas da variação do nível de 

água do rio Quitandinha, embora não ocorram realmente. 

 Para avaliação contínua, há grande variabilidade dos índices BIAS, MAD e 

RMSE entre os casos de transbordamento analisados. Na maioria dos eventos, há uma 

tendência de superestimar os valores das taxas de elevação em relação às taxas 

observadas (73%) com uma média de aproximadamente 0,15. A partir dos valores de 

MAD, verifica-se que, em média, foi 0,42, caracterizando valores mais significativos 

em relação ao BIAS, pois esse indicador considera o módulo de magnitude no módulo 

dos erros das estimativas de variação de nível. Os valores do RMSE apresentaram, em 

média, 0,28. 

Tabela 9.2 – Resultado das estatísticas de verificações dicotômica e contínua 

 

Dia 

Veficação dicotômica Verificação Contínua 

a b c d AC SR POD FAR BIAS MAD RMSE 

02.Jan.2016 12 5 3 12 0,75 0,71 0,80 0,29 -0,05 0,34 0,19 

15.Jan.2016 11 11 12 37 0,68 0,50 0,48 0,50 0,24 0,39 0,19 

27.Jan.2016 6 1 3 17 0,85 0,86 0,67 0,17 0,77 0,89 0,43 

11.Fev.2016 7 5 6 40 0,81 0,58 0,54 0,42 0,53 0,66 0,43 

16.Fev.2016 11 6 3 34 0,83 0,65 0,79 0,35 0,23 0,57 0,42 

20.Fev.2016 7 4 4 19 0,76 0,64 0,64 0,36 0,60 0,68 0,44 

28.Fev.2016 1 2 2 11 0,75 0,33 0,33 0,67 0,20 0,70 0,78 

29.Fev.2016 10 9 7 21 0,67 0,53 0,59 0,47 -0,04 0,32 0,17 

15.Mar.2016 10 4 6 25 0,78 0,71 0,63 0,29 0,01 0,29 0,26 

12.Nov.2016 32 28 82 117 0,65 0,53 0,27 0,47 -0,24 0,27 0,14 

18.Nov.2016 19 7 1 30 0,69 0,73 0,56 0,27 0,12 0,23 0,11 

08.Dez.2016 42 2 10 60 0,89 0,95 0,81 0,05 0,02 0,06 0,03 

11.Dez.2016 6 4 10 36 0,75 0,60 0,38 0,40 0,11 0,26 0,18 

12.Dez.2016 4 6 2 16 0,71 0,40 0,67 0,60 0,15 0,25 0,13 

14.Dez.2016 11 12 24 48 0,62 0,48 0,31 0,52 -0,38 0,44 0,32 

Mean - - - - 0,75 0,61 0,56 0,39 0,15 0,42 0,28 

 

 

  

 



200 
 

 Através dos resultados para as estimativas de variação de nível a partir dos dados 

de refletividade e dos resultados das estatísticas de verificação foi possível verificar a 

potencialidade da proposta da relação Z-N como uma ferramenta auxiliar para a 

previsão de possíveis ocorrências de transbordamento. Entretanto, a metodologia 

utilizada abrangeu somente um pixel (ponto) da imagem de radar que estaria localizado 

sobre a estação Coronel Veiga, limitando assim as possíveis estimativas de subidas, ou 

quedas, de nível encontradas. Acredita-se que utilizando outros pixeis (pontos) 

localizados a montate, assim como distribuídos, da bacia, resultados mais precisos com 

relação as variações de nível poderiam ser obtidas. Porém, ressalta-se a aplicabilidade 

do uso desta metodologia para outros rios que possuam caracteristísticas hidrológicas 

similares às observadas no rio Quitandinha.   
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CAPÍTULO 10 – CONCLUSÕES E RECOMENDAÇÕES  

 

10.1 Considerações finais 

O desenvolvimento de tecnologias capazes de suprir as necessidades da geração 

atual, sem comprometer a capacidade de atender as necessidades das gerações futuras, a 

preservação do meio ambiente, as mudanças climáticas e a redução dos danos causados 

por desastres naturais têm adquirido grande interesse da comunidade científica nas 

últimas décadas, princípios enunciados, em 1987, no documento Nosso Futuro Comum, 

da Comissão Mundial para o Meio Ambiente e Desenvolvimento, renovados e 

ampliados quando da Conferência das Nações Unidas sobre o Desenvolvimento 

Sustentável (Rio-92) e mais recentemente confirmados por ocasião da Conferência das 

Nações Unidas sobre o Desenvolvimento Sustentável (Rio+20) realizada em junho de 

2012. 

 Como agentes delimitadores da sobrevivência humana, os desastres naturais, 

definidos como o resultado de fenômenos naturais extremos ou intensos que causam 

grandes impactos na sociedade. Assim, se  caracterizam como uma forte vertente de 

pesquisas e exploração de metodologias que visem à redução de riscos, estratégias em 

situações de crises e emergências e a mitigação das possíveis perdas e danos associados. 

Neste contexto, o presente documento reitera a necessidade de consolidar e integrar as 

atividades realizadas pelos centros de pesquisa e operacionais de forma que possam 

contribuir para o monitoramento realizado pelos sistemas de alerta no estado do Rio de 

Janeiro. Sendo a chuva umas das variáveis desencadeadoras de desastres naturais na 

região, é essencial a integração e o aperfeiçoamento dos conhecimentos obtidos pelos 

centros de pesquisa viabilizando conduzir estudos multidisciplinares no campo de 

modelagem numérica e estatística para a previsão de chuvas intensas.  

O trabalho propôs-se a examinar a hipótese de implementação de uma estratégia 

operacional para a previsão de chuvas intensas com o suporte da aplicação de estudos 

teórico-experimentais relacionados aos eventos de transbordamento do rio Quitandinha, 

localizado na região hidrográfica do Piabanha, Petrópolis – RJ entre os anos de 2013 e 

2016. Investigou-se e concebeu-se a aplicabilidade de alguns princípios 

hidrometeorológicos expostos pela literatura, com vistas a melhor prover e lapidar 

ferramentas e mecanismos com vistas a torná-los disponíveis e, sobretudo factíveis de 
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serem assimilados em sistemas de alerta com enfoque na chuva e seus correspondentes 

impactos. 

O rio Quitandinha, estudo de caso empregado na tese,  é monitorado pela estação 

Coronel Veiga do Sistema de Alerta de Inundações do Instituto Estadual do Ambiente 

do estado do Rio de Janeiro. Nesse sistema, meteorologistas, hidrólogos e técnicos 

realizam o monitoramento hidrometeorológico 24 horas por dia e enviam avisos de 

alerta para defesas civis e para a população quando uma situação de risco 

hidrometeorológico é identificada. Entre os rios monitorados pelo INEA, optou-se por 

pesquisar as condições atmosféricas favoráveis à formação de chuvas associadas ao 

transbordamento do rio Quitandinha. Este rio foi escolhido por possuir uma boa 

quantidade de dados disponíveis e apresentar uma alta frequência de eventos de 

inundação, chegando até mesmo a ultrapassar a cota de transbordamento em um 

intervalo menor do que quinze minutos.  

 A metodologia proposta  procurou estabelecer uma estratégia operacional para a 

previsão de chuvas intensas de possível aplicação no Brasil, embora se tenha 

direcionado a ênfase da pesquisa com aplicação no estado do Rio de Janeiro. Em suma,  

propôs-se que desenvolvimento de tal estratégia seria aquela em que houvesse a sinergia 

de análises em diferentes estágios de criticidade. O trabalho sugeriu diferentes etapas 

para a aplicação de uma estratégia operacional para previsões hidrometeorológicas 

(chuvas e inundações).  

Como passo inicial, buscou-se o reconhecimento da bacia de estudo e a 

identificação dos sistemas meteorológicos associados aos padrões de precipitação 

predominantes, a análise de indicadores dinâmicos e termodinâmicos nas escalas 

sinóticas e locais como nível intermediador e, por fim, a previsão de curtíssimo prazo 

utilizando dados de radares meteorológicos. A seguir, são expostas as principais 

conclusões e recomendações da pesquisa realizada. 

10.2 Conclusões 

 Na primeira fase de concepção da estratégia operacional, verificou-se que a 

bacia do rio Quitandinha possui uma área de 6,75 km
2
.  Os parâmetros morfométricos 

indicaram que essa bacia apresenta uma área arredondada e, consequentemente, possui 

um menor tempo de concentração e maior propensão a eventos de cheias. Através dos 
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dados pluviométricos para as estações localizadas em Petrópolis, foi possível identificar 

que os maiores acumulados de precipitação foram observados para o grupo localizado 

sobre a bacia do rio Quitandinha. Além da análise pluviométrica, verificou-se a 

presença da Zona de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS) como sistema 

meteorológico mais frequente associado aos eventos de chuvas e transbordamento do 

rio Quitandinha, seguida pelos sistemas frontais (SF) e tempestades convectivas (TC). 

