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R E S U M O 
Estudos relacionados com fluxo de gases na interface água-ar tem recebido a atenção da comunidade científica nas 

últimas décadas. Os primeiros estudos foram iniciados em túneis de vento e logo depois levados para o campo. Os 

oceanos foram o primeiro alvo de estudo, devido seu papel fundamental no ciclo global do carbono. No entanto, estudos 

realizados em águas interiores revelaram que estes ambientes desempenham, também, um papel importante no ciclo 

regional e global do carbono. O avanço nos estudos levou a um melhor entendimento dos processos que controlam a 

transferência de gás e das estimativas de fluxo na interface água-ar. Este trabalho reúne, dentro de um contexto 

histórico, os principais e mais relevantes estudos relacionados à transferência de gases na interface água-ar. Esta revisão 

aborda princípios fundamentais de transferência gasosa na interface água-ar e avanços na teoria de transferência de 

gases, modelos e técnicas de medição. Com base nesses estudos, apresentamos os conceitos e processos envolvidos no 

cálculo da velocidade de transferência gasosa e dos fluxos de gases. 

Palavras-chave: fluxo de gases, velocidade de transferência e interface água-ar. 

 

Concepts and methods of gas transfer in air-water interface 

 
A B S T R A C T 
Studies related to gas fluxes at the water-air interface have been examined by the scientific community during the last 

decades. Firstly, studies were initiated in wind tunnels and, then, were carried out in the field. The oceans were the first 

place of study, due to its fundamental role on the global carbon cycle. However, investigations carried out in the 

continental waters have shown that these environments also have an important role on regional and global carbon 

cycles. Advances in this topic of research led to a better understanding of the processes that control the gas transfer, 

which improved the estimates of fluxes at the interface water-air. In a historic context, this study brings together the 

main and the most important studies related to gas transfer in the interface water-air. Based on these studies, we attempt 

to show, clearly, the concepts and processes involved in the calculation of the transfer velocity and gas fluxes. This 

review discusses the fundamental principles of gas transfer at the interface water-air and the advances in the theory of 

gas transfer, models and techniques of measurements. 

Keywords: gas fluxes, transfer velocity and air-water interface. 

 

Introdução 
Os primeiros estudos realizados sobre 

transferência de gases na interface água-ar foram 

realizados em laboratórios de túneis de vento para 

tentar simular as condições do ambiente real (Liss, 

1973, Broecker et al., 1978; Liss e Slater, 1974; 

Deacon, 1977; Merlivat, 1980). A partir destes 

estudos, foram desenvolvidas algumas técnicas 

para medição de transferência de gases em 

ambientes aquáticos, sendo o principal alvo, os 

oceanos, depois lagos, reservatórios e rios. 

A transferência de gases através da 

interface água-ar desempenha um papel 

importante nos processos geofísicos e na 

engenharia ambiental. As áreas mais 

problemáticas variam do ciclo geoquímico natural 

dos materiais, a problemas com a qualidade da 

água em rios, lagos e águas costeiras e aplicações 

em instalações industriais (Herlina, 2005). Estas 

trocas são responsáveis pelo sequestro de dióxido 

de carbono (CO2) da atmosfera para os oceanos, 

tornando-os um grande sorvedouro de CO2 e, 

consequentemente, agentes influenciadores na 

regulação do clima e atuam como fonte de núcleo 

de condensação de nuvens através do fluxo 

oceano-atmosfera de dimetil sulfureto 

(Wanninkhof et al., 2009). 

Assim como os oceanos, os lagos naturais e de 

reservatórios são considerados fontes significantes 
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de CO2 e CH4 para a atmosfera (Cole et al., 1994; 

Richey et al., 2002, Rasera et al., 2013). Na 

Amazônia, o efluxo de CO2 proveniente de águas 

interiores (0,5 Pg C ano-1) é comparável a taxa de 

carbono armazenado nas árvores da floresta 

amazônica (Phillips et al., 1998), e muito maior 

do que o carbono exportado pela Amazônia para 

os oceanos (0,5 Gt C ano-1) (Richey et al., 2002). 

Neste contexto, este estudo aborda uma 

revisão histórica sobre os primeiros e mais 

relevantes trabalhos sobre a troca gasosa na 

interface água-atmosfera, baseado em Liss (1973), 

Liss e Slater (1974), Broecker et al. (1978), 

Deacon (1977), Merlivat (1980), no capítulo 

escrito por Liss (1983) para a ‘Gas transfer: 

Experiments and geochemical implications’, Liss 

e Merlivat (1986), MacIntyre, Wanninkhof e 

Chanton (1995), Jähne e Haubecker (1998), 

Banerjee e MacIntyre (2004). 

Assim, o objetivo deste estudo é 

proporcionar ao leitor, que trabalha ou pretende 

trabalhar com fluxos de gases nesta interface, 

conceitos e processos físicos que fundamentam 

esta transferência. Além disso, proporcionar uma 

melhor compreensão do papel da velocidade de 

transferência de gases (k) e sua relação com o 

vento e se a transferência é molecular ou 

turbulenta. Essa fundamentação ajudará no estudo 

da transferência de gases na interface água-ar, 

independente do método ou técnica utilizado. 

Iniciamos este estudo descrevendo os 

principais processos físicos envolvidos na 

transferência gasosa, seguido pelas técnicas de 

medição que podem ser diretas ou indiretas e 

finalizamos com os principais modelos usados em 

estudos relacionados à transferência de gases na 

interface e na determinação da velocidade de 

transferência. 

 

Processos físicos da transferência 

Os principais estudos em túneis de vento 

sobre transferência por processos físicos têm sido 

realizados para gases que possuem a troca 

controlada pela fase líquida (𝑟𝑙>>𝑟𝑔), e os 

resultados podem ser classificados como efeitos 

do vento, ondas, bolhas e transferência de calor. 

