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RESUMO

A descrição apropriada do escoamento atmosférico da camada limite estável é uma

das tarefas mais complexas a serem executadas por modelos numéricos de previsão de

tempo e clima. A maioria das parametrizações utilizadas nos modelos atmosféricos são

baseadas na teoria estatística da turbulência em sua concepção. Entretanto, esta teoria

é válida somente para um escoamento no qual a turbulência é homogênea, isotrópica e

estacionária, condições que comumente não são satisfeitas durante a noite. Basicamente,

o escoamento noturno pode ser classificado em dois regimes: um regime muito estável,

onde a turbulência é quase que totalmente suprimida; e um regime pouco estável, ca-

racterizado pela intensa mistura turbulenta. A transição entre estes regimes é conhecida

como acoplamento atmosférico e pode se suceder inúmeras vezes durante uma mesma

noite. Neste trabalho, é implementado um modelo de coluna simples com fechamento de

turbulência 1.5, em três configurações e com três formulações de turbulência diferentes.

Em geral, os resultados da validação do modelo mostram que todas as configurações são

capazes de reproduzir as características médias do escoamento em condições de fraca

estabilidade. Todavia, a representação da transição do regime pouco estável para o re-

gime muito estável não é representada adequadamente, mesmo que seja utilizada uma

parametrização que reduza irrealísticamente a intensidade da turbulência. Este resultado

aponta claramente para a ineficiência dos modelos numéricos atmosféricos em reproduzir

o acoplamento atmosférico.

Palavras-chave: Camada Limite Estável, Turbulência, Modelo de Coluna Simples,

Acoplamento atmosférico



ABSTRACT

The proper description of the atmospheric flow in the stable atmospheric boundary

layer is one of the most complex tasks to be performed by numerical models of weather

and climate prediction. Most of the parameterizations used in these models are based on

the statistical theory of turbulence in their conception. However, this theory is valid only for

a flow in which turbulence is homogeneous, isotropic and stationary, a conditions that are

not commonly found overnight. Basically, the nighttime flow can be classified in two major

regimes: very stable, where turbulence is almost entirely suppressed; and weakly stable

regime, with intense turbulent mixing. The transition between these regimes is known as

atmospheric coupling, and it can happens a lot of times along the same night. In this

work, we implemented a single column model with turbulence closure 1.5, in three different

configurations and three different turbulence formulations. In general, the model results

show that, all the configurations are able to reproduce the average characteristics of the

flow in the weakly stable conditions. However, the representation of the transition from

the weakly stable regime to the very stable regime is not adequately represented, even

when a parameterization that unrealistically reduce the intensity of turbulence is used. This

result clearly shows the inefficiency of the atmospheric numerical models in reproduce the

atmospheric coupling.

Keywords: Stable Boundary Layer, Turbulence, Single Column Model, Atmospheric
Coupling
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1 INTRODUÇÃO

O estudo das variáveis que controlam o escoamento atmosférico na região inferior
da atmosfera é um tema muito importante em várias áreas do conhecimento, pois nesta
região é onde ocorre a maioria das atividade humanas. Assim, o entendimento e repre-
sentação adequada do escoamento atmosférico colabora para o sucesso de áreas como
meteorologia, que está mais relacionada com o tema, passando por agricultura, comércio,
até logística; uma vez que a representação do escoamento, nesta região, permite avanços
na previsão do tempo que implicarão diretamente no planejamento e no sucesso de outras
áreas.

Em mecânica dos fluidos, a porção do escoamento que sofre direta influência da
presença de uma barreira sólida é conhecida como camada limite. Na atmosfera, não é
diferente, a porção inferior da troposfera e que está em contato com a superfície, é co-
nhecida como camada limite planetária (CLP). A principal característica do escoamento na
CLP é a presença de turbulência. A turbulência é um fenômeno caracterizado por flutu-
ações aparentemente randômicas e pela sua difusividade. A turbulência é um fenômeno
que possui difícil modelagem, sendo um dos mais importantes problemas não resolvidos
nas áreas de Física e Engenharia. Grande parte das técnicas utilizadas na descrição dos
escoamento turbulentos vem da teoria estatística da turbulência proposta por Taylor (1935)
e que teve seu grande desenvolvimento através dos resultados de Kolmogorov (1941).

A maioria dos modelos numéricos utilizados na descrição do escoamento atmos-
férico fazem uso da teoria estatística da turbulência na sua concepção, já que seu uso
permite uma série de simplificações nas equações de Navier-Stokes. Entretanto, essa te-
oria é válida somente para um escomento no qual a turbulência é homogênea, isotrópica
e estacionária. Na CLP, no período diurno, as condições necessárias para se utilizar a
teoria estatítica da turbulência são satisfeitas, porém, durante a noite, não é possível fazer
a mesma afirmação.

No período noturno, a superfície do solo se resfria através da emissão de radiação
de onda longa, resfriando, consecutivamente, a camada de ar adjacente a ela e, assim,
dando início a um processo de estratificação térmica responsável pela redução das escalas
temporais e espacias com intensidade turbulenta em várias ordens de grandeza. Nessa
situação, as condições de isotropia e homogeneidade são respeitadas e, assim, a grande
maioria dos modelos de turbulência falha ao descrever um escoamento nestas condições.
E, consecutivamente, os modelos numéricos que utilizam essa teoria sucumbem frente a
tal desafio.