 Na segunda fase de avaliação da estratégia operacional, este estudo examinou os 

padrões termodinâmicos e dinâmicos sinóticos para as chuvas associadas às três 

categorias de sistemas meteorológicos identificados na primeira fase da estratégia 

operacional, isto é, ZCAS, SF e TC. Através de uma análise espacial dos campos 

sinóticos médios entre essas três categorias, foi possível verificar a presença de um sinal 

mais expressivo da componente dinâmica para os eventos de SF, seguida pelos eventos 

de TC e ZCAS no início da precipitação. A componente termodinâmica, oriunda das 

variáveis associadas ao aquecimento diurno, caracterizou sinal mais expressivo para os 

eventos de TC; tal sinal não foi observado para os eventos de SF e ZCAS. As variáveis 

associadas à disponibilidade de umidade na atmosfera, entretanto, caracterizaram sinais 

mais expressivos para os eventos de ZCAS, seguidos pelos eventos de TC e ZCAS. Tais 

resultados caracterizaram os diferentes mecanismos associados à formação e ao 

desenvolvimento da precipitação associados a essas três categorias de sistemas 

meteorológicos.   

 A fim de encontrar quantitativamente os melhores indicadores relacionados à 

formação da precipitação para os eventos de chuva analisados, foram estabelecidos 

novos limiares para as variáveis dinâmicas e termodinâmicas. Para o cálculo desses 

limiares, utilizaram-se os dados de um domínio de grade para a cidade de Petrópolis e 

sua vizinhança com a intenção de identificar regionalmente as condições atmosféricas 

associadas à chuva e ao transbordamento do rio Quitandinha ao longo de 2013 e 2014. 

Utilizando a distância euclidiana (D), verificou-se que, entre todas as variáveis, os 

indicadores DIV (0,23), PW (0,31), WS (0,34), OMEGA (0,37), DEP2M (0,37), CONV 

(0,38), CAPE (0,41), TEWD2M (0,41), TEMP2M (0,44), VORT (0,44), K (0,47) e 

WDIR 850 (0,47) apresentaram os melhores resultados, isto é, maior probabilidade de 

detecção e menor razão de alarme falso em todos os eventos analisados. Destacou-se 

que as componentes dinâmicas tenderam a apresentar valores mais significativos 
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durante a ocorrência de chuva em relação aos mesmos sistemas que não favoreceram a 

ocorrência das chuvas na cidade de Petrópolis no período analisado.  

 Ainda na segunda fase da proposta da implementação de uma estratégia 

operacional, foram avaliadas as condições dinâmicas e termodinâmicas na escala local. 

Nessa fase, foram utilizados, principalmente, os dados oriundos dos experimentos 

realizados de radiossondagem. Por meio de uma nova categorização dos sistemas 

meteorológicos presentes nos dias dos experimentos, verificou-se  que a presença de 

tempestades convectivas (TC) correspondeu a 80% dos eventos, enquanto SF a 13% e 

ZCAS a 7% dos eventos. Os diagramas Skew-T/Log-P foram gerados utilizando dados 

de radiossondas para cada sistema meteorológico avaliado, ou seja, TC, SF e ZCAS. 

Mediante uma análise comparativa, constatou-se a predominância de uma maior 

instabilidade atmosférica nos dias de TC, valores intermediários para os dias de atuação 

da ZCAS e os menores valores para os dias de SF. Aplicando-se o método da 

temperatura máxima em superfície, foi possível encontrar relações entre os resultados 

observados e estimados utilizando uma regressão linear simples. No entanto, a aplicação 

desse procedimento e os ajustes de regressão constataram que tal abordagem é mais 

confiável para os dias em que não há sistemas sinóticos em larga escala, pois, na 

ausência destes, o perfil atmosférico tende a não apresentar grandes variações com a 

altitude. 

 Por fim, a pesquisa utilizou também os dados das radiossondas e simulações 

numéricas para avaliar o comportamento de variáveis termodinâmicas e dinâmicas 

durante a formação de nuvens convectivas, estratiformes e não precipitantes sobre o 

estado do Rio de Janeiro.  Uma presença significativa de CAPE foi observada para os 

dias com tempestades convectivas, o que não ocorreu nos dias com nuvens 

estratiformes. Valores intermediários de CAPE foram verificados para os dias com 

nuvens não precipitantes. No entanto, valores expressivos de CIN foram 

concomitantemente observados, caracterizando a necessidade de gatilhos dinâmicos 

para a formação das nuvens nesses dias. Através de uma análise conjunta dos 

indicadores dinâmicos e termodinâmicos, verificou-se que, nos dias convectivos, havia 

a presença de energia potencial, umidade e gatilhos dinâmicos fornecendo um contínuo 

suporte das tempestades observadas. Para os dias estratiformes, a presença de uma 

camada atmosférica de divergência dos ventos nos níveis médios da atmosfera 

caracterizou o desenvolvimento horizontal associado às nuvens estratiformes. Os dias 
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com nuvens não precipitantes, entretanto, não foram caracterizados com gatilhos 

dinâmicos e termodinâmicos atuando em conjunto para dar suporte ao desenvolvimento 

da precipitação nesses dias.    

 Na terceira etapa de análise da aplicação de uma estratégia operacional para a 

previsão de chuvas, foram utilizados os dados coletados pelo radar meteorológico do 

Sumaré e os dados de chuva e nível do rio coletados pela estação Coronel Veiga. Nessa 

etapa, elegeu-se, como motivação, principalmente, o ajuste, a validação e a criação de 

relações empíricas que pudessem descrever as propriedades físicas entre a refletividade 

do radar e taxas de chuvas (chamadas de relações Z-R) e entre a refletividade e as 

variações do nível d’água (chamadas de relações Z-N).  

 Através da metodologia proposta, verificou-se que o ajuste das relações Z-R em 

20% apresentou o menor coeficiente de variabilidade adimensional, erro sistemático, 

desvio absoluto médio e erro quadrático médio em relação às outras faixas de calibração 

(5% e 10%) e em relação às relações Z-R sem calibração. Os resultados apontaram 

também que as relações propostas por Marshall-Palmer e Nexrad calibradas em 20% 

apresentaram o melhor desempenho entre as demais relações Z-R, o que caracteriza que 

os eventos de chuva associados aos eventos de transbordamento do rio Quitandinha tem 

a contribuição de chuvas estratiformes e convectivas. Além disso, os resultados 

pluviométricos estimados foram submetidos a uma regressão linear múltipla e 

constatou-se que a precipitação estimada mediante uso simultâneo das relações de 

Marshall-Palmer e Nexrad foi mais precisa do que a precipitação estimada utilizando os 

novos coeficientes de Marshall-Palmer e Nexrad isoladamente. 

 Através da evolução temporal dos dados de refletividade e dos dados observados 

do nível da água do rio Quitandinha, verificou-se um padrão similar de variações com 

uma hora de discrepância ou defasagem. Para caracterizar as possíveis taxas de elevação 

(altura da coluna de água em centímetros) associadas aos valores de refletividade, 

verificou-se que a correlação entre a variação da refletividade e a variação do nível do 

rio apresentou melhores resultados (Proposição 2 – item 9.3), sendo esses dados 

escolhidos para propor a relação Z-N. Verificou-se que uma curva polinomial de ordem 

dois mostrou o melhor coeficiente de regressão de determinação para os conjuntos de 

dados analisados. Por meio de avaliações dicotômicas, verificou-se que a relação 

melhor caracterizou as estimativas de elevação e de queda dos níveis de água do rio 
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Quitandinha em relação ao uso apenas das estimativas de elevação para os casos em que 

as taxas estimadas foram efetivamente observadas. Também foram observados valores 

mais baixos de taxas de alarmes em relação aos demais índices, caracterizando que a 

relação proposta tende a apresentar menores ocorrências de estimativas da variação do 

nível do rio Quitandinha enquanto estas não ocorreram. Para a avaliação contínua, 

houve uma tendência a superestimar os valores das taxas de elevação em relação às 

taxas observadas. 

 Em síntese, através de uma análise conjunta dos resultados obtidos, nesta tese, 

verifica-se que foi possível avaliar a atmosfera em diferentes estágios de criticidade, isto 

é, conducentes e durante a formação de chuva, com ênfase aos eventos de 

transbordamento do rio Quitandinha ocorridos entre 2013 e 2016. A estratégia 

operacional foi aplicada com início do reconhecimento das condições morfométricas da 

bacia do rio Quitandinha, assim como os regimes de precipitação e sistemas 

atmosféricos predominantes, com uma maior frequência dos eventos de ZCAS. Na 

segunda fase de avaliação, verificou-se a importância da atuação das condições 

dinâmicas e termodinâmicas para o desenvolvimento da precipitação durante os eventos 

de ZCAS, SF e TC. Para esses três grupos de sistemas meteorológicos identificados, 

verificou-se que a divergência dos ventos nos altos níveis da atmosfera apresentou a 

maior similaridade e maior eficiência à ocorrência da precipitação.  