 

Vento 

O vento é a forçante principal da camada 

limite aquosa que controla a troca gasosa. Apesar 

das diferenças entre as características dos túneis 

de vento utilizados, os resultados em geral 

apresentam boa concordância quantitativa, e 

mostram um claro aumento na velocidade de 

transferência com a velocidade do vento. No 

entanto, estudos mais detalhados revelam algumas 

diferenças. Por exemplo, Kanwisher (1963) 

encontrou um aumento na velocidade de 

transferência proporcional ao quadrado da 

velocidade do vento, enquanto Broecker et al. 

(1978) uma tendência aproximadamente linear 

para uma velocidade, pelo menos acima de 2-3 m 

s-1. 

Os estudos de Broecker et al. (1978) e 

Kanwisher (1963), bem como a maioria dos 

outros estudos realizados em laboratórios, foram 

realizados em túneis de vento. Jähne et al. (1979) 

mostram resultados bi-lineares de um túnel 

circular com um aumento muito gradual na 

velocidade de transferência para velocidades do 

vento acima de 8 m s-1, e um aumento muito mais 

rápido para valores acima de 8 m s-1. Isso ocorre 

devido um salto por um fator de 5 na velocidade 

de transferência próxima a 8 m s-1, concomitante 

com um aumento similar na velocidade de fricção. 

Os padrões de onda exibem uma transição abrupta 

similar, de quase calmas, para abaixo de 8 m s-1, 

para ondas irregulares de amplitude de vários 

centímetros, para valores acima desta velocidade. 

Os autores sugerem que a descontinuidade pode 

ser causada pela instabilidade de Kelvin-

Helmholtz, que se manifesta na forma de ondas na 

superfície da água devido à diferença de 

velocidade através da interface entre a água e o ar 

sobrejacente. 

As relações mais comuns usadas entre 

troca gasosa e velocidade do vento para estudos 

em campo são de Deacon (1977, 1981), Liss e 

Merlivat (1986), Wanninkhof (1992), Cole e 

Caraco (1998) e Wanninkhof e McGillis (1999), 

os quais serão abordados com mais detalhes 

adiante. 

 

Ondas 

O surgimento de ondas na superfície da 

água parece ser responsável pelo rápido aumento 

na velocidade de transferência de gases na 

interface água-ar (Kanwisher, 1963; Brocker et 

al., 1978; Jähne et al., 1979; Jähne et al., 1987, 

Jähne e Haubecker, 1998). Provavelmente, a ideia 

do aumento da transferência de gases coincide 

com o surgimento de ondas capilares por causa do 

aumento da área para troca gasosa devido à 

superfície ondulada. 

Uma superfície coberta com ondulações 

Crapper íngremes pode aumentar a transferência 

gasosa em 3,5 vezes o valor de superfícies planas 

(MacIntyre, 1971). No entanto, Hasse e Liss 

(1980) argumentam que ondas capilares podem 

aumentar a área no máximo 50%, o que é 

insignificante quantitativamente. Seguindo esse 

pensamento, pode-se argumentar que ondas 

capilares podem não ser a causa do aumento 

observado na troca gasosa, mas pode atuar como 
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indicador de uma mudança na natureza do 

processo de transferência de gases na água 

próximo a interface, o que pode ou não, ter a 

mesma origem que as ondulações (Liss, 1983). 

Merlivat e Memery (1983) atribuíram o 

aumento da velocidade de troca a velocidades de 

ventos variando de 10 a 14 m.s-1 pelo aumento de 

transporte gasoso via bolhas causadas pela quebra 

de ondas. No entanto, ondas podem também 

contribuir para a produção de turbulência pela 

geração de vorticidade (MacIntyre et al., 1995). A 

taxa de troca gasosa sem vento em experimentos 

realizados em tanques revela um aumento devido 

à presença de ondas (Kanwisher, 1963). 

De acordo com Jähne et al. (1987), os 

experimentos e as considerações teóricas mostram 

claramente a influência significante de ondas na 

transferência de massa através da camada 

superficial aquosa. A presença de ondas na 

superfície da água tem basicamente dois efeitos: 

a) as condições limites hidrodinâmicas mudam de 

tal maneira que ocorre divergência e convergência 

locais na superfície. Este efeito é indicado pela 

diminuição no expoente n do número de Schmidt 

de aproximadamente 2/3 para 1/2. b) um ciclo de 

energia adicional é iniciado. A energia adquirida 

pelas ondas através da ação do vento é finalmente 

transferida para a turbulência próxima à 

superfície. 

 

Bolhas 

A principal forma de geração de bolhas 

em ambientes aquáticos ocorre pela quebra das 

ondas. As quebras das ondas, tornam-se mais 

frequentes quando a velocidade do vento aumenta, 

misturando grandes quantidades de ar dentro da 

água. A turbulência dispersa esse ar dentro de 

bolhas. Essas bolhas então sobem em direção a 

superfície a uma taxa que depende do seu 

tamanho. Os gases nas bolhas se equilibrarão com 

a água através da qual estão passando. Devido à 

pressão hidrostática, a sua pressão e, portanto a 

sua tensão gasosa, será aumentada de 0,1 atm a 

cada metro de profundidade. A atmosfera pode ser 

considerada como um reservatório infinito, em 

relação aos gases dissolvidos em qualquer 

superfície de água com a qual ela esteja trocando. 

Isso significa que sua composição não é alterada 

por pequenas quantidades de gases entrando e 

saindo da atmosfera. De maneira análoga, a água 

também pode ser considerada um reservatório 

infinito durante o tempo de vida de uma bolha, ou 

seja, sua pressão não será afetada por pequenas 

quantidades de gases entrando na solução da 

bolha. As quantidades relativas de diferentes 

gases que serão transportados por uma bolha serão 

diretamente proporcionais as suas diferenças na 

pressão parcial do ar ou da água (Kanwisher, 

1963). 