Para contornar essas dificuldades, uma série de esforços, listados por Blackadar
(1962), passaram a fazer o uso de observações na obtenção de parametrizações utiliza-
das na descrição do comportamento das variáveis turbulentas em diferentes condições de
estabilidade. Monin e Obukhov (1954) utilizando análise dimensional, propuseram a utiliza-
ção de gradientes adimensionais para a descrição do escoamento atmosférico, baseando-
se nas variáveis da camada superficial (CS). Essa técnica ficou conhecida como teoria de
similaridade de Monin-Obukhov. A partir da teoria de similaridade, surgiram uma série de
estudos que visavam obter relações que fossem capazes de prescrever o comportamento
da turbulência em função da estabilidade atmosférica (tendo como precursor o experimento
KANSAS, realizado na década de 60 nos Estados Unidos, que foi o primeiro experimento
no qual foram feitas medidas atmosféricas com anemometria sônica e, também que um
computador foi utilizado na aquisição e armazenamento dos dados cite Kaimal1990). Es-
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tas funções são conhecidas como funções de estabilidade FE.
As FE’s são comumente utilizadas na descrição do escoamento noturno através

de um modelo numérico e são capazes de obter bons resultados na média. Porém, por
ser de caráter simplificado, sua utilização impede que uma série de fenômenos sejam
reproduzidos. Isso acontece porque uma vez que elas são obtidas através de relações
médias, alguns fenômenos que influenciam diretamente no comportamento do escoamento
não são representados por elas. Dentre estes fenômenos, podem ser citados, por exemplo,
a intermitência global. A intermitência global, ou simplesmente intermitência, consiste na
redução da turbulência em várias escalas e no seu ressurgimento abrupto, com magnitude
e duração imprevisíveis, que podem ocorrer uma ou várias vezes em uma mesma noite.
O surgimento da intermitência pode ser associado a vários fenômenos físicos, tais como,
correntes de densidade, solitons, ondas de gravidade, etc. Outra característica marcante
do escoamento noturno na CLP é a presença comum de fenômenos ondulatórios. Apesar
de não serem turbulentos, tais fenômenos são responsáveis pelo transporte e consecutiva
difusão de momentum (ZILITINKEVICH et al., 2013). A representação de tais fenômenos
em modelos atmosféricos é outro grande desafio de fundamental importância, já que um
parâmetro chave na descrição do escoamento é o número de Prandtl turbulento, que é
definido como a razão entre as difusões de momentum e de energia na forma de calor.

Geralmente, antes de serem utilizadas em modelos numéricos de previsão de tempo
e clima (MNPTC), as parametrizações são testadas em ensaios teóricos conhecidos como
modelos de coluna simples. Os modelos de coluna simples são modelos simplificados uni-
dimensionais que dispõem apenas de uma grade vertical, onde as variáveis que descrevem
o escoamento turbulento são calculadas através de equações prognósticas ou diagnósti-
cas. Em uma abordagem simplista, um modelo de coluna equivale a um ponto da grade
horizontal de um MNPTC tridimensional. Devido ao fato de possuirem um número de graus
de liberdade inferior a modelos mais completos, estes são um exercício muito eficaz para
se entender o papel de cada parametrização, ou mesmo de constantes na representação
do escoamento. Todavia, devido ao grau de simplificação do fechamento de turbulência
(que será explicado no capítulo 2), muitas vezes, fenômenos importantes que ocorrem no
escoamento noturno não são reproduzidos, dentre eles, a intermitência e o acoplamento
atmosférico. O acoplamento atmosférico é o acoplamento energético dos diversos níveis
da CLP, causados pelo aumento da turbulência no escoamento. A representação ade-
quada desse fenômeno é de fundamental importância na descrição das variáveis que con-
trolam o escoamento atmosférico noturno, pois ele é responsável pela transição entre os
regimes de escoamento na CLP estratificada. Basicamente, o escoamento da CLP estra-
tificada pode ser classicado em dois regimes: um regime muito estável onde a turbulência
é quase que totalmente suprimida, que acarreta em uma intensa curvatura nos perfis de
velocidade e temperatura, levando a uma grande diferença de temperatura entre dois pon-
tos que estão em diferentes alturas e um regime pouco estável, caracterizado pela intensa
mistura turbulenta, responsável pela homogeneização das variáveis nos diferentes níveis
atmosféricos. A transição entre estes regimes se dá de maneira abrupta e imprevisível,
podendo ocorrer várias vezes em uma mesma noite, causando variações de temperatura
de até 5 graus ou mais (ACEVEDO; FITZJARRALD, 2003). Logo, sua representação é
fundamental, por exemplo, na previsão de temperaturas mínimas.

Portanto, o foco deste trabalho é a representação do acoplamento atmosférico que
ocorre na camada atmosférica noturna, através da utilização de um modelo de numérico
unidimensional. Para tanto, será implementado um modelo de coluna simples que fará
uso de parametrizações comumente utilizadas em MNPTC’s. É importante destacar que
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modelos de coluna são experimentos numéricos comumente utilizados no desenvolvimento
e validação de parametrizações que são utilizadas em modelos de mesoescala.

Este trabalho apresenta-se com a seguinte estrutura: no capítulo 2, é feita uma
revisão teórica onde os temas tratados anteriormente são aprofundados, enquanto que,
no capítulo 3, a descrição do modelo, as parametrizações e sua implementação são des-
critas em detalhes. No capítulo 4, são apresentados os resultados obtidos, que tratam
da performance do modelo nas diferentes configurações implementadas e, também, sobre
a capacidade de este representar a transição entre os estados de acoplamento atmosfé-
rico. Finalmente, no capítulo 5, são discutidos aspectos gerais dos resultados e possíveis
soluções para os problemas verificados, como prespectivas de trabalhos futuros.