 Através de relações empíricas, verificou-se, na terceira fase da estratégia 

operacional, que a combinação de duas relações Z-R (convectiva e estratiforme) 

caracterizou melhores resultados na estimativa da precipitação. Foi possível, também, 

verificar a aplicabilidade de uma curva para a estimativa da variação de nível utilizando 

os dados de refletividade com um intervalo (adiantamento) temporal de uma hora, o que 

pode ser decisivo nas previsões de curtíssimo prazo. Entretanto, a metodologia utilizada 

abrangeu somente um píxel (ponto) da imagem de radar que estaria localizado sobre a 

estação Coronel Veiga, limitando, assim, as possíveis estimativas de subidas ou quedas  

de nível encontradas. Acredita-se que utilizando outros píxeis (pontos) localizados a 

montate, assim como distribuídos, da bacia, resultados mais precisos com relação às 

variações de nível poderiam ser obtidas. Porém, ressalta-se a aplicabilidade do uso desta 

metodologia para outros rios que possuam caracteristísticas hidrológicas similares às 

observadas no rio Quitandinha.   
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 Na sequência, apresentam-se algumas recomendações para dar continuidade à 

linha de pesquisa explorada nesta tese.  

10.2 Recomendações  

 Diante do quadro exposto, por representar efetivo esforço de aplicação de uma 

estratégia operacional para a previsão de chuvas associados a eventos de 

transbordamento de um rio, isto é, mediante o emprego previsões hidrometeorológicas 

conjugadas, algumas questões ainda pertinentes a serem exploradas são enunciadas 

como potenciais contribuições futuras. Entre elas, destacam-se:  

 aplicação de uma regressão múltipla entre os resultados quantitativos dos 

indicadores dinâmicos e termodinâmicos calculados e as taxas de precipitação 

registradas; 

 lançamento de radiossondas em outras regiões do estado do Rio de Janeiro no 

mesmo horário de lançamento do Galeão (00 e 12 UTC) com a finalidade de 

examinar a variabilidade espacial do perfil atmosférico; 

 avaliação lagrangeana do deslocamento das radiossondas e suas possíveis 

influências no perfil das nuvens observadas, isto é, convectivas, estratiformes e 

não precipitantes; 

 análise da microfísica das nuvens, incluindo imagens Cloudsat e perfis 

convectivos, associada à formação das tempestades convectivas para os dias 

com radiossondagens lançadas durante à tarde; 

 verificação da variabilidade espacial dos índices termodinâmicos estimados 

utilizando o método da temperatura máxima considerando diferentes 

observações (estações) de superfície; 

 avaliação das anomalias da temperatura da superfície do mar (TSM) com 

relação ao suprimento de umidade para a formação das chuvas no estado do Rio 

de Janeiro; 

 calibração e validação das relações Z-R para cada grupo de sistema 

meteorológico identificado, isto é, Zona de Convergência do Atlântico Sul, 

sistemas frontais e tempestades convectivas; 

 uso de outras ferramentas de sensoriamento remoto, como, por exemplo, 

imagens de satélite Modis para perfilagem atmosférica em contraposição aos 

dados de radiossondagem; 



208 
 

 uso da base de dados disponibilizada pelo satélite GOES-R com relação à 

formação e ao desenvolvimento dos sistemas convectivos, principalmente 

relacionados à microfísica das nuvens e descargas atmosféricas; 

 emprego de disdrômetros para melhor caracterizar a distribuição do tamanho 

das gotas associadas às chuvas e inundações do rio Quitandinha em conjunto 

com dados de radar meteorológico; 

 avaliação da estimativa da precipitação utilizando radares de dupla polarização 

existentes no Rio de Janeiro e pertencentes ao Instituto Estadual do Ambiente; 

 análise do tempo de concentração e tempo de resposta da bacia do rio 

Quitandinha utilizando a precipitação estimada através do radar meteorológico; 

 aplicação da proposta hidrometeorológica, chamada curva Z-N, para outros 

píxeis dos dados de refletividade de radar que estejam localizados a montante e 

dentro da área de contribuição da bacia do rio Quitandinha com exutório na 

estação Coronel Veiga. 

 avaliação da probabilidade de detecção e razão de alarme falso associada às 

estimativas de variação de nível proposta pela relação Z-N; 

 aplicação da metodologia da relação Z-N para bacias com caractetísticas 

hidrológicas similares à bacia do rio Quitandinha. 

Por fim, espera-se que os resultados obtidos, nesta tese, possam incentivar novas 

pesquisas direcionadas aos centros de previsão e monitoramento operacionais 

hidrológico-meteorológicos visando a criação e o aperfeiçoamento de ferramentas e 

procedimentos que possam ser utilizados e venham a subsidiar as ações tomadas pelas 

esferas que englobam defesas civis e agentes governamentais associados. 
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Apêndice A – Termodinâmica da atmosfera 

 O comportamento dos fenômenos atmosféricos pode ser investigado a partir da 

avaliação e da compreensão de teorias e da análise de resultados empíricos. De modo 

geral, existem três campos básicos de estudo: termodinâmica; radiação (processos 

radiativos) e hidrodinâmica (movimento dos fluidos). A termodinâmica é o estudo dos 

estados de equilíbrio, inicial e final, de um sistema submetido a um processo energético 

específico ou uma transformação. Seu principal objetivo é estudar as interações 

energéticas entre um corpo e sua vizinhança. 

  A atmosfera é um corpo que se move de acordo com a quantidade de energia que 

recebe, onde a principal fonte é a energia solar. Assim, parte da energia irradiada pelo 

Sol é absorvida pela superfície e redistribuída horizontal e verticalmente por meio de 

três principais processos: radiação, condução (meios sólidos) e convecção. 

 Uma quantidade arbitrária de matéria constitui um sistema termodinâmico; suas 

propriedades físicas podem ser descritas especificando-se parâmetros macroscópicos 

como temperatura, pressão e volume  dentro de um universo restrito. Qualquer objeto de 

estudo poderá ser um sistema, como, por exemplo, uma parcela de ar ou a atmosfera. 

Uma barreira virtual faz a fronteira entre o universo do sistema termodinâmico e o 

ambiente externo. Dentre diversas características, consideram-se as propriedades nas 

quais essas fronteiras são permissivas em relação às quantidades que podem fluir 

através delas, tais como matéria e energia (Souza, 2011).  

 A pressão do ar a qualquer altura na atmosfera é devida à força por unidade de 

área exercida pelo peso de todo o ar situado acima dessa altura. Consequentemente, a 

pressão atmosférica diminui com o aumento da altura acima do solo. A força ascendente 

resultante atuando em uma fina camada horizontal do ar, devido à diminuição da 

pressão atmosférica com a altura, encontra-se em equilíbrio com a força descendente 

devido à atração gravitacional que atua sobre a camada. Considere-se uma coluna 

vertical de ar com uma unidade de área transversal horizontal (Figura A.1). A massa de 

ar entre as alturas z e  𝑧 +  𝛿𝑧 na coluna é 𝜌𝛿𝑧, onde 𝜌 é a massa específica (densidade) 

do ar na altura 𝑧. A força descendente que atua sobre a coluna devido ao peso do ar é 

𝑔𝜌𝛿𝑧, onde 𝑔 é a aceleração da gravidade na altura 𝑧. 
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Figura A1 - Balanço das forças verticais em uma atmosfera sem acelerações verticais 

(Fonte: adaptado de Wallace e Hobbs, 2006).  

 Sabendo-se que a pressão diminui com a altura, 𝛿𝑝 deve ser uma quantidade 

negativa, e a pressão para cima na face inferior da camada sombreada deve ser 

ligeiramente maior do que a pressão para baixo na face superior da camada. Portanto, a 

força vertical líquida na camada devido ao gradiente vertical de pressão é ascendente e 

dada por uma quantidade positiva – 𝛿𝑝, como indicado na Figura A.1. Para uma 

atmosfera em equilíbrio hidrostático, o balanço das forças na vertical exige que: 

 −𝛿𝑝 = 𝑔𝜌𝛿𝑧 (A.1) 

 Considerando o limite 𝛿𝑧 → 0, 

𝜕𝑝

𝜕𝑧
= −𝑔𝜌 

(A.2) 

 

 Relações experimentais mostram que a pressão, o volume e a temperatura de 

qualquer material podem ser relacionados através de uma equação de estado, onde se 

conhecendo duas propriedades analisadas, a terceira poderá ser determinada. Todos os 

gases aproximadamente seguem a mesma equação de estado, sendo esta referida como 

equação de estado do gás ideal ou lei dos gases perfeitos. Pode ser escrita como: 

𝑝𝑉 = 𝑚𝑅𝑇 (A.3) 

 

onde p, V, m, e T são a pressão (Pa), volume (m
3
), massa (kg) e temperatura absoluta 

(Kelvin) do gás, respectivamente, e R é uma constante (chamada de constante de um gás 

ideal) para 1 kg de um gás. O valor de R depende exclusivamente do gás analisado. 
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Considerando a densidade ou massa específica do gás, 
𝑚

𝑣
=  𝜌, a equação de estado do 

gás ideal pode ser reescrita na forma: 

𝑝 = 𝜌𝑅𝑇 (A.4) 

 Para uma unidade de massa (1 kg) do gás, com m = 1, pode-se escrever a 

equação acima como: 

𝑝𝛼 = 𝑅𝑇 (A.5) 

onde 𝛼 = 1/𝜌 é o volume específico do gás, ou seja, o volume ocupado por 1 kg de um 

gás a uma pressão p e temperatura T. Se a temperatura é constante em (A.1), a equação  

reduz-se à lei de Boyle-Mariotte, que diz que a pressão e volume de um gás são 

inversamente proporcionais se a sua temperatura permanece constante.  