Broecker (1980) investigou os efeitos de 

bolhas de O2 e CO2 sobre a troca gasosa entre a 

atmosfera e o oceano. Nesse estudo, a velocidade 

de transferência foi medida em função da 

velocidade do vento, para o O2 e CO2. Para 

velocidade acima de 2 m.s-1, ondas capilares 

começam a surgir na superfície da água, a 

velocidade de transferência para ambos os gases 

aumentam linearmente, acima de 8 m.s-1 para o O2 

e 14 m.s-1 para o CO2, quando uma mudança 

abrupta na inclinação da curva do gráfico ocorre. 

Essa mudança na inclinação é atribuída à 

produção de bolhas pela quebra de ondas. Os 

resultados claramente indicam a importância 

potencial de bolhas como um trocador de gases. 

Os efeitos de bolhas são mais pronunciados e 

ocorrem a uma velocidade de vento mais baixa 

para O2 do que para o CO2, e isso se deve a 

relativa insolubilidade do oxigênio (H ~30) 

comparado com o dióxido de carbono (H ~1). 

 

Transferência de calor 

No estudo de troca de CO2 realizado em 

túnel de vento por Hoover e Berkhire (1969), 

notou-se que, se a temperatura da água no túnel 

estivesse abaixo da temperatura de ponto de 

orvalho do ar, a transferência gasosa seria 

fortemente inibida. Essa descoberta levou Quinn e 

Otto (1971) a sugerir a ocorrência do 

tamponamento da evaporação normal forçada por 

movimentos convectivos pela condensação dentro 

da superfície, conduzindo a um aumento da 

estabilidade térmica da água próximo a superfície. 

Os resultados encontrados por Liss et al. (1981) 

levam a duas conclusões no contexto ambiental: 

a) o movimento convectivo na superfície próximo 

a água, forçado pelo resfriamento evaporativo, é 

irrelevante (exceto possivelmente sob condições 

muito calmas), e deve ser dominado pela 

turbulência gerada mecanicamente (vento). 

Mesmo nas mais baixas velocidades de vento 

usadas no túnel, nenhum efeito na evaporação de 

O2 foi observado; b) a redução na velocidade de 

transferência sob condições de condensação pode 

ser de alguma importância ambiental. Isto é, 

embora a evaporação deva dominar sob a 

condensação para os oceanos como um todo, em 

alguma área particular o contrário pode acontecer. 

Uma alternativa sugere que a troca gasosa é 

controlada pela dissipação de energia na 

superfície, mais do que a tensão ou velocidade de 

fricção (u*). A implicação prática desta alternativa 

é que as escalas de dissipação (aproximadamente 

com o vento elevado ao cubo) dão suporte para 

dependências fortemente não lineares de k em u10 
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(velocidade do vento corrigida para 10 m de 

altura) (Wanninkhof et al., 2009). 

 

Técnicas de medição 

As medições da velocidade de 

transferência de gases e de fluxos, principalmente 

para o CO2, podem ser realizadas de três formas: 

fluxo direto, balanço de massa e técnicas proxy. 

 

Fluxo Direto 

Covariância de vórtices turbulentos 

A técnica de covariância ou correlação de 

vórtices turbulentos é considerada uma das mais 

eficientes para determinar o fluxo, porque ela não 

depende de considerações sobre as propriedades 

do gás ou aproximações em relação à estrutura 

turbulenta da camada limite atmosférica. O fluxo 

vertical de um escalar de interesse pode ser 

estimado pelo cálculo da covariância entre a 

componente da flutuação da velocidade vertical e 

a concentração do escalar flutuante, medidos 

simultaneamente em uma determinada altura 

sobre a interface água-ar. Para esse método, a 

homogeneidade horizontal é assumida e a 

decomposição de Reynolds é aplicada. Então, 

temos o fluxo, 

𝐹 = 𝑤′𝑐′̅̅ ̅̅ ̅                                                            (1) 

Para aplicar a método da covariância de 

vórtices turbulentos, se faz necessário o uso de 

instrumentos de resposta rápida para capturar a 

alta frequência das flutuações das concentrações 

dos gases e a velocidade turbulenta. O uso deste 

método apresenta alguns desafios quanto às 

medidas do lado do ar, devido à contaminação do 

fluxo induzido pelo movimento da plataforma de 

coleta de dados, incertezas da concentração dos 

gases devido a mudanças na densidade do ar 

causado por variações da temperatura e vapor 

d’água, conhecido como efeito Webb (Webb et 

al., 1980). 

A técnica da covariância de vórtices 

turbulentos apresenta inúmeras vantagens, no 

entanto, o processamento dos dados brutos mostra 

que o controle dos dados é necessário para 

garantir sua qualidade (Foken e Wichura, 1996). 

Esses controles são relativamente simples desde 

que todas as funções envolvidas de turbulência 

sejam válidas e possam ser verificadas em todos 

os passos pós-processamento (Mann e Lenschow, 

1994). 

Embora este método seja utilizado há muito 

tempo sobre plataformas fixas sobre diferentes 

tipos de solo e relevo, apenas nas duas últimas 

décadas este tem sido empregado para medição de 

fluxos turbulentos, principalmente CO2, CH4, O2 e 

DMS, sobre os oceanos (McGillis et al., 2001, 

Miller et al., 2009), lagos (MacIntyre et al., 2009, 

2010; Polsenaere et al., 2013) e rios (Guérin et al., 

2007, Rasera et al., 2013). 

 

Acumulação de vórtices 

É um método alternativo da covariância 

de vórtices turbulentos. A acumulação de vórtices 

turbulentos foi desenvolvida para gases cuja 

medição da concentração no ar não pode ser 

realizada na frequência necessária para medidas 

de covariância (altas frequências, 10 Hz). O 

método foi desenvolvido e empregado para 

estimar o fluxo gasoso separando as medições da 

concentração do gás ascendentes e descendentes. 