2 REVISÃO BIBLIOGRÁFICA

O conceito de camada limite foi introduzido por Ludwig Prandtl, em meados do sé-
culo XX, em seu trabalho pioneiro “Über Flüssigkeitsbewegung bei sehr kleiner Reibung”
(em português: Sobre o movimento de um fluido com atrito muito baixo), até então, os tra-
balhos em mecânica dos fluidos eram voltados para as soluções das equações de Navier-
Stokes, o que, com o passar do tempo, foi se mostrando um problema insolucionável para
o conhecimento matemático da época (JR, 2005). A proposta de Prandtl consiste em as-
sumir que, em apenas uma camada de fluido, a qual está em direto contato com uma
superfície sólida, os efeitos de viscosidade são relevantes na descrição do escoamento.
Assim, essa região que é diretamente influenciada pela existência de uma barreira limí-
trofe é conhecida como camada limite.

A porção mais baixa da atmosfera terreste é a Troposfera. A Troposfera se estende
da superfície do planeta a, aproximadamente, 12 km em latitudes médias, podendo al-
cançar 20 km de altura nas regiões tropicais. Nesta região, o escoamento é controlado,
principalmente, pela ação das forças inerciais e das forças de gradiente de pressão. Na
porção mais baixa da Troposfera, que está em direto contato com a superfície da Terra,
ocorre a formação de uma camada limite, conhecida como camada limite planetária (CLP)
(STULL, 1988). Na camada limite planetária, ocorre a maioria das atividades humanas,
assim como grande parte do balanço energético do planeta, o que torna o conhecimento
e a descrição da dinâmica do escoamento nesta região muito importante. A descrição
apropriada do escoamento na CLP permite o bom desempenho de modelos utilizados na
previsão do tempo e do clima do planeta, permitindo, assim, o planejamento de muitas
atividades antropogênicas vitais, tais como a agricultura, o saneamento e a logística.

A seguir, será apresentado formalmente o conceito de CLP, assim como o seu ciclo
diário, com enfoque no comportamento da camada limite noturna que é o objeto de estudo
deste trabalho.

2.1 Camada Limite Planetária

A dinâmica atmosférica é composta por uma grande diversidade de fenômenos fí-
sicos com as mais variadas escalas de tempo que podem variar de segundos, como por
exemplo, a turbulência, ou até mesmo da ordem de vários dias, como no caso de furações
ou frentes (ARYA, 2001; STULL, 1988). A micrometeorologia é a parte da meteorologia
que estuda os fenômenos e processos que ocorrem na menor escala da atmosfera (ARYA,
2001). Basicamente, a micrometeorologia trata dos processos que ocorrem na região pró-
xima à superfície do planeta, nominalmente, o balanço de energia na forma de calor e as
transferências de massa e momentum que ocorrem na CLP.

Stull (1988) define a CLP como “a região da troposfera que é diretamente influen-
ciada pela presença da superfície da Terra e responde aos forçantes superficiais em uma
escala de tempo da ordem de uma hora ou menos”. A espessura média da CLP, durante
o dia, é em torno de 1 km, entretanto, em dias com forte convecção, a altura da CLP pode
alcançar até 3 km (STULL, 1988), enquanto que, em noite com forte estratificação térmica,
sua espessura máxima pode chegar a apenas uma dezena de metros (MAHRT; VICKERS,
2006).
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Dentre os fatores que podem alterar a estrutura da CLP encontram-se o balanço de
radiação em superfície, a topografia, a vegetação, fenômenos de circulação local, etc. Es-
ses atributos e processos ocorrem unicamente em superfície ou próximo a ela, entretanto,
são capazes de controlar remotamente toda a dinâmica vertical da CLP através da turbu-
lência. Uma das principais características do escoamento na camada limite é a presença
de turbulência bem desenvolvida em quase todo o seu ciclo diurno. Apesar de o conceito
de turbulência ser bem estabelecido, uma definição formal para tal é muito difícil de ser
elaborada de forma precisa (ARYA, 2001). Uma definição grosseira de turbulência é o
fenômeno caracterizado por movimentos irregulares, aparentemente randômicos, tanto no
tempo quanto no espaço, das variáveis que descrevem o escoamento. A turbulência é co-
mumente definida como um fenômeno caótico (ARYA, 2001; HOLTSLAG; STEENEVELD,
2011), todavia, o número de graus de liberdade do escoamento turbulento é muito alto (da
ordem do número de Reynolds) o que inviabiliza a caracterização da turbulência como um
fenômeno caótico (RUELLE; TAKENS, 1971). A principal consequência física da presença
de turbulência em um escoamento é o aumento dos processos de transporte. As taxas
de transporte por turbulência de energia, momentum e quantidades escalares são muito
mais eficazes na presença de turbulência quando em comparação ao transporte devido ao
movimento molecular (ORSZAG, 1974).

A turbulência tem grande influência sobre as propriedades e comportamento das
variáveis que descrevem o escoamento na CLP e acima desta, como, por exemplo na
formação de nuvens (HOLTSLAG; STEENEVELD, 2011). Dessa forma, a descrição ade-
quada do comportamento da turbulência na camada limite é um fator vital na performance
de modelos atmosféricos. Porém, antes de se entrar em detalhes sobre a modelagem da
turbulência para aplicação em um modelo atmosférico, serão discutidos alguns aspectos
do ciclo diurno da CLP, bem como, a influência de cada fase do ciclo sobre o escoamento
turbulento.

2.1.1 Ciclo diurno da Camada Limite Planetária

Em regiões continentais, a camada limite possui uma estrutura bem definida que
varia de acordo com seu ciclo diurno (STULL, 1988), como mostra a fig. 2.1. O ciclo diurno
da CLP varia de acordo com o balanço de energia em superfície, e as três principais
estruturas são: A camada limite convectiva (CLC); a camada limite residual (CLR); e a
camada limite noturna (CLN) (ou camada limite estável) (fig. 2.1) (STULL, 1988).