A.1 Primeira lei da termodinâmica  

 Uma massa de gás possui energia interna devido à energia cinética e potencial de 

suas moléculas ou átomos. Assim, em um sistema fechado, a energia total de um 

sistema inclui a sua energia cinética, potencial e química. A teoria da conservação de 

energia afirma que há um equilíbrio entre essas energias, de modo que a energia total do 

sistema não muda. Assim, a primeira lei da termodinâmica refere-se à lei da 

conservação da energia interna do sistema (Δ𝑈) em um processo termodinâmico. Dessa 

forma, pode-se dizer que, quando o sistema recebe certa quantidade de calor (Δ𝑞), ele 

pode variar a energia interna  (Δ𝑈)e/ou realizar trabalho  (Δ𝑊). Essa relação pode ser 

expressa por: 

𝛥𝑈 =  𝛥𝑞 −  𝛥𝑊 (A.6) 

 

 Em sua forma diferencial, tem-se que: 

𝛥𝑑𝑈 = 𝑑𝑞 −  𝑑𝑊 (A.7) 

 

 Pela Equação A.7, verifica-se que se uma quantidade de calor é fornecida ao 

sistema, uma parte será usada para aumentar a sua energia interna, e a outra será 

utilizada na realização do trabalho. Para calcular o trabalho, realizado em um processo 

de compressão ou expansão do ar, pode-se utilizar o exemplo de um cilindro com ar, 

fechado com um pistão móvel, sem atrito. Examinando a Figura A.2, pode-se verificar 
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que o trabalho necessário para comprimir ou expandir a amostrar de ar é obtido através 

do produto da força pela distância percorrida pelo pistão, durante a qual a força foi 

exercida. 

 

Figura A2 - Trabalho realizado por um pistão móvel. 

𝑑𝑊 = 𝑝𝐴𝑑𝑥 −  𝑝𝑑𝑉 (A.8) 

 Pelo exemplo mostrado, verifica-se que o trabalho realizado pela amostra de ar 

quando seu volume cresce é igual à pressão multiplicada pelo aumento no volume. Para 

uma massa unitária, o volume pode ser substituído pelo volume específico (𝛼 =  
1

𝜌
): 

𝑑𝑊 = 𝑝𝑑𝛼 (A.9) 

 Substituindo na Equação A.9, tem-se que: 

𝑑𝑞 = 𝑑𝑢 + 𝑝𝑑𝛼 (A.10) 

 

 A partir da relação acima, algumas grandezas físicas podem ser caracterizadas, 

podendo-se citar o calor específico a volume constante (Cv) e o calor específico a 

pressão constante (Cp). Em um processo cujo calor é fornecido ao sistema, com variação 

de temperatura e a volume constante, define-se o calor específico a volume constante, 

Cv, como  

𝐶𝑣 = (
𝑑𝑞

𝑑𝑇
)
𝛼𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡 

𝑜𝑢     𝐶𝑉 = 
𝑑𝑢

𝑑𝑇
 

(A.11) 

 

onde Cv = 718 J.kg
-1

.K
-1

.Tal relação é decorrente da lei de Joule, onde, segundo este, 

quando um gás se expande sem realizar trabalho (por exemplo, para dentro de uma 

câmara vazia) e sem trocas de calor, a sua temperatura não muda. Nesse caso, dW = 0, 

dq = 0 e du = 0. Como T permanece constante, a energia cinética das moléculas também 

não varia. Dessa maneira, a energia interna não varia, mesmo que o volume varie, isto é, 
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a energia interna independe do volume se a temperatura é constante. Portanto, a 

primeira lei da termodinâmica pode ser escrita como:   

𝑑𝑞 = 𝐶𝑉𝑑𝑇 + 𝑝𝑑𝛼 (A.12) 

 

 Em um processo cujo calor é fornecido ao sistema, com variação de temperatura 

e a pressão constante, define-se o calor específico a pressão constante, Cp, como 

𝐶𝑃 = (
𝑑𝑞

𝑑𝑇
)
𝑝𝑐𝑜𝑛𝑠𝑡 

 
(A.13) 

 

onde Cp = 1005 J.kg
-1

.K
-1. 

Sabendo que 𝑑𝑝𝛼 = 𝑝𝑑𝛼 + 𝛼𝑑𝑝, a Equação A.13 pode ser 

reescrita como: 

𝑑𝑞 = 𝐶𝑉𝑑𝑇 + 𝑑𝑝𝛼 −  𝛼𝑑𝑝 (A.14) 

 Substituindo o termo 𝑝𝛼 por RT (lei dos gases perfeitos) tem-se que: 

𝑑𝑞 = (𝐶𝑉 + 𝑅)𝑑𝑇 −  𝛼𝑑𝑝 (A.15) 

 Sob pressão constante, dp = 0. Dessa maneira, a primeira lei da termodinâmica 

pode ser escrita como: 

𝑑𝑞 = (𝐶𝑉 + 𝑅)𝑑𝑇 (A.16) 

 Pela Equação A.16, pode-se verificar que  𝑑𝑞 =  𝑐𝑃𝑑𝑇. Logo, 𝐶𝑃 = 𝑐𝑉 + 𝑅. 

Assim, a primeira lei da termodinâmica pode também ser escrita como: 

𝑑𝑞 = 𝐶𝑃𝑑𝑇 −  𝛼𝑑𝑝 (A.16) 

 A partir dessas equações, os processos termodinâmicos são definidos (Tabela 

A1). A adoção da hipótese do processo em condições adiabáticas pode ser bastante 

interessante sob o ponto de vista de análise de certos processos atmosféricos, na medida 

em que as trocas de calor ocorram de forma gradativa numa escala de tempo muitas 

vezes superior à escala de ocorrência do próprio fenômeno (Souza, 2011). 
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Tabela A1- Processos termodinâmicos 

Adiabático Isotérmico Isobárico Isovolumétrico 

𝑑𝑝 = 0 𝑑𝑇 = 0 𝑑𝑝 = 0 𝑑 ∝= 0 

𝑐𝑝𝑑𝑇 =∝ 𝑑𝑝 𝑑𝑞 = −∝ 𝑑𝑝 = 𝑝𝑑 ∝= 𝑑𝑤 𝑑𝑞 = 𝑐𝑝𝑑𝑇 𝑑𝑞 = 𝑐𝑝𝑑𝑇 = 𝑑𝑢 

𝑐𝑉𝑑𝑇 = −𝑝𝑑∝    

 

A.2 Vapor de água e seus efeitos termodinâmicos 

 As equações fundamentais apresentadas previamente, neste trabalho, foram 

derivadas para sistemas homogêneos fechados. Sendo a atmosfera um sistema 

heterogêneo que apresenta, em sua constituição, água nas formas sólida, líquida e 

gasosa, pode-se considerá-la, então, como um sistema heterogêneo constituído por 

várias porções homogêneas separadas em fase. Nesse caso, uma eventual absorção de 

energia pelo sistema pode ser utilizada para que a sua matéria constituinte mude de fase. 

 Uma matéria pode ser encontrada em três estágios de agregação. Para cada 

substância, existe uma faixa de pressão e temperatura para a qual ela assume um 

determinado estágio de agregação. No nível microscópico, essas substâncias são 

caracterizadas pela forma de agregação das moléculas. No estado sólido, as moléculas 

possuem pouca mobilidade no fluido e tendem a um ordenamento (cristais). Já nos 

demais estados, líquido e gasoso, as moléculas possuem alta mobilidade no fluido, 

resultando em um desordenamento espacial, sendo que, nos gases, a distância média 

entre as moléculas é muito maior. A água, por exemplo, de 0° a 100°C, à pressão de 1 

atm, está no estado líquido. Caso a temperatura seja inferior a 0°, ela se apresenta no 

estado sólido. Para temperaturas maiores do que 100°, ela se encontra no estado gasoso.  