É expresso matematicamente como 

 

𝐹 = 𝑏𝜒𝜎𝑙(𝐶𝑎 − 𝐶𝑑)                                        (2) 

 

Em que 𝜎𝑙 é o desvio padrão da velocidade 

vertical,  𝐶𝑎 e 𝐶𝑑 a concentração do gás 

ascendente e descendente, respectivamente, e 𝑏𝜒 o 

coeficiente que depende do limite e da 

característica da escala de comprimento da 

turbulência (Zemmelink et al., 2002 e 2004). 

Esse método é atraente, devido não ser 

necessário uma alta taxa de amostragem para as 

concentrações do gás (o que não é possível no 

método da covariância) e é possível retirar a 

umidade da corrente de ar antes da amostragem do 

gás, eliminando a necessidade de correções das 

variações da densidade causada pelo vapor d’água 

e temperatura (Webb et al., 1980). 

 

Câmara flutuante 

Dos métodos diretos de medida de fluxo, 

a câmara flutuante é o mais usado devido seu 

baixo custo, simplicidade e mobilidade que 

permite realizar várias amostragens em pontos 

distintos, levando a uma maior cobertura espacial. 

Toda metodologia, aqui abordada sobre a câmara 

flutuante, segue o estudo de Frankignoulle (1988). 

A metodologia consiste em colocar a câmara 

flutuante sobre a superfície da água e medir a 

variação do nível de concentração do gás de 

interesse dentro da câmara. A pressão parcial do 

gás contida no ar é medida com um analisador de 

gás por infravermelho conectado a câmara por 

uma bomba. O analisador de gás por 

infravermelho deve ser calibrado de acordo com o 

gás estudado e especificações técnicas. 

O experimento pode ser dividido em dois passos: 

a) antes da medição do fluxo, a câmara deve ser 

mantida alguns minutos (até a leitura do 

analisador de gás estabilizar) acima da superfície 

da água para limpar todo o sistema com ar fresco 

da superfície e determinar a pressão parcial do 

gás; b) a câmara é então colocada na superfície da 

água e o aumento inicial ou diminuição linear da 
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concentração do gás atmosférico na câmara nos dá 

a direção e magnitude do fluxo. O experimento é 

parado quando a mudança torna-se não linear. 

Uma medição de fluxo precisa cerca de 15 

minutos, dependendo dos parâmetros dos fluxos. 

O fluxo através da superfície d’água é calculado 

pela equação, 

 

𝐹 = (𝛿𝑃𝑔á𝑠 𝛿𝑡⁄ )(𝑉 𝑅𝑇𝑆⁄ )                                 (3) 

 

Em que F é o fluxo (mol.m-2.s-1), 𝛿𝑃𝑔á𝑠 𝛿𝑡⁄  a 

inclinação (ppm.s-1) da variação inicial da pressão 

parcial do gás na câmara calculado de acordo com 

calibração do analisador de gás por infravermelho, 

V é o volume (m3) do sistema experimental 

(câmara), R a constante dos gases (atm.m-3.mol-

1.K-1), T a temperatura do ar (K) e S a área da 

superfície da água na câmara (m2). A estabilidade 

do analisador por infravermelho tem sido 

verificada na ausência de qualquer fluxo, e o 

limite da detecção do fluxo para o CO2 é < 10-8 

mol.CO2.m-2.s-1. 

Alguns erros nas medições são difíceis de 

serem identificados, porque eles estão 

relacionados a muitos fatores que não são fáceis 

de quantificar. O fluxo da câmara 

substancialmente altera o regime de turbulência 

tanto na água quanto no ar, tanto quanto as 

interações que ocorrem entre eles e existe uma 

grande dificuldade em entender tais estruturas no 

mar sob qualquer outra condição que não a de 

condições calmas (Liss, 1983). 

 

Fluxo Gradiente 

O fluxo do gás através da camada limite é 

diretamente proporcional ao gradiente de 

concentração que existe dentro da camada. O 

fluxo de massa através da camada limite de massa 

aquosa e de ar na interface água-ar são 

equivalentes em condições de equilíbrio, apesar 

disso o gradiente pode ser controlado em cada 

lado dependendo da solubilidade e da taxa de 

transferência do gás (Liss, 1973; Liss e Slater, 

1974). O que implica que o fluxo da superfície 

água-ar deve estar em equilíbrio com o fluxo 

através da camada superficial atmosférica sob 

condições de homogeneidade (Panofsky e Dutton, 

1984). 

Segundo Zappa et al. (2003) a técnica do 

fluxo gradiente usa perfis verticais da 

concentração média do CO2, 𝑐̅, na camada 

superficial atmosférica para estimar o fluxo de 

CO2 através da interface água-ar. Nesta técnica, o 

fluxo é obtido multiplicando o gradiente vertical 

médio de CO2 na camada superficial atmosférica 

pela difusividade de vórtice turbulento, Kc, então 

temos 

 

𝐹 = 𝐾𝑐
𝜕𝑐̅

𝜕𝑧
                                                        (4) 

 

Em que z é altura acima da superfície média da 

água. A difusividade de vórtice significa a 

eficiência do transporte através da camada 

superficial atmosférica, que possui espessura da 

ordem de 1-10 m. Relações empíricas sobre o 

continente e os oceanos indica que existe uma 

similaridade entre os gradientes de quantidades 

escalares tais como temperatura, umidade 

especifica e escalares traços como CO2. Isso 

significa que a difusividade de vórtices para essas 

quantidades comportam-se similarmente, e que a 

difusividade de vórtice para o CO2, Kc, pode ser 

estimada a partir da difusividade de outros 

escalares que são medidos dentro da camada 

superficial atmosférica. O Kc para o CO2 é 

dependente da estabilidade e da altura (z) dentro 

da camada superficial atmosférica e da velocidade 

do vento, resultando em um perfil semi-

logarítmico de 𝑐̅ quando utilizada a equação (4). O 

fluxo de CO2 é determinado pelo gradiente de 

concentração semi-logarítmico de acordo com a 

equação (4). 