O ciclo diurno da CLP têm início logo após o nascer do sol quando a superfície
da Terra começa a ser aquecida pela incidência de radiação de onda curta. Consecutiva-
mente, a camada de ar logo acima da superfície também é aquecida, assim, expandindo
seu volume, o que acarreta na formação de correntes de convecção que dão origem à
CLC. A CLC continua a evoluir durante o dia, alcançando sua profundidade máxima por
volta do meio dia e mantendo-se estável até que a incidência de radiação na superfície
comece a diminuir. Ademais, a CLC é caracterizada pela presença de turbulência bem
desenvolvida, sendo esta gerada tanto pelo cisalhamento do vento em superfície, quanto
pelas forças de empuxo oriundas da convecção. Por outro lado, logo após o pôr-do-Sol, a
incidência de radiação de onda curta sobre a superfície cessa e, então, a superfície passa
por um processo de resfriamento através da emissão de radiação de onda longa. Assim,
por condução, a camada de ar adjacente à superfície também é resfriada, dando origem a
uma CLE, caracterizada pela estratificação térmica. Dessa forma, o empuxo, que durante



20

o dia era responsável pela produção de turbulência, durante a noite, atua como um sumi-
douro de turbulência. Na CLE, a produção de turbulência é puramente mecânica, ou seja,
devido ao aumento do cisalhamento do vento em superfície ou devido a fenômenos físicos
com escalas superiores às escalas temporais do escoamento turbulento na CLE (MAHRT,
1999). Apesar de a profundidade da CLE aumentar durante a noite, a influência da estra-
tificação é restrita somente a poucas centenas de metros acima da superfície, portanto,
logo após o ocaso nos níveis mais altos da CLP, onde durante o dia havia a presença da
CLC ainda existe a presença de turbulência de origem convectiva que decai com o decorrer
da noite. Esta camada de ar é conhecida como camada residual (CR). O nome “residual”
deve-se ao fato de as concentrações de escalares e as variáveis médias do escoamento
iniciais ainda serem as mesmas que havia durante o escoamento na CLC.

É importante ressaltar que, sobre os oceanos, o ciclo diurno da CLP não é tão
bem definido como em regiões continentais, pois a variação da temperatura destes é bem
menor do que a variação da temperatura do solo devido à alta capacidade calorífica da
água. Todavia, apesar da importância do acoplamento oceano-atmosfera em modelos
numéricos de previsão de tempo e clima (MNPTC), esse tema está fora do escopo deste
trabalho e, portanto, uma descrição mais aprofundada não será realizada.

Figura 2.1: Evolução do ciclo diurno da CLP.

Fonte: Adaptado de Stull (1988).

2.1.2 Influência térmica sobre o escoamento atmosférico

O escoamento da CLP pode ser classificado de acordo com a infuência térmica
em três distintos regimes de escoamento: Instável, neutro e estável. Esses regimes de
escoamento são definidos de acordo com o sinal do gradiente vertical de temperatura,
como será descrito a seguir.
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Durante o dia, na CLC, a superfície é aquecida pela radiação proveniente do sol,
conforme descrito anteriormente. Nesse contexto, as camadas de ar logo acima do solo
possuem temperatura inferior à temperatura superfícial, dando origem a um fluxo de ener-
gia na forma de calor positivo, resultante do gradiente vertical de temperatura ser negativo
na porção de ar mais próxima da superfície (Fig. 2.2).

A Fig. 2.2 mostra perfis de temperatura potencial, magnitude do vento e direção do
vento característicos da CLC com intensa atividade turbulenta. É possivel observar que,
nos primeiros metros acima da superfície, o gradiente de temperatura é negativo, e a mag-
nitude do vento aumenta drasticamente na região correspondente. Acima desta região, os
gradientes de temperatura e velocidade do vento são, aproximadamente, nulos devido à in-
tensa mistura turbulenta, sendo esta porção da CLC conhecida como camada de mistura.
Nessa situação, caso seja utilizada teoria fluxo-gradiente para estimar os fluxos turbulen-
tos de energia na forma de calor no escoamento atmosférico (a teoria fluxo-gradiente será
descrita a seguir na seção 2.3) faz-se necessária a adição de um termo de contra-gradiente
no cálculo da temperatura. Isso se deve ao fato que, ainda que o gradiente de temperatura
seja nulo na CM, o que faz com que os fluxos turbulentos locais sejam nulos, o escoamento
turbulento é controlado pelos grandes turbilhões que se estendem desde a superfície do
solo até os níveis mais altos da CLP, e estes são os resposáveis pelo transporte de energia
(STENSRUD, 2007).

Figura 2.2: Perfis verticais de temperatura potencial, magnitude do vento e direção do
vento, característicos da CLC.

Fonte: Adaptado de Arya (2001).