 Em sua fase gasosa (vapor de água), o comportamento da atmosfera é muito 

parecido com o de um gás ideal. Logo, a equação do estado pode ser definida como 

𝑒 = 𝜌𝑣𝑅𝑣𝑇 (A.17) 

 

onde e é a pressão do vapor, 𝜌𝑉 é a densidade do vapor de água, e Rv = 461,5 J.kg
-1

.K
-1

 

é a constante específica do vapor. A Equação (A.17) também pode ser escrita da na 

forma 



259 
 

𝑒 = 𝜌𝑣
𝑅𝑑
𝑇 

(A.18) 

onde,  = (
𝑅𝑑

𝑅𝑉
) =  𝜌𝑣 (

𝑀𝑑

𝑉
) = 0,622; ou, conforme proposto por Bolton (1980), como: 

𝑒 = 611,2𝑒𝑥𝑝 [
17,67(𝑇𝑑 − 273,15)

(𝑇𝑑 − 273,15) + 243,5)
] 

(A.19) 

 Desde que o ar é uma mistura de gases, ele deve obedecer a lei de Dalton para as 

pressões parciais, ou seja, pode-se escrever 

𝑝 = 𝑝𝑑 + 𝑒 

onde 𝑝𝑑 é a pressão do ar seco. Assim, pode-se descrever a densidade total do ar seco  

mais vapor de água como 

𝜌 =  𝜌𝑑 + 𝜌𝑣 = 
𝑚𝑑 + 𝑚𝑣

𝑉
  

onde md é a massa do ar seco, e mv é a massa do vapor de água (umidade específica). A 

razão de mistura (rv ou w) é definida como a razão entre a massa de vapor de água e a 

massa de ar seco. 

𝑟𝑣 = 𝑤 = 
𝑚𝑣
𝑚𝑑
= 
𝜌𝑣
𝜌𝑑

 

𝑟𝑣 = 
𝑒

𝑅𝑑𝑇
 
𝑅𝑑𝑇

𝑝 − 𝑒
=  (

𝑒

𝑝 − 𝑒
) ≈  

𝑒

𝑝
 

(A.20) 

 A umidade relativa do ar (UR) é também uma variável grandemente utilizar para 

expressar de forma indireta o vapor de água na atmosfera. É definida pelo quociente 

entre a razão de mistura e o seu correspondente valor de saturação nas mesmas 

condições de temperatura e pressão: 

𝑈𝑅 =
𝑤

𝑤𝑠
≈
𝑒

𝑒𝑠
 

(A.21) 

 A umidade relativa é uma medida adimensional, geralmente dada em 

porcentagem; e 𝑒𝑠 é a pressão de saturação do vapor definida por Bolton (1980) na 

Equação A.19. 

 

Retornando à equação do gás ideal para o ar úmido (Equação A,17), pode-se obter: 
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𝑝 = 𝜌𝑅𝑇 →  
𝑝

𝜌
= 𝑅𝑇 

𝑝𝑑 + 𝑒

𝜌𝑑 + 𝜌𝑣
= 
𝜌𝑑𝑅𝑑𝑇 + 𝜌𝑣

𝑅𝑑 𝑇 

𝜌𝑑 + 𝜌𝑣
= 
(𝜌𝑑 +

𝜌𝑣) 𝑅𝑑𝑇

𝜌𝑑 + 𝜌𝑣
 

 

Dividindo a relação acima pela densidade do ar seco 𝜌𝑑, tem-se que: 

 

𝑝

𝜌
=  
(1 +

𝜌𝑣
𝜌𝑑

1
)𝑅𝑑𝑇

1 +
𝜌𝑣 𝜌𝑑⁄⏟  

𝑤

= 𝑅𝑑 [
1 +

𝑤

1 +𝑤
]𝑇 

𝑝𝛼
1

𝑅𝑑
= 𝑇𝑣  → 𝑝𝛼 = 𝑅𝑑𝑇𝑣  

onde 

𝑇𝑣 = [ 
1 + 𝑤⁄

1 + 𝑤
]𝑇 

(A.22) 

 

é definida como a temperatura virtual (Tv) representando a temperatura que o ar seco 

deveria ter se a sua pressão e volume específico fossem iguais ao de uma amostra de ar 

úmido com razão de mistura w. A equação do estado para o ar úmido pode ser reescrita 

segundo  Bolton(1980) na forma 

𝑝𝛼 = 𝑅𝑚𝑇𝑣  (A.23) 

onde 

𝑅𝑚 = 𝑅𝑑(1 + 0,61𝑤) (A.24) 

 

 Para determinar os calores específicos cvm e cpm (à volume e à pressão constante 

para o ar úmido, respectivamente), considera-se o acréscimo de calor para uma amostra 

com, por exemplo, 1 kg de ar seco mais 1 kg de vapor d’água, conforme segue abaixo: 

(1 + 𝑤)𝑑𝑞 = 𝑐𝑣𝑑𝑇 + 𝑤𝑐𝑣𝑑𝑇 

𝑐𝑣𝑚 = ( 
𝑑𝑞

𝑑𝑇
)  ≈  𝑐𝑣[1 + 𝑤] 3.22 
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𝑐𝑝𝑚 = ≈  𝑐𝑝[1 + 0,89𝑤] 3.23 (A.25) 

 

Combinando A.25 e A.26 no expoente da equação da temperatura potencial, pode-se 

obter: 

𝑅𝑚
𝑐𝑝𝑚

≈ 
𝑅𝑑
𝑐𝑝
[1 − 0,28𝑤] 

Dessa forma, a temperatura potencial do ar úmido não saturado é definida como: 

𝜃 = 𝑇 (
𝑝

𝑝0
)
0,2854(1−0,28𝑤)

 
(A.26) 

 

A3 Estabilidade atmosférica 

Para compreender os efeitos da estabilidade térmica, considere o balanço 

hidrostático. Pelo princípio de Arquimedes, um objeto ao ser parcialmente ou 

totalmente imerso em um fluido é impulsionado por uma força igual ao peso de fluido 

deslocado pelo objeto. Esse fato acontece devido à diferença de pressão entre as partes 

superior e inferior do objeto que está contido no fluido. Em uma coluna de fluido, a 

pressão aumenta com a profundidade devido ao acúmulo de massa de fluido. Logo, na 

atmosfera, a pressão aumenta na medida em que a altitude diminui. Essa força chama-se 

empuxo, que é exercida pela atmosfera sobre a parcela de ar, com ação ortogonal à 

superfície no sentido de cima para baixo. Sua magnitude é proporcional à temperatura, 

densidade e volume ocupado pela parcela de ar. O empuxo é definido como −𝜌𝑔𝑉 no 

referencial não inercial com eixo positivo para baixo. Com o uso da equação da 

hidrostática (A.1), o empuxo por unidade de massa (Figura A.3), com grandeza 

intensiva, pode ser reescrito, de forma conveniente, como −
1

𝜌 
(
𝜕𝑝

𝜕𝑧
) (SOUZA, 2011).  
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Figura A3 - Diagrama de forças em unidade de massa no sistema parcela de ar 

deslocado (Fonte: adaptado de Souza, 2011). 

 

A força restauradora que puxa a parcela para baixo é a força peso. Dessa forma, 

a força resultante ou a aceleração devido ao empuxo (buoyance, em inglês), devido à 

interação entre a parcela de ar e o ar atmosférico por ela deslocado, pode ser escrita 

como: 

𝐹𝐵 = 

𝐴𝑚𝑏𝑖𝑒𝑛𝑡𝑒

[
𝜌

𝜌′
𝑔 − (−

1

𝜌′
𝜕𝑝

𝜕𝑧
)] 
−  

𝑃𝑎𝑟𝑐𝑒𝑙𝑎

[𝑔 − (−
1

𝜌′
𝜕𝑝

𝜕𝑧
)] 
   

(A.27) 

 

Essa equação utiliza as coordenadas intensivas e está escrita em unidade de 

massa. O termo da força de empuxo, segundo termo dentro dos colchetes, é igual para 

os dois casos, tanto ambiente quanto parcela. A situação ocorre devido ao fato da 

parcela de ar estar totalmente imersa na atmosfera, ou seja, o volume de ar deslocado é 

igual ao volume da parcela de ar, e a força de empuxo depende da quantidade de 

volume deslocado. O primeiro termo dentro dos colchetes representa a força peso do 

ambiente e da parcela do ar por unidade de massa, respectivamente. Logo, a equação do 

movimento fica: 

𝐹𝐵 = (
𝜌 − 𝜌′

𝜌′
)𝑔 

(A.28) 
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Para a formação de sistemas convectivos,  é necessário que ocorram movimentos 

verticais na atmosfera. A estabilidade atmosférica proporciona uma medida de avaliação 

na capacidade do ar em ascender ou subsidir resultando em mudanças no tempo. Assim, 

a avaliação da estabilidade da atmosfera é um ponto importante na área de previsão de 

tempestades. Em geral, muitas técnicas utilizam o “método da parcela” para a avaliação 

da estabilidade atmosférica. Nesse método, a estabilidade é determinada pelo 

levantamento ou abaixamento de uma hipotética parcela de ar e faz uma comparação 

dos resultados desse levantamento com as condições atmosféricas no seu entorno. 