A técnica é mais eficiente quando o vento 

é moderado e a estratificação dentro da camada 

superficial atmosférica é mínima. E existe maior 

incerteza em regimes de ventos fracos onde a 

difusividade de vórtices não é bem compreendida. 

As fontes e sumidouros dentro da camada 

superficial atmosférica violam a base em que a 

relação fluxo de perfil foi construída e ainda não 

tem sido testada de forma confiável. Interações de 

outros gases traços e contaminantes oceânicos 

podem levar a vieses induzidos pelo tubo que 

causam erros nas estimativas de fluxos (Fairall et 

al., 2000). 

 

Balanço de Massa 

A técnica do balanço de massa baseia-se 

em medir a taxa de mudança de concentração 

devido à transferência gasosa na interface água-ar, 

para condições de equilíbrio após uma 

perturbação dos gases na água. O princípio básico 

desta técnica pode ser obtido na equação (5) e, 

reconhecendo que no caso onde o volume de água 

exposto à atmosfera é constante, F é igual à 

mudança na massa do gás, M, dividido pela 

superfície da área, A, 

 

𝐹 = (
𝜕𝑀

𝜕𝑡
) 𝐴−1                                                   (5) 

 

Assim, F pode ser determinado e k pode ser 

estimado se a diferença de concentração na 

interface água-ar e a massa que diminuem com o 
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tempo for conhecida e bem caracterizada. Vários 

diferentes métodos de perturbação de 

concentração podem ser utilizados (Wanninkhof 

et al., 2009). 

 

Decaimento radioativo 

O método por decaimento radioativo, 

usando os elementos químicos Rádio (226Ra) e o 

isótopo Radônio (222Rn), foi inicialmente 

realizado para estudos sobre o oceano por  

Broecker (1965) e Broecker e Peng (1974). O 
222Rn é o isótopo mais estável e também o mais 

abundante e é produto da desintegração do 226Ra. 

Nos oceanos, longe da interface água-ar ou água-

sedimento, o isótopo 226Ra (meia vida de 1622 

anos) e o 222Rn (meia vida de 3,8 dias) são 

encontrados em equilíbrio radioativo. No entanto, 

uma vez que o Rn ocorre como um gás e a água 

do mar é supersaturada em relação à atividade do 
222Rn encontrado na atmosfera, este isótopo 

tenderá a ser perdido ao cruzar a interface oceano-

atmosfera. Nas profundidades mais rasas existe 

uma deficiência de 222Rn relativo à sua aparente 

atividade de 226Ra, o radônio perdido escapa para 

a atmosfera através da superfície do mar (Liss, 

1983). 

Segundo Wanninkhof et al. (2009), na 

ausência de transferência gasosa o 222Rn estará em 

equilíbrio com o 226Ra, em termos de atividade, o 

que é observado abaixo da camada de mistura 

superfície da água. Dentro da camada de mistura 

da água, uma pequena fração de 222Rn escapará 

devido à transferência gasosa tal que a magnitude 

do desequilíbrio de 222Rn e do 226Ra na camada de 

mistura é diretamente proporcional à taxa de 

transferência gasosa. As equações para determinar 

a velocidade de transferência são exibidas abaixo, 

 
𝐹222𝑅𝑛 = 𝑘(222𝑅𝑛𝑙 − 𝛼222𝑅𝑛𝑎) ≈ 𝑘(222𝑅𝑛𝑙)  (6) 

 

Em que o primeiro termo do lado esquerdo 

representa o fluxo de Radônio através da interface 

e os termos 222Rnl e 222Rna representam o 

radônio na água e no ar, respectivamente. A 

concentração de 222Rn no ar é considerada zero. 

Se o sistema está em estado de equilíbrio 

(condições de homogeneidade e estacionariedade 

na camada de mistura da água), a perda devido o 

decaimento radioativo deve ser igual ao fluxo, 

 

𝐹222𝑅𝑛 = 𝜆𝐼                                                       (7) 

 

Em que λ é o decaimento constante (2,1.10-6 s-1 ou 

0,18 dia-1) e I é o déficit de 222Rn relativo ao 226Ra 

na camada de mistura (em termos da atividade, A) 

de forma que, 

𝑘 = 𝜆𝐼 𝐴222𝑅𝑛𝑙⁄                                                (8) 

 

O tempo de resposta do método será diretamente 

proporcional a meia vida do 222Rn de quatro dias. 

 

Injeção de traços 

Várias das deficiências do método de 

traços naturais, tal como o cálculo para processos 

biológicos, podem ser atenuados pela injeção 

intencional de um gás traço na água. Wanninkhof 

et al. (1985 e 1987) realizaram os primeiros 

trabalhos usando a injeção de hexafluoreto de 

enxofre (SF6) em lagos de água doce e salina para 

a determinação da velocidade de troca gasosa. O 

SF6 é escolhido por ser um gás quimicamente 

inerte, presente na água em baixos níveis de 

concentração e com relativa facilidade de análise 

(Upstill-Goddard et al., 1991; Wanninkhof e 

Bliven, 1991). 

Descreveremos a metodologia da injeção 

de SF6 em lagos usada nos estudos de 

Wanninkhof et al. (1987). O fluxo para o SF6 é 

calculado com a equação (5). Se o SF6 é 

confinado a uma camada de mistura de 

profundidade média h, o fluxo é definido como, 

 

𝐹 = −(𝑑𝐶 𝑑𝑡⁄ )ℎ.                                              (9) 

 

Em que C é concentração média na camada de 

mistura. A partir da equação (9) temos 

 

k = −
(𝑑𝐶 𝑑𝑡⁄ )ℎ

(𝐶𝑙−𝐶𝑜)
                                                  (10) 

 

Em que Cw é a concentração de SF6 poucos 

centímetros abaixo da superfície d’água e Co é a 

concentração na água em equilíbrio com a 

concentração de SF6 no ar. Uma vez que a 

diferença entre C e Cl é em média 10% e varia 

aleatoriamente, ajustamos Cl = C. Espera-se que a 

diferença entre Cl e C seja máxima na amostragem 

quando ocorre estratificação temporal na 

superfície. Visto que muito da troca gasosa ocorre 

nos ventos de velocidade mais altos quando o lago 

está bem misturado, o ajuste de Cl = C parece ser 

apropriado. 