Quando há ausência de convecção, como, por exemplo, durante a transição entre
a CLC e a CLE, pode haver a formação de uma camada limite neutra (CLN), onde a tur-
bulência é gerada somente por forçantes mecânicos. No regime de escoamento neutro,
o gradiente vertical de temperatura é nulo, assim como ocorre na CM, todavia, a magni-
tude do vento aumenta logaritmicamente com a altura. A formação de uma CLN “perfeita”
é quase impossível na realidade, pois esta pode ocorrer por um curto espaço, como na
transição citada anteriormente, ou de forma idealizada em situações com ventos intensos
e cobertura de nuvens onde a produção de turbulência é puramente mecânica. Estas con-
dições idealizadas ocorrem com mais frequência na CLE, pois, durante o período noturno,
a produção de turbulência é puramente mecânica.
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Por outro lado, em noites com predominância de ventos fracos e sem cobertura de
nuvens, a perda radiativa da superfície é muito intensa, ocasionando, portanto, a presença
de uma camada de inversão térmica próxima à superfície. Com essa inversão, além de o
solo atingir temperatura menor do que a atmosfera, forças de empuxo atuam impedindo a
turbulência, tornando-a fraca ou inexistente nesta camada. Esse processo acontece gra-
dualmente, o solo começa a se resfriar mais rapidamente que o ar adjacente, ocasionando
um aumento da magnitude do fluxo de calor e crescimento da CLE. Logo, o sinal do fluxo
é negativo devido ao gradiente vertical de temperatura (Fig. 2.3). Enquanto, durante o
dia, em condições instáveis, o deslocamento das parcelas de ar por meio das forças de
empuxo produziam turbulência, agora, devido à densidade das parcelas de ar inferiores
ser maior, o trabalho realizado pela força de empuxo atua como um sumidouro da energia
cinética turbulenta do escoamento (ECT). Nessas condições, pode ocorrer a supressão da
turbulência do escoamento turbulento em quase todas as suas escalas temporais e es-
paciais, devido à estratificação térmica. Entretanto, de maneira imprevisivel e abrupta, a
turbulência pode se reestabelecer em todas as escalas em um fenômeno conhecido como
intermitência global (MAHRT, 1999). Por enquanto, esse fenômeno não será discutido em
detalhes, sendo que uma explanação mais completa será apresentada na seção 2.2.

A Fig. 2.3 mostra os perfis verticais das componentes do vento, de temperatura po-
tencial e do número de Richardson gradiente (que será definido na seção 2.4.1) oriundos
de observações realizadas no experimento de Wangara realizado nos anos de 1964, 1967
e 1974, na Austrália (CLARKE; DYER; SCIENTIFIC, 1971; DEARDORFF, 1978; HESS;
HICKS; YAMADA, 1981). O comportamento das variáveis mostradas na Fig. 2.3 é ca-
racterístico de condições de forte estratificação térmica, pois é possível notar a grande
curvatura do perfil de temperatura que ilustra uma diferença de, aproximadamente, 15 K
entre a superfície e o topo da CLE, além da formação de um jato de baixo nível super-
geostrófico (ou seja, com velocidade maior que a do vento geostrófico) próximo do topo
da CLE. Estas características são aspectos facilmente observados na camada limite muito
estável. Nos casos onde o empuxo suprime a transferência de momentum na CLE, elas
podem ocorrer, também, além da formação do jato de baixo nível por influência inercial, de
mudanças repentinas na velocidade e na direção do vento (ARYA, 2001).

Figura 2.3: Perfis verticais das componentes horizontais do vento (u e v), temperatura po-
tencial θ, e número de Richardson (Ri), característicos de condições de forte estratificação
térmica. A linha pontilhada horizontal indica a altura da CLE (h), e as linhas pontilhadas
verticais indicam a magnitude das componentes do vento geostrófico.

Fonte: Adaptado de Deardorff (1978).
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Como a estabilidade atmosférica suprime a transferência de momentum e, consecu-
tivamente, a geração de turbulência, na CLE, a presença de turbulência contínua pode não
existir, fazendo com que os níveis mais altos da atmosfera fiquem energeticamente des-
conectados da superfície do solo e, consequentemente, dos níveis inferiores da atmosfera
(DERBYSHIRE, 1999; ACEVEDO; FITZJARRALD, 2003; ACEVEDO; COSTA; DEGRAZIA,
2012). Em tais condições, muitos fenômenos com escalas temporais e espaciais maiores
que a turbulência no escoamento atmosférico podem influenciar diretamente no comporta-
mento das variáveis médias que controlam o escoamento atmosférico em condições muito
estáveis. Tais fenômenos podem causar perturbações que podem originar “focos isolados”
de turbulência ou mesmo reestabelecer a turbulência bem desenvolvida no escoamento
da CLE. Dentre estes fenômenos podem ser citados: jatos de baixos níveis, ondas de gra-
vidade, correntes de densidade, solitons, microfrentes, submeso e fenômenos de maior es-
cala como, por exemplo, frentes cite Mahrt1999,Sun2002,Sun2004,Mahrt2006,Banta2007,Mahrt2009,Mahrt2010,Acevedo2014.

2.2 Regimes de escoamento na camada limite estável

Geralmente, o regime de escoamento na CLE é classificado como muito estável
ou fracamente estável (MAHRT et al., 1998; MAHRT, 1999; SUN et al., 2012), todavia, a
alternativa a esta classificação é relacionar o regime de escoamento com o acoplamento
energético da atmosfera (DERBYSHIRE, 1999; ACEVEDO; FITZJARRALD, 2003; ACE-
VEDO; COSTA; DEGRAZIA, 2012). Assim, o regime muito estável pode ser caracterizado
como um estado desacoplado da atmosfera, enquanto que o regime fracamente estável
pode ser relacionado com estado no qual todos os níveis atmosféricos estão acoplados
pela presença de turbulência (ACEVEDO; COSTA; DEGRAZIA, 2012).