Usando o método da parcela, assume-se que as parcelas ascendentes ou descendentes de 

ar com mudanças de temperatura e umidade estão associadas a dois processos 

primários: 

1) variação do nível de pressão; 

2) liberação ou absorção total de calor latente devido à condensação ou 

evaporação. 

Nesse método, assume-se que a parcela não interage com o ambiente ao seu 

redor. Portanto, a temperatura de uma parcela varia adiabaticamente, uma vez que é 

deslocada a uma pequena distância de sua posição original Z. Como consequência, a 

temperatura virtual de uma parcela não saturada varia de acordo com a taxa adiabática 

seca. Para condições saturadas, uma parcela ascendente experimenta calor latente de 

condensação e esfriará à taxa adiabática saturada, enquanto uma parcela descendente 

aquece e imediatamente se torna não saturada, aquecendo à taxa adiabática seca (Foss, 

2011). Uma alternativa para entender a estabilidade atmosférica em função da variação 

vertical de temperatura é expressar a força de empuxo em termos do gradiente local de 

temperatura: 

𝐹𝐵 = − 
𝑔

𝑇
 (
𝛿𝑇

𝛿𝑍
−
𝛿𝑇′

𝛿𝑍
)∆𝑍 = − 

𝑔

𝑇
 (
𝛿𝑇

𝛿𝑍
− Γ𝑑) ∆𝑍   

(A.29) 

 

Considere-se que uma parcela de ar com temperatura T’ seja levantada 

adiabaticamente em uma pequena distância ∆𝑍. Seja Γ𝑎𝑡𝑚 a variação vertical da 

temperatura (lapse-rate) da atmosfera definida como: 

Γ𝑎𝑡𝑚 = −(
𝛿𝑇

𝛿𝑍
) 

(A.30) 
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 Dessa maneira, a Equação A.30 torna-se: 

𝐹𝐵 =
𝑔

𝑇
 (Γ𝑎𝑡𝑚 + Γ𝑑)∆𝑍 

(A.31) 

O lapse-rate da atmosfera varia no espaço e no tempo e, usualmente, difere de 

d . Assim, algumas condições de estabilidade atmosférica podem ser avaliadas 

Considere uma camada da atmosfera em que o perfil vertical Γ𝑎𝑡𝑚 é diferente de d . 

 Atmosfera estável (𝚪𝒂𝒕𝒎 − 𝚪𝒅 < 0) 

 Quando uma parcela levantada tem uma temperatura virtual mais baixa do que o 

ambiente circundante, a parcela será mais densa que o ambiente. Neste caso, a parcela 

deslocada tende a retornar à sua posição original e diz que o ambiente é estável. Sob as 

mesmas condições, uma parcela com movimento subsidente terá uma temperatura 

virtual mais alta do que o seu ambiente, o que o levará a subir em direção à sua posição 

original (Figura A.4).  

 

Figura A4 - Perfil da atmosfera em condição estável. 

 Atmosfera neutra (𝚪𝒂𝒕𝒎 = 𝚪𝒅) 

 Quando uma parcela levantada tem a mesma temperatura virtual que o ambiente 

circundante, a sua densidade será a mesma que o ambiente circundante. Nesse caso, a 

parcela deslocada tende a permanecer em seu novo nível, e a estabilidade ambiental é 

neutra. Se uma parcela levantada tem uma temperatura virtual mais alta do que o 

ambiente circundante, sua densidade será menor do que o ambiente. Nesse caso, a 

parcela deslocada acelerará para cima longe de seu nível original, e o ambiente é 

definido como instável. Sob as mesmas condições, uma parcela de naufrágio terá uma 
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temperatura virtual mais baixa do que a sua envolvente e acelerará para baixo em 

relação à sua posição original (Figura A.5). 

 

Figura A5 - Perfil da atmosfera em condição neutra. 

 Atmosfera instável (𝚪𝒂𝒕𝒎 > 𝚪𝒅 ) 

 Quando uma parcela levantada tem uma temperatura virtual mais alta do que o 

ambiente circundante, a parcela será menos densa que o ambiente. Quando a parcela de 

ar é menos densa que o ambiente, continuará a ser acelerada para cima (Figura A.6). 

 

Figura A6 - Perfil da atmosfera em condição instável. 

A.4 Radiossondagem 

Um dos principais meios para a avaliação da estabilidade atmosférica é o uso 

dos dados das observações das estações meteorológicas de altitude (radiossondas). Tais 

estações têm como finalidade coletar dados meteorológicos em diferentes níveis da 

atmosfera. A radiossonda (ou estação meteorológica de altitude) é um dispositivo com 

um balão consumível que mede o perfil vertical de variáveis meteorológicas e transmite 

os dados para um receptor e processador de dados (Figura A.7). Esses perfis são 
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tipicamente obtidos duas vezes por dia e são o cerne do sistema de observações 

atmosféricas globais que são utilizadas como dados de entrada nos modelos de previsão 

numérica. O conjunto com os sensores rotineiramente mede a variação da temperatura, 

umidade e pressão em altitude à medida que o balão ascende da superfície até cerca de 

30 km. Quando também há a medição de ventos, é mais apropriado o uso do termo 

rawinsonde, embora o termo radiossonda seja aplicado em ambas às situações. 

 

Figura A7 - Estrutura para a realização de uma radiossondagem (Fonte: Vaisala, 2016). 

 

Em 1999, existiam 100 estações operacionais de radiossondagem nos Estados 

Unidos, com uma média diária de 182 sondagens por dia. Nesse mesmo ano, existiam 

992 estações operacionais em todo o mundo (Figura A.8) com uma média de 1209 

sondagens por dia, que davam suporte para as atividades de previsão do tempo. Desde 

1957, todas as estações têm realizado as suas sondagens nos mesmos horários, 00.00 e 

12.00 UTC, embora muitas estações localizadas fora dos Estados Unidos e Europa 

tenham reduzido o número de sondagens a uma por dia devido a restrições orçamentais. 

Os países que lançam as radiossondas operacionalmente são membros do World 

Meteorological Organization’s World Weather Watch program, assim como 

compartilham os dados coletados entre si. Logo após o lançamento da radiossonda, os 

dados são coletados, e uma mensagem padrão é preparada e disponibilizada para todos 

os países usando o sistema de telecomunicação global. Essas mensagens são 

transmitidas em um formato universal que reporta as condições meteorológicas em 

níveis de pressão padronizados, que representam níveis significativos de mudanças de 

condições meteorológicas. 
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Figura A8 - Rede global de estações de radiossondagem (Fonte: Meted/UCAR, 2018). 

A.5 Diagrama Skew-T/log-P 

 Segundo Silva (2006), os dados da atmosfera obtidos através de radiossondagens 

são usados para identificar as características dinâmicas e termodinâmicas da atmosfera. 

Nesses diagramas, aparecem várias famílias de linhas (isóbaras, isotermas, adiabáticas 

secas, pseudo-adiabáticas e isolinhas de razão de mistura saturante) além de uma escala 

que relaciona a pressão com a altitude. O diagrama termodinâmico Skew-T/Log P é 

utilizado para configurar perfis verticais de temperatura, umidade e vento. Tem sido 

usado, por décadas, com o objetivo de avaliar uma variedade de condições 

meteorológicas, mais notavelmente a instabilidade da atmosfera. Dados de perfis 

verticais da atmosfera são, em grande parte, oriundos das radiossondas, aeronaves, 

saídas de modelos numéricos e estimativas por satélite, sendo o mais utilizado o 

diagrama Skew-T/Log P. 

 Uma vez que os dados de pressão decrescem de forma logarítmica com o 

aumento da altura na atmosfera, o diagrama Skew-T/Log P tem linhas de pressão 

constante (isóbaras) espaçadas logaritmicamente. Essa disposição leva a uma aparência 

inclinada das linhas de temperatura constante (isotermas). Por essa razão, o diagrama é 

chamado de Skew (inclinado) T/ Log-P e é frequentemente referenciado como diagrama 

Skew T.  