Integrando a equação (10) entre ti e tf, obtemos, 

 

k = 
ℎ

∆𝑡
𝑙𝑛 (

𝐶𝑖−𝐶𝑜

𝐶𝑓−𝐶𝑜
)                                              (11) 

 

Em que Ci e Cf são as concentrações médias na 

camada de mistura nos respectivos tempos, e Δt = 

tf – ti. 

Uma vez que a concentração na água é 

muito maior do que Co, podemos desprezar o 

último termo na equação (11). Assim, o 

coeficiente de troca para nossa aplicação é, 
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k = 
ℎ

∆𝑡
𝑙𝑛

𝐶𝑖

𝐶𝑓
                                                        (12) 

 

 A fim de determinar o 

decaimento da concentração no lago de SF6 com o 

tempo, uma concentração média total do lago para 

cada dia de amostragem deve ser calculada 

levando em conta a variação na concentração com 

a profundidade. Perdas além do SF6 na interface 

água-ar devem também ser corrigidas. Para Jähne 

et al. (1989), o SF6 pode resolver o problema do 

fechamento do balanço de massa, embora o 

procedimento apresente a desvantagem de 

consumir muito tempo. 

 

Proxy 

Método dissipativo inercial 

As mudanças associadas com o método de 

covariância para estimativa dos fluxos no mar 

levaram ao uso do método dissipativo inercial na 

camada limite atmosférica (Fairall e Larsen, 

1986). Para se calcular o fluxo do gás de interesse 

por este método, considera-se que a geração e a 

dissipação das flutuações turbulentas da 

concentração do gás estejam em balanço. Esse 

método é baseado na TSMO para a parte da alta 

frequência da variância ou da flutuação da 

concentração do espectro. Os balanços de 

turbulência para as variâncias são usados para 

resolver os parâmetros de escala da turbulência, e, 

portanto, os fluxos de superfície. 

O balanço da variância da concentração 

na camada limite atmosférica pode ser dado por, 

 

−𝐶′𝑤′̅̅ ̅̅ ̅̅ (
𝜕𝐶

𝜕𝑧
) −

1

2
(

𝜕𝐶′2
𝑤

̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅

𝜕𝑧
) = 𝜀𝑐                  (13) 

 

O primeiro termo é a taxa de produção das 

flutuações da concentração que surgem da ação do 

fluxo turbulento (𝐶′𝑤′) no gradiente de 

concentração 𝜕𝐶 𝜕𝑧⁄ . O termo do meio é a 

divergência das flutuações, ou termo de 

transporte, e é geralmente explicado por correções 

baseadas nas relações de similaridade entre os 

fluxos e os gradientes dos escalares (Wanninkhof 

et al., 2009). O último termo, a taxa de dissipação 

de energia cinética turbulenta, 𝜀𝑐, é a taxa de 

destruição dessas flutuações devido à difusividade 

molecular e acredita-se que, aproximadamente, o 

termo de dissipação se equilibre com o termo de 

produção (Edson e Fairall, 1998). A taxa de 

dissipação de energia cinética turbulenta, 𝜀𝑐, é 

então relacionada com a média do quadrado do 

gradiente da concentração. A ideia de separação 

das grandes escalas de produção das pequenas 

escalas de dissipação leva a uma região de alta 

frequência da variância do espectro do gás é 

proporcional à frequência elevada a -5/3, 

conhecido como subdomínio inercial da lei de 

Kolmogorov. 

No método dissipativo inercial, o fluxo F 

necessita do espectro de variância da concentração 

do gás e da TSMO para obter c*, e a velocidade de 

fricção u*, 

 

𝐹 = 𝑐∗𝑢𝑎∗                                                         (14) 

 

Das equações de geração até a dissipação 

e conhecendo a dependência do gradiente geral da 

concentração, a velocidade de transferência de 

gases pode ser determinada. Para saber mais 

detalhes do formalismo matemático das equações 

envolvidas neste método consulte Fairall e Larsen 

(1986) e Edson e Fairall (1998). 

 

Fluxo controlado 

Estudos pioneiros usando o método do 

fluxo controlado foram realizados por Jähne et al. 

(1989), Haubecker et al. (1995) e Haubecker 

(1996) na determinação da velocidade de troca de 

gases na interface oceano-atmosfera com alta 

resolução espacial e temporal. A ideia básica deste 

método é aplicar um fluxo controlado e conhecido 

de um traço através da interface, forçando o 

estabelecimento de uma diferença de 

concentração. A velocidade de transferência local 

pode ser determinada pela simples medida da 

diferença de concentração através da camada 

limite aquosa com uma constante do tempo (t) 

para o transporte através da camada limite, 

 

𝑡 = 𝑧
𝑘⁄                                                             (15) 

 

Em que z é a espessura da camada limite, k a 

velocidade de troca gasosa e t a constante do 

tempo dado em segundos. 

De acordo com Jähne e Haubecker (1998) 

o calor é um traço ideal para o método do fluxo 

controlado. Primeiro porque a temperatura na 

superfície da água pode ser medida com alta 

resolução espacial e temporal usando termografia 

infravermelha. Segundo, um fluxo conhecido e 

controlado pode ser aplicado pelo uso da radiação 

infravermelha. A radiação infravermelha penetra 

na camada limite do lado do ar sem atenuação 

significante, encurtando a alta resistência do lado 

do ar para a transferência do calor, e é então 

absorvida nos primeiros micrômetros na 

superfície da água. Portanto, o método mede 

diretamente a velocidade de transferência de calor 

no lado da água. 