Mahrt et al. (1998) mostram como o fluxo turbulento de calor sensível (w′θ′, aqui
referido somente como fluxo de calor), o desvio padrão da velocidade vertical (σw) e a
correlação entre a velocidade vertical e temperatura (rwT ) se comportam com o aumento
da estabilidade, representada pelo parâmetro adimensional z/L, onde L é o comprimento
de Obukhov (Fig. 2.4). O módulo do comprimento de Obukhov indica a altura acima da
superfície na qual a produção de turbulência pelo cisalhamento do vento domina a produ-
ção/destruição de turbulência pelas forças de empuxo. A fig. 2.4 mostra que, no regime
pouco estável, as flutuações na velocidade vertical são grandes, causadas pela intensa
mistura turbulenta. Uma das principais características da turbulência é a difusividade, logo,
a temperatura atmosférica tende a ser uniformizada pela turbulência, o que faz com que
a magnitude do fluxo de calor seja pequena. À medida que z/L aumenta, as flutuações
na velocidade vertical diminuem e, consecutivamente, a diferença de temperatura entre
os diferentes níveis atmosféricos aumenta, causando um acréscimo em w′θ′, até que este
alcance um valor máximo, que dá origem à região de transição entre os regimes de es-
coamento. Apesar de existir um máximo bem definido na magnitude do fluxo de calor em
função de z/L, este valor depende de vários fatores, podendo variar de observação para
observação (MAHRT et al., 1998). O aumento na magnitude do fluxo de calor ocorre de-
vido ao aumento da estratificação e, principalmente, pela existência de turbulência que faz
com que o transporte de energia seja aumentado. Porém, na região de transição, as flu-
tuações turbulentas diminuem consideravelmente, isso faz com que a magnitude do fluxo
de calor diminua drasticamente, ainda que o gradiente de temperatura esteja aumentando.
No regime muito estável, à medida que z/L aumenta, ambas as variáveis descritas anteri-
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ormente tendem a zero, o que significa que o escoamento atmosférico se tornaria laminar.
Todavia, ainda que reduzida em várias escalas, a turbulência ainda é presente no

escoamento em tais condições (MAHRT; VICKERS, 2006).

Figura 2.4: Dependência do fluxo de calor do desvio padrão da velocidade vertical e da
correlação entre a velocidade vertical e a temperatura com z/L.

Fonte: Adaptado de Mahrt et al. (1998).

Enquanto a classificação dos regimes da CLE como muito estável e pouco estável
leva em conta a influência da estratificação sobre o comportamento das variáveis que
controlam o escoamento, a classificação do escoamento como acoplado (equivalente a
pouco estável) e desacoplado (equivalente a muito estável) analisa o comportamento da
CLE em função dos forçantes mecânicos, vento local e vento geostrófico ou dos forçantes
radiativos (DERBYSHIRE, 1999; van de WIEL et al., 2002; ACEVEDO; FITZJARRALD,
2003; ACEVEDO; COSTA; DEGRAZIA, 2012; van de WIEL et al., 2012; van HOOIJDONK
et al., 2014, entre outros). O estado desconectado é caracterizado pela fraca intensidade
da turbulência e por temperaturas próximas a da superfície nas camadas de ar mais baixas
da CLE, enquanto os níveis superiores se encontam a uma temperatura mais eleveda. À
medida que a velocidade do vento aumenta, a intensidade turbulenta também aumenta,
consecutivamente, ocorre a mistura do ar em mais níveis da CLE, fazendo com que o ar
nas camadas inferiores se torne mais quente e o ar nas camadas superiores se torne mais
frio. Esse processo ocorre até um valor limite de velocidade do vento a partir do qual todos
os níveis verticais da CLE vão estar energeticamente conectados pela turbulência. Essa
condição é o estado acoplado.

No estado desacoplado é comum a ocorrência de intermitência global (daqui para
frente referida somente como intermitência) (MAHRT, 1999; van de WIEL et al., 2002;
COSTA et al., 2011). A intermitência consiste na alternância de perídos com intesidade tur-
bulenta muito pequena, ou praticamente nula, com períodos nos quais a turbulência do es-
coamento é reestabelecida em todas suas escalas (MAHRT, 1999; SUN et al., 2002, 2004).
A ocorrência de intermitência pode ser vista como a transição local entre os regimes de
escoamento, já que um evento de grandes proporções é capaz de conectar todos os ní-
veis atmosféricos como pode ser visto na Fig. 2.5 (SUN et al., 2002). A Fig. 2.5 mostra
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as séries temporais de temperatura em 7 diferentes níveis verticais localizados em alturas
indicadas na legenda, além disso, é indicada a ocorrência de 3 diferentes eventos, com
escala maior que a escala temporal da turbulência do escoamento, que provocam instabili-
dades que dão origem a eventos intermitentes. A natureza dos eventos não será discutida
aqui, mas sim, suas consequências. Durante cada um dos eventos, é possível notar que a
temperatura em todos os níveis tende para o mesmo valor, enquanto que, após a ocorrên-
cia destes, é possível notar a distinção entre a temperatura nas diferentes alturas. Ou seja,
o sistema atmosférico tornou-se acoplado durante a ocorrência dos eventos intermitentes.
Esse fenômeno pode ocorrer inúmeras vezes durante uma mesma noite,ao passo que, em
uma noite com ventos intensos, o sistema permanecerá sempre acoplado.

Figura 2.5: Séries temporais de temperatura em diferentes níveis verticais coletadas no dia
18 de outubro de 1999 durante o experimento Cooperative Atmosphere-Surface Exchange
Study-99 (CASES-99)

Fonte: Adaptado de Sun et al. (2002).