 No diagrama Skew-T/ Log P, as isotermas são linhas sólidas, retas, inclinadas a 

partir do canto inferior esquerdo para o canto superior direito (Figura A.9a). As 

adiabáticas secas são linhas ligeiramente curvadas com um contínuo declive da direita 

inferior para a superior esquerda (Figura A.9b). As isóbaras são linhas horizontais, 
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desenhadas em escala logarítmica, cujos valores diminuem de baixo para cima (Figura 

A.9c). As linhas da razão de mistura (valores constantes da capacidade especifica do 

vapor de água, isto é, o número de gramas de água necessária para saturar um 

quilograma de ar seco) são tracejadas inclinadas desde a parte inferior esquerda para a 

direita superior (Figura A.9d). As adiabáticas saturadas (Figura A.9e), ou pseudo-

adiabáticas, são representadas de forma similar às adiabáticas secas. Entretanto, uma 

diminuição da taxa de resfriamento vertical é observada devido à liberação de calor 

latente. A combinação dessas propriedades dá origem ao diagrama Skew T (Figura 

A.9f). 

 

Figura A9 – Componentes do diagrama Skew T/ Log-P: a) isotermas, b) adiabáticas 

secas, c) isóbaras, d) razão de mistura, e) adiabáticas saturadas e f) diagrama Skew T/ 

Log-P. 

 Uma das principais utilizações do diagrama Skew T/ Log-P é a aplicação do 

método da parcela. Nesse método, assume-se que a parcela não interage com o ambiente 

ao seu redor (Figura A.10). Conforme se move para cima, a parcela de ar levantada 

adiabaticamente expande-se na medida em que atinge pressões inferiores. Enquanto a 

parcela de ar permanecer não saturada, a sua temperatura resfria-se a uma taxa constante 

de 10 ºC/km, sendo essa taxa chamada de adiabática seca. Na presença de uma forçante 

dinâmica, o nível atmosférico ao qual a parcela de ar atinge se estiver mais fria do que o 
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ambiente ao redor é chamado de nível de condensação por levantamento (lifting 

condensation level – LCL). Após atingir a saturação, valores menores de resfriamento, 

cerca de 4ºC/km, devidos à mudança de fase da água (calor latente de condensação), são 

observados. Essa nova taxa de resfriamento é, então, chamada de adiabática saturada ou 

pseudo-adiabática. Com a permanência da forçante dinâmica, ao continuar ascendendo 

na atmosfera, a parcela atinge um nível no qual se torna mais quente que o ar 

circundante, sendo essa altura chamada de nível de convecção livre (level of free 

convection – LFC). 

 

Figura A10 – Método da parcela (Fonte: adaptado de Meted/UCAR, 2018). 
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Apêndice B – Radar meteorológico 

B.1 Radares meteorológicos 

 

Um radar meteorológico opera pela emissão de pulsos de energia 

eletromagnética na frequência de micro-ondas na atmosfera. Quando esses pulsos 

encontram objetos, parte da energia eletromagnética é espalhada de volta ao radar. A 

refletividade pode ser caracterizada como uma medida de eficiência da energia 

retroespalhada pelo feixe ao interceptar um alvo em sua trajetória, sendo a eficiência 

dependente dos parâmetros físicos do alvo – tamanho, formato, orientação, composição, 

entre outros. Na Figura B.1, é possível visualizar o comportamento de uma onda 

eletromagnética emitida por um radar ao encontrar uma nuvem. Após a sua emissão, o 

feixe de alta potência viaja pela atmosfera (feixe destacado vermelho), alargando-se em 

forma de cone até atingir um alvo a ser interceptado. À medida que o feixe interage com 

o alvo, parte dessa energia é  retroespalhada no sentido contrário ao deslocamento 

inicial do feixe, em direção à antena, que, neste momento, exerce, então, a função de  

receptora de sinais, sendo, posteriormente, analisada por meio de métodos de 

amplificação e processamento de sinais.  

 

Figura B1 - Interação da onda eletromagnética com os alvos interceptados (Fonte: 

Meted/UCAR, 2018). 
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B.2 Radar Doppler 

 Radar é um sistema eletromagnético de detecção e localização de objetos 

refletores, como aeronaves, navios, construções, pessoas, sistemas meteorológicos, e 

ambientes naturais, sendo estes chamados de alvos, com operação na faixa de micro-

ondas, como previamente destacado. Cada aplicação tem interesse na detecção de um 

tipo de alvo específico. Sendo assim, todo objeto refletor que não é de interesse para 

determinado sistema é chamado de clutter. A operação de um sistema de radar consiste 

na transmissão de uma forma de onda particular e na detecção e processamento do sinal 

refletido no alvo devido à reflexão do sinal por ele transmitido visando extrair as suas 

características.  

Segundo Souza (2002), existe, hoje, uma ampla variedade de tipos de radar em 

usos diversificados: radares doppler polarizados; radares de ondas contínuas e de ondas 

pulsadas, de dupla onda; radares de vigilância de aeroportos - ASR (Airporf Suweillance 

Radar); radares de bordo; radares transponders (dispositivo de comunicação que recebe 

e retransmite sinais). Além desses instrumentos, existe uma variedade de tipos, formas e 

tamanhos de radares meteorológicos em uso atualmente que vão de pequenos radares 

tipo banda X usados em pequenos aeroportos a grandes radares com operação junto a 

estações de televisão e monitoramento de extensas regiões rurais e urbanas. A maioria 

dos radares meteorológicos é tipo doppler, ou seja,  radar capaz de medir a velocidade 

radial dos alvos (Figura B.2).  

 

Figura B2 - Onda eletromagnética transmitida e refletida ao encontrar um hidrometeoro 

(Fonte: Meted/UCAR, 2018). 
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Sua forma mais simples de configuração e aquisição de dados envolve a geração 

da forma de onda a ser transmitida, a cadeia de radiofrequência de transmissão, as 

antenas transmissora e receptora, a cadeia de radiofrequência de recepção e o detector 

de alvos ou, mais especificamente, um sistema que avalia se o sinal, em sua entrada, 

contém ou não parte de um sinal refletido em um alvo de interesse.   

B.3 Refletividade, distribuição do tamanho das gotas e taxa de precipitação 

O fator de refletividade das gotas de chuva detectadas pelo radar pode ser 

calculado através da aproximação de Rayleigh. Assim, a seção transversal do radar para 

uma gota de chuva com diâmetro D pode ser expressa como: 

Σ𝜎 =  
𝜋5

𝜆4
|𝐾|2𝐷6 

(B.1) 

 

A refletividade de 𝜂 [𝑚−1] para partículas esféricas para uma dada distribuição 

de gotas com diferentes diâmetros por unidade de volume, por sua vez, pode ser 

determinada por 

𝜂 =  ∫ 𝜎(𝐷)𝑁(𝐷)𝑑𝐷
𝐷𝑚𝑎𝑥

𝐷𝑚𝑖𝑛

 
(B.2) 

 

onde N(D) é a distribuição dos tamanhos dos hidrometeoros, que permite descrever 

quantas gotas de cada diâmetro D está contida em um único volume, isto, é, 1 m
3
. Posto 

que se assuma que essa distribuição seja exponencial, tem-se:   

    𝑁(𝐷) =  𝑁0 exp(−𝛬𝐷)                                              (𝐵. 3) 

 

Marshall & Palmer (1948) verificaram que NoδD é o número de gotas com  

diâmetro entre D e D + δD em unidades de volume por espaço e se No é o valor de Nd 

para D = 0. Tem-se, para qualquer intensidade de precipitação, que 

 

𝑁0= 0,08 cm
-4 

𝛬 = 41𝑅−0,21 cm
-1 

 

onde R é  uma dada taxa de precipitação. 

Entretanto, a Equação B.3 é precisa somente sob condições específicas, isto é, 

quando se levam em conta propriedades físicas dos alvos, o enchimento do volume do 
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feixe com as gotas de precipitação aleatórias, a uniformização da refletividade dentro do 

volume espalhado, entre outros fatores, que, geralmente, não ocorrem na atmosfera real, 

especialmente a consideração de que os hidrometeoros são esferas de água com 

diâmetros dentro da região do espalhamento Rayleigh. Alvos grandes retroespalhar-se-

ão na região do espectro de Mie e apresentarão, consequentemente, uma refletividade 

menor do que os alvos pequenos (Collier, 1996). 

Estudos experimentais mostram que os radares meteorológicos são mais 

sensíveis a uma menor concentração de hidrometeoros de maior diâmetro horizontal do 

que uma concentração maior, porém com hidrometeoros de menor diâmetro. Assim, é 

factível que a dependência da sexta potência do tamanho dos hidrometeoros fará com 

que as maiores partículas dominem o valor do cálculo da refletividade. Na Figura B.3, 

pode-se observar, por exemplo, que uma pequena quantidade de grandes gotas e 

granizos produz a mesma refletividade que milhares de pequenas gotas. Em casos como 

este, a literatura sugere que, devido à alta variabilidade, no tempo e espaço da 

distribuição das gotas, deveria existir mais de uma relação que estimasse 

simultaneamente a chuva a partir dos dados de radar. 