Um exemplo deste método é usar uma 

câmera infravermelha sensível para capturar uma 
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série temporal de imagens de pequenos pontos 

(spots) aquecidos na superfície da água. A fim de 

determinar a frequência renovada f, usamos o 

modelo de renovação de superfície para ajustar à 

superfície média da curva de decaimento da 

temperatura observada (Haubecker et al., 1995). 

A velocidade de transferência de calor pode ser 

calculada a partir da equação (15) como, 

 

𝑘𝐻 = √𝐷𝐻𝑓                                                     (16) 

 

Em que 𝐷𝐻 é a condutividade térmica da água. 

Assim, a velocidade de transferência do gás pode 

ser estimada como, 

 

𝑘𝐺 = 𝑘𝐻 (
𝑆𝑐

𝑃𝑟
)

−𝑛
                                             (17) 

 

Em que Sc é o número de Schmidt do gás de 

interesse e Pr é o número de Prandtl definido 

como 𝑃𝑟 = 𝜈 𝐷𝐻⁄ , o expoente n varia entre a faixa 

de 1/2 e 2/3 dependendo da rugosidade da 

superfície da água. 

A desvantagem deste método é que a 

velocidade de transferência do gás deve ser 

extrapolada a partir da velocidade de transferência 

do calor. Devido a grande diferença entre o 

número de Schmidt do calor e do CO2 (600), gera 

dúvida se a extrapolação para números tão altos 

de Schmidt é válida. Problemas experimentais 

surgem do fato de que somente a temperatura da 

superfície Ts é diretamente acessível e não a 

diferença de temperatura ΔT através da camada 

limite aquosa. Implementações práticas usam 

métodos ativos e passivos diferentes para estimar 

a diferença de temperatura ou a constante do 

tempo da transferência de calor (Jähne e 

Haubecker, 1998). 

 

 

 

Modelos conceituais 

Os modelos servem para três propósitos 

básicos: a) melhorar o entendimento da física dos 

processos de transferência; b) permitir medições 

de k usando um gás para ser convertido em 

valores equivalentes para outro gás de interesse e 

c) realizar previsões do valor de k a partir de 

outros parâmetros conhecidos, como o vento (Liss 

e Merlivat, 1986). Os modelos conceituais podem 

ser classificados em: modelo filme, modelo de 

renovação de superfície e modelo de camada 

limite. 

 

Modelo Filme 

No modelo filme desenvolvido por Liss e 

Slater (1974), a transferência gasosa ocorre 

através de um fino filme inerte de fluido laminar 

adjacente a interface água-ar, e sua espessura pode 

ser denotada por z e a velocidade de transferência 

gasosa obedece a Lei de Fick (Equação 18), ou 

seja, o processo é dominado por difusão 

molecular. Para uma determinada condição, a 

espessura do filme é invariante no espaço e no 

tempo. Embora, tal uniformidade é improvável de 

ser realizada, exceto possivelmente sob condições 

de calmarias, o modelo tem sido usado (Liss e 

Merlivat, 1986). Além do modelo de Liss e Slater 

(1974), detalhes sobre o modelo de filme pode ser 

encontrado em Whitman (1923). 

 

𝐹 = −𝐷
𝜕𝐶

𝜕𝑧
                                                      (18) 

 

A forma mais comum da equação (18) 

para estudos de troca gasosa é: 

 

𝐹 = 𝑘∆𝐶 = 𝑘(𝐶𝑙 − 𝐶𝑔)                                   (19) 

 

Renovação de superfície 

Os modelos de renovação de superfície 

foram primeiro introduzidos por Higbie (1935) e 

Danckwerts (1951). Esse modelo é baseado no 

conceito de que os vórtices turbulentos trazem o 

fluido do ‘bulk’ (parte do perfil vertical que está 

mais distante da interface água-ar) para a 

superfície periodicamente e a frequência de 

renovação, f, determina a taxa de troca gasosa ao 

invés da espessura da camada difusiva. Os eventos 

de renovação são assumidos para ocorrer 

aleatoriamente com uma frequência e intensidade 

que estão relacionadas às propriedades da 

turbulência no bulk ou com o grau de quebra de 

ondas (Donelan e Wanninkhof, 2002). A 

velocidade de transferência gasosa pode ser 

modelada de acordo com a equação 16. 

O modelo representado pela equação (16) 

conduz a um perfil exponencial da concentração 

na subcamada difusiva que deve ser compensado 

com o perfil logarítmico bem estabelecido na 

camada totalmente turbulenta longe da superfície 

(Kraus e Businger, 1994). Para os modelos de 

renovação de superfície e filme, a velocidade de 

transferência é proporcional à difusividade 

molecular (D) com uma potência de 1 e 1/2, 

respectivamente. Esses modelos são de difícil 

aplicação no campo ou laboratório, uma vez que a 

espessura do filme não pode ser medida 

diretamente e as taxas de renovação de superfície 

são muito difíceis de quantificar (Liss, 1983). De 

acordo com Jähne et al. (1987) k deve ser 

proporcional a Dn, onde n varia entre 1/2 e 2/3, 

dependendo da rugosidade da superfície livre e da 

hidrodinâmica próximo a superfície. Os modelos 
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de renovação de superfície são usados 

principalmente com a técnica de medição do fluxo 

controlado (Jähne et al., 1989). 

Muito esforço tem sido feito para 

parametrizar o intervalo de tempo entre a 

renovação da superfície através das propriedades 

de vórtices aleatórios próximos a superfície. Entre 

eles, Banerjee e MacIntyre (2004) destacam o 

modelo de grande vórtice de Fortescue e Pearson 

(1967) e o modelo de pequeno vórtice criado por 

Banerjee et al. (1968). O modelo de grande 

vórtice sugere que, 

 

𝜏~ 𝑙 𝑢⁄                                                              (20) 

 

Em que l é a escala de comprimento integral 

turbulenta e u é a velocidade de escala integral. 