A reprodução do comportamento intermitente da turbulência na CLE e, também, do
acoplamento atmosférico, é uma das tarefas mais complexas para os modelos atmosféri-
cos. Ainda que, nos últimos anos, tenha havido grandes avanços nesse sentido, utilizando
diferentes tipos de modelos numéricos, muitos aspectos ainda necessitam ser esclareci-
dos. ReVelle (1993) e ??) conseguiram reproduzir apenas eventos intermitentes periódi-
cos, utilizando um modelo simplificado de primeira ordem (as ordens de fechamento dos
modelos que utilizam médias de Reynolds serão discutidas na seção 2.3). Costa et al.
(2011) reproduziram o comportamento intermitente da turbulência utilizando um modelo
com uma equação prognóstica para a energia cinética turbulenta (orden 1.5), já Kurbatskii
e Kurbatskaya (2013) chegaram a resultados semelhantes utilizando um modelo de ordem
mais alta. A principal diferença dos eventos reproduzidos por Kurbatskii e Kurbatskaya
(2013) dos de Costa et al. (2011), é que o primeiro é capaz de reproduzir a intermitência
causada pela aceleração do vento tanto junto à superfície, quanto no topo da CLE, que é
causada pela aceleração do vento pelo jato de baixo-nível, enquanto Costa et al. (2011)
simulam somente eventos causados pelo aumento do cisalhamento junto à superfície e
que são transportados verticalmente, para cima, pelo termo transporte turbulento de ECT.
Além de modelos numéricos que utilizam médias de Reynolds, modelos de Simulação
numérica direta (DNS, do inglês direct numerical simulation) e modelos de simulação de
grandes turbilhões (LES, do inglês large-eddy simulation) também são capazes de repre-
sentar o comportamento intermitente do escoamento estratificado (ZHOU; CHOW, 2011;
ANSORGE; MELLADO, 2014, entre outros). Entretanto, em todos os casos somente é
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possível reproduzir o comportamento intermitente gerado naturalmente pela complexidade
do escoamento atmosférico na CLE, já que tais modelos não são capazes de reproduzir
fenômenos físicos internos e externos da CLP que possam levar à ocorrência de intermi-
tência.

Por outro lado, Sun et al. (2012) classificaram o escoamento na CLE de acordo com
a intensidade da turbulência na CLE, bem como as causas da ocorrência de intermitência
de acordo com a velocidade do vento e da intensidade turbulenta no momento da ocor-
rência dos eventos. A Fig. 2.6 mostra o comportamento da intensidade da turbulência de
acordo com o aumento da magnitude do vento (SUN et al., 2012). É possível notar que, à
medida que o vento aumenta, a intensidade da turbulência aumenta nos níveis mais altos
da CLE. É importante destacar que a Fig. 2.6 mostra claramente a velocidade do vento ne-
cessária para tornar cada nível energeticamente conectado com os níveis inferiores. Sun
et al. (2012) sugerem que esta transição ocorre de forma logarítmica, o que é razoável,
já que, no regime pouco estável, o perfil vertical do vento é aproximadamente logarítmico,
assim como acontece em condições neutras (NIEUWSTADT, 1984).

Figura 2.6: Dependência da intensidade da turbulência com a magnitude do vento, a partir
de dados coletados no experimento CASES-99. A altura de cada um dos níveis verticais
está apresentada na legenda.

Fonte: Adaptado de Sun et al. (2012).

O comportamento mostrado na Fig. 2.6 deveria ser representado naturalmente
pelos modelos atmosféricos, todavia, esta tarefa não é trivial, pois a maioria dos modelos é
incapaz de reproduzir o ressurgimento da turbulência uma vez que essa foi completamente
suprimida (van de WIEL; MOENE; JONKER, 2012). Dessa forma, como um dos objetivos é
avaliar aspectos relacionados com a performance de diferentes formulações de turbulência
este é um aspecto importante a ser avaliado.
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2.3 O problema de Fechamento de Turbulência

O comportamento das variáveis atmosféricas na CLP é modelado matematica-
mente a partir da Lei dos Gases Ideais e de equações de conservação resultantes da
aplicação do teorema de transporte de Reynolds (FOX; MCDONALD, 1995). Tais equa-
ções são: equação de conservação de massa (Equação da Continuidade); equação de
conservação de momentum (Segunda Lei de Newton); equação de conservação de ener-
gia na forma de calor (Primeira Lei da Termodinâmica) (STULL, 1988). Cabe ressaltar que
o comportamento de qualquer variável escalar, em um escoamento, pode ser descrito a
partir da aplicação do teorema de transporte de Reynolds.

A partir destas equações, os modelos numéricos utilizados para a previsão de
tempo e clima, em sua grande maioria, são concebidos a partir de uma técnica conhe-
cida como decomposição em média de Reynolds (apesar de haver outras técnicas como
DNS e LES, uma discussão mais aprofundada sobre tais está fora do escopo deste tra-
balho). Nesta técnica, uma variável qualquer (χ) é assumida sendo a soma de uma parte
média (χ) e uma parte flutuante (χ′), ou turbulenta, ou seja: χ = χ + χ′. Para o caso de
uma atmosfera seca, sobre uma superfície plana, na qual é negligênciada a divergência
do fluxo radiativo e a influência da advecção sobre o escoamento é desconsiderada e,
aplicando a decomposição em médias de Reynolds sobre as equações de momentum e
conservação da energia na forma de calor, têm-se:

∂u

∂t
= f(v − vg)−

∂u′w′

∂z
, (2.1)

∂v

∂t
= f(ug − u)− ∂v′w′

∂z
, (2.2)

∂θ

∂t
= −∂w

′θ′

∂z
. (2.3)

Nas equações acima u, v e θ são as componentes médias horizontais do vento e a tem-
peratura do ar, respectivamente, que são momentos estatísticos de primeira ordem. u′w′,
v′w′ e w′θ′ são as componentes horizontais do fluxo turbulento de momentum e o fluxo tur-
bulento de energia na forma de calor sensível, respectivamente, os quais são momentos
estatísticos de segunda ordem. Os termos f(v − vg) e f(ug − u), são componentes do
gradiente horizontal de pressão, obtidos a partir da definição do vento geostrófico, sendo
f o parâmetro de Coriolis ug e vg as componentes do vento geostrófico.