 

Figura B.3 - Distribuição das gotas dentro de um volume iluminado por um feixe. 

Medidas da distribuição do tamanho das gotas sofrem diversas incertezas, tais 

como erros instrumentais associados a um pequeno volume de amostra e erros devido 

aos efeitos de colisão e coalescência. Mesmo com uma amostra fisicamente homogênea, 

as incertezas tendem a elevar a dispersão das medidas da taxa de precipitação que não 

correspondem estatisticamente à realidade da distribuição de gotas na nuvem. Além da 

variação do tamanho e do agrupamento dos hidrometeoros, a literatura ainda relata que 

outras fontes de erros surgem da dificuldade de converter a refletividade do radar para 
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chuvas quando o feixe do radar intersecta a banda brilhante (região onde a neve derrete 

para formar chuva) ou granizo, e quando a evaporação ou crescimento ocorre abaixo do 

feixe do radar (Collier, 2003). Entretanto, o desenvolvimento de dispositivos capazes de 

analisar o tamanho das gotas de chuva, em particular o espectrômetro de impulso de 

Joss e Waldgovel (1967), chamado de disdrômetro, faz com que o cálculo da 

distribuição do tamanho das gotas seja realizado para um grande número de amostras. 

Esse fato leva a enfatizar os estudos de amostras individuais, nas quais, anteriormente, a 

distribuição do tamanho das gotas nem sempre era consistentemente definida. Alguns 

trabalhos mostram que a variabilidade da distribuição do tamanho das gotas podem 

gerar erros variando entre 30%-50% na estimativa da taxa de precipitação. 

Supondo-se que D está em [m], Dmin e Dmax são os valores mínimos e máximos 

dos tamanhos dos diâmetros das gotas de chuva por unidade de volume em [m
-3

]. 

Substituindo (B.1) em (B.2), 𝜂 pode ser descrita como: 

𝜂 =  
𝜋5

𝜆4
|𝐾|2∫ 𝐷6𝑁(𝐷)𝑑𝐷

𝐷𝑚𝑎𝑥

𝐷𝑚𝑖𝑛

 
(B.4) 

 

A integral de B.4 é descrita como fator de refletividade do radar, Z, sendo 

definida como: 

𝑍 =  ∫ 𝐷6𝑁(𝐷)𝑑𝐷
𝐷𝑚𝑎𝑥

𝐷𝑚𝑖𝑛

 
(B.5) 

 

Usando uma expressão geral, 𝑁(𝐷) é expresso por D e por outra quantidade 

física S (referente às propriedades microfísicas das nuvens e precipitação) associada a 

uma taxa de precipitação (R) dada por: 

𝑁(𝐷; 𝑆) =  𝑆𝛼𝑔 (
𝐷

𝑆𝛽
) =  𝑆𝛼𝑔(𝑥) 

(B.6) 

 

Aplicando a Equação B.6 à enésima gota em (B.5), obtém-se 

 

𝑍 =  ∫ 𝐷𝑛
∞

0

𝑁(𝐷; 𝑆)𝑑𝐷 = ∫ 𝐷𝑛
∞

0

𝑆𝛼 (
𝐷

𝑆𝛽
) 𝑑𝐷 

 

= 𝑆𝛼+𝛽(𝑛+1)∫ 𝑥𝑛
∞

0

𝑔(𝑥)𝑑𝑥 
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= 𝑎𝑛𝑆
𝑏𝑛 (B.7) 

 

Usando a taxa de precipitação (R) como a resultante dos parâmetros microfísicos 

associados à formação das nuvens e à distribuição das gotas presentes em S (Equação 

B.6), a refletividade Z e a taxa de precipitação R são relacionadas por 

𝑍 = 𝑎𝑅𝑏 (B.8) 

 

onde a e b são constantes da precipitação que podem variar de uma localidade para 

outra e sazonalmente, mas são independentes de R em si. Assim, torna-se evidente que 

os processos físicos relacionados à natureza da relação Z-R refletirão os efeitos 

estatísticos climatológicos e particulares para uma localidade ou estação do ano, ou, 

mais especificamente, ao tipo de precipitação, isto é, estratiforme, convectiva ou 

orográfica. Segundo Morin et al. (2004), uma questão chave para a estimativa da 

precipitação baseada nos radares meteorológicos é identificar as relações entre a 

refletividade (Z) e a intensidade da chuva (R) – Equação B.8. Em condições ideais, a 

refletividade está intimamente relacionada à energia retroespalhada pelo radar das gotas 

de chuva na atmosfera, isto é, ambos Z e R são definidos como diferentes propriedades 

do tamanho da distribuição do tamanho das gotas em uma amostra de volume. Com 

base nas medições de tamanho de gota da chuva e sua velocidade terminal, é possível 

obter relações Z-R via análise de regressão (Battan, 1973).  
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Apêndice C – Figuras complementares 

 

 
Figura C1 – Campos médios de pressão à superfície do mar para os eventos de ZCAS 

(a), SF (b) e TC (c). 

 
Figura C2 – Campos médios de linhas de corrente em 500 hPa para os eventos de 

ZCAS (a), SF (b) e TC (c). 

 
Figura C3 – Campos médios de linhas de corrente em 250 hPa para os eventos de 

ZCAS (a), SF (b) e TC (c). 
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Figura C4 – Campos médios do cisalhamento vertical do vento para os eventos de 

ZCAS (a), SF (b) e TC (c). 

 

 
Figura C5 – Campos médios da vorticidade em 500 hPa para os eventos de ZCAS (a), 

SF (b) e TC (c). 

 

 
Figura C6 – Campos médios da temperatura do ponto de orvalho a 2 m para os eventos 

de ZCAS (a), SF (b) e TC (c). 
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Figura C7 – Campos médios da temperatura da depressão do ar a 2m para os eventos 

de ZCAS (a), SF (b) e TC (c). 

 

 
Figura C8 – Campos médios do lapse-rate para os eventos de ZCAS (a), SF (b) e TC 

(c). 

 

 
Figura C9 – Previsão de chuva gerada pelo modelo GFS para o dia 29/11/2016 (a) e 

12/12/2016 (b). 
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Figura C10 – Imagens do radar de Guaratiba para o evento de chuva às (a) 20 UTC, (b) 

20:30 UTC, (c) 21:00 UTC, (d) 21:30 UTC, (e) 22:00 UTC, (f) 22:30 UTC, (g) 23:00 

UTC, (h) 23:30 UTC do dia 12/12/2016 e (i) 00: 00 UTC do dia 13/12/2016. (Fonte: 

INEA). 

 

 
Figura C11 – Escoamento atmosférico em 500 hPa para o dia 29/11/2016 obtidos 

através das simulações com o modelo WRF. 



280 
 

 

 
Figura C12 – Escoamento atmosférico em 250 hPa para o dia 29/11/2016 obtidos 

através das simulações com o modelo WRF. 

 
Figura C13 – Escoamento atmosférico em 500 hPa para o dia 12/12/2016 obtidos 

através das simulações com o modelo WRF. 

 
Figura C14 – Escoamento atmosférico em 250 hPa para o dia 12/12/2016 obtidos 

através das simulações com o modelo WRF. 
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Figura C15 – Escoamento atmosférico em 850 hPa às 15 UTC para o dia 22/02/2018 

(a), 08/03/2018 (b) e 15/03/2018 (c) obtidos através do modelo WRF. 

 
Figura C16 – Escoamento atmosférico em 850 hPa às 17 UTC para o dia 22/02/2018 

(a), 08/03/2018 (b) e 15/03/2018 (c) obtidos através do modelo WRF. 

 
Figura C17 – Escoamento atmosférico em 500 hPa às 15 UTC para o dia 22/02/2018 

(a), 08/03/2018 (b) e 15/03/2018 (c) obtidos através do modelo WRF. 
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Figura C18 – Escoamento atmosférico em 500 hPa às 17 UTC para o dia 22/02/2018 

(a), 08/03/2018 (b) e 15/03/2018 (c) obtidos através do modelo WRF. 

 
Figura C19 – Escoamento atmosférico em 250 hPa às 15 UTC para o dia 22/02/2018 

(a), 08/03/2018 (b) e 15/03/2018 (c) obtidos através do modelo WRF. 

 
Figura C20 – Escoamento atmosférico em 250 hPa às 17 UTC para o dia 22/02/2018 

(a), 08/03/2018 (b) e 15/03/2018 (c) obtidos através do modelo WRF. 
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Apêndice D – Artigos publicados  

 

Figura D21 – Artigo “Evaluation of atmospheric thermodynamics and dynamics during 

heavy-rainfall and no-rainfall events in the metropolitan area of Rio de Janeiro, Brazil”. 
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Figura D22 – Artigo “Synoptic thermodynamic and dynamic patterns associated with 

Quitandinha River flooding events in Petropolis, Rio de Janeiro (Brazil)”. 

 

 