Por outro lado, o modelo de pequeno vórtice 

revela que, 

 

𝜏~(𝜈 𝜀⁄ )1/2                                                       (21) 

 

Em que ε é a taxa de dissipação de energia 

turbulenta próxima à interface e ν a viscosidade 

cinemática. Ou seja, a escala de tempo de 

renovação é determinada pela escala de tempo de 

Kolmogorov. 

Substituindo as escalas de tempo de 

renovação das equações (20) e (21) no modelo de 

renovação (16), podemos escrever uma equação 

para k, 

 

𝑘𝑆𝑐1/2 = 𝑢𝑅𝑒𝑡
−1/2

                                         (22) 

 

𝑘𝑆𝑐1/2 = 𝑢𝑅𝑒𝑡
−1/4

                                         (23) 

 

Em que Sc é o número de Schmidt e 𝑅𝑒𝑡 = 𝑢𝑙 𝜈⁄  é 

o número de Reynolds turbulento. A equação (22) 

representa o modelo de grandes vórtices e a 

equação (23) o modelo de pequenos vórtices. 

Aqui ε pode ser medido diretamente ou calculado 

com 𝑢3 𝑙⁄ , seguindo o conceito de cascata de 

energia turbulenta. 

 

Camada Limite 

Modelos de camada limite compõem um 

dos métodos de medição indireta para o cálculo do 

fluxo e da velocidade de troca gasosa. Esses 

modelos consistem, basicamente, em medir o 

gradiente de concentração do gás e utilizar 

equações empíricas para calcular o valor de k 

através da velocidade do vento. O primeiro 

modelo de camada limite foi desenvolvido por 

Deacon (1977 e 1981). A partir de Deacon, os 

modelos mais citados na literatura de transferência 

gasosa são: Liss e Merlivat (1986), Wanninkhof 

(1992), Cole e Caraco (1998) e Wanninkhof e 

McGillis (1999). 

A principal característica do modelo de 

Deacon (1977 e 1981) foi usar a velocidade de 

fricção na água ao invés do ar. O modelo assume 

que a superfície é lisa e que a tensão permanece 

atravessando a interface a fim de converter o 

perfil da velocidade no ar para o perfil equivalente 

na água. A relação desenvolvida por Deacon é, 

 

𝑘 = 0,082 𝑆𝑐−2/3(𝜌𝑎 𝜌𝑙⁄ )1/2𝑢 ∗                    (24) 

 

Em que ρa e ρl são a densidade do ar e da água, 

respectivamente. 

O modelo de Liss e Merlivat (1986) é 

baseado nos resultados do experimento realizado 

por Wanninkhof et al. (1985). As relações 

encontradas por Liss e Merlivat (1986) consistem 

em um modelo tri-linear para transferência gasosa 

com velocidades do vento < 3,6 m.s-1 (25), onde 

começam as ondas capilares, velocidades entre 3,6 

m s-1 e 13 m s-1 (26) e velocidades do vento > 13 

m s-1 (27), quando quebra de ondas e 

entranhamento de bolhas aumentam a 

transferência gasosa. 

 

𝑘 = 0,17 𝑢                                                        (25) 

 

𝑘 = 2,85 𝑢 − 9,65                                            (26) 

 

𝑘 = 5,9 𝑢 − 49,3                                             (27) 

 

Em que k está em cm.h-1 e u está convertido para 

altura de 10 m (u10). 

O modelo mais utilizado de transferência 

gasosa baseado na velocidade do vento é a relação 

quadrática encontrada por Wanninkhof (1992). 

Esta relação quadrática de Wanninkhof (1992) 

está de acordo com a teoria e sugere que a 

velocidade de transferência de gases e 𝑢10
2  

apresenta a mesma escala. A relação quadrática 

para a velocidade de transferência de gases do 

CO2 a 20 °C para água do mar (Sc = 660) é dada 

por, 

 

𝑘660 = 0,39 𝑢10
2                                               (28) 

 

Wanninkhof (1992) modificou o 

coeficiente da equação (28) para os casos de 

condições de vento estáveis ou de curto período, 

 

𝑘660 = 0,31 𝑢10
2                                               (29) 

 

Cole e Caraco (1998) investigaram a transferência 

de CO2 com ventos fracos em um lago usando a 

técnica de injeção de SF6. 
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𝑘600 = 2,07 + 0,215 𝑢10
1,7

                              (30) 

 

Para ventos entre 3 e 5 m.s-1, os valores 

previstos para k pelos modelos de Cole e Caraco 

(1998) e Wanninkhof (1992) são 

aproximadamente idênticos. 

Usando resultados de laboratório e campo, 

Wanninkhof e McGillis (1999) investigaram a 

possibilidade de uma relação cúbica entre a troca 

gasosa de CO2 e a velocidade do vento instantânea 

(ou de curto período) e o impacto no fluxo global 

oceano-atmosfera. A relação cúbica proposta na 

equação (31) exibe uma fraca dependência da 

transferência de gases nos ventos de baixa 

velocidade e uma dependência fortemente 

significativa nos ventos de alta velocidade do que 

os modelos anteriores. 

 

𝑘660 = 0,028 𝑢10
3                                             (31) 

 

Considerações finais 

A transferência de gases na interface 

água-ar tem papel fundamental nos ciclos 

biogeoquímicos, manutenção do clima global por 

meio dos processos físicos, químicos e biológicos 

envolvidos na transferência. Os primeiros estudos 

em laboratórios levaram a consideráveis avanços 

nas técnicas de medição, permitindo medições em 

campo mais robustas. Apesar dos avanços nas 

técnicas de medição, muito se desconhece ainda 

sobre a física do processo de transferência para os 

diferentes ambientes aquáticos e determinadas 

condições meteorológicas. 
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