A partir da descrição acima nota-se que o balanço local dos momentos estatís-
ticos de primeira ordem, de uma variável qualquer χ, depende do comportamento dos
momentos estatísticos de segunda ordem, que também são desconhecidos. Por sua vez,
o balanço local dos momentos estatísticos de segunda ordem (∂χ′w′/∂z) depende dos
momentos estatísticos de terceira ordem (χ′w′w′) e assim por diante. Ou seja, sempre o
número de equações será menor que o número de variáveis desconhecidas no problema.
Por exemplo, para determinar o balanço local das 9 componentes do tensor de tensões de
Reynolds, que dão origem às componentes do fluxo de momentum (tensões paralelas) e
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as pressões (tensões perpendiculares), tem-se:

∂u′iu
′
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u′iu
′
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= −(u′iu

′
j)
∂uk
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− (u′ku
′
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−
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′
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′
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+

g

Θ
[δk3u′iθ

′ + δi3u′kθ
′] +

p′

ρ

(
∂u′i
∂xk

+
∂u′k
∂xi

)
− 2εuiuk .

(2.4)

Sendo que os índices i, j e k assumem os valores 1,2 e 3, e sempre que dois índices
aparecerem no mesmo termo, implica a soma do termo sobre cada valor assumido pe-
los índices repetidos. Na equação 2.4, o primeiro termo do lado esquerdo da igualdade
representa o balanço local do fluxo de momentum, o segundo termo representa o trans-
porte de momentum por advecção. Do lado direito: o primeiro e o segundo termos são a
produção de momentum pelo cisalhamento, o terceiro termo é o transporte trubulento de
momentum, o quarto termo é a produção/destruição de momentum por empuxo,o quinto
é o transporte de momentum por flutuações de pressão e o último termo é a dissipação
viscosa de momentum (STULL, 1988).

A partir das mesmas idealizações utilizadas para se obter as equações 2.1 - 2.3,
pode-se escrever a equação para a componente zonal do fluxo de momentum (i = 1 e
j = k = 3), a partir da equação 2.4, como:

∂u′w′

∂t
= −w′2∂u

∂z
− ∂(u′w′w′)

∂z
+

g

Θ
(u′θ′) +

p′

ρ

(
∂u′

∂z
+
∂w′

∂x

)
− 2εuw. (2.5)

Note que, apesar da simplificação, ainda exitem variáveis desconhecidas que necessitam
ser estimadas para o cálculo do fluxo de momentum. Esse problema é conhecido como
problema de fechamento de turbulência. Para resolver este problema, é necessário “trun-
car” o sistema de equações e resolver as variáveis desconhecidas a partir de equações
diagnósticas, obtidas através de parametrizações (STULL, 1988; ARYA, 2001). O trunca-
mento é quem define a ordem do fechamento de turbulência, por exemplo: se as variáveis
médias forem parametrizadas, o fechamento é de ordem zero; se as variáveis médias
forem calculas prognosticamente e os momentos de segunda ordem parametrizados, o fe-
chamento é de primeira ordem; se as variáveis médias e os fluxos forem calculados e os
momentos de terceira ordem estimados, o fechamento é de segunda ordem e assim por
diante.

A maioria dos MNPTC utilizam fechamento de primeira ordem para prever o com-
portamento da camada limite. Um dos principais motivos desta escolha é o custo com-
putacional e o número de constantes adicionais dos esquemas de fechamento de ordem
mais alta, pois estes modelos necessitam aliar o máximo de precisão com o menor custo
computacional. É claro que, quanto maior for a ordem de fechamento, mais próxima será a
descrição da realidade, todavia, para a previsão do tempo e do clima, na maioria dos casos
uma representação adequada do estado médio das variáveis já é suficiente. O fechamento
de primeira ordem consiste em calcular as variáveis médias que controlam o escoamento
atmosférico (por exemplo, as equações 2.1 - 2.3) e parametrizar os fluxos turbulentos. Na
maioria dos casos, os fluxos turbulentos são calculados utilizando teoria fluxo gradiente,
ou teoria K. Exemplos da aplicação da teoria fluxo gradiente são as leis de Fourier e de
Fick, para a o fluxo de calor por condução e para o fluxo de uma substância em uma mis-
tura respectivamente. A teoria K diz que o fluxo de qualquer quantidade é proporcional ao
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gradiente desta quantidade, logo pode-se aproximar o fluxo de calor sensível como:

w′θ′ ∝ ∂θ

∂z
,

onde a constante de proporcionalidade é um coeficiente de difusão Kh, geralmente obtido
a partir do coeficiente de difusão de momentum (Km) por: Kh = Km/Prt. Sendo Prt o
número de Prandtl turbulento, que relaciona a difusão turbulenta de momentum e energia
na forma calor.

A determinação dos coeficientes de difusão é uma tarefas das mais difíceis para
os pesquisadores que trabalham com modelagem atmosférica, pois estes são um dos
pontos cruciais para o desempenho adequado do modelo. Geralmente, a parametrização
utilizada para estimar o coeficiente de difusão de momentum consiste no produto entre
uma escala de velocidade, ou no limite neutro: Km = κu∗z, onde κ é a constante de von
Kàrmàn, u∗ é a velocidade de fricção e z é a altura acima da superfície. Mas, em todas
as parametrizações, a escala de comprimento é o comprimento de mistura (BLACKADAR,
1962; MELLOR; YAMADA, 1974; MCNIDER et al., 1995, entre outros).

O conceito de comprimento de mistura foi introduzido por Prandtl no começo do sé-
culo XX e significa a altura acima de uma superfície sólida que uma parcela de ar percorre
sem se deformar. O comprimento de mistura, lm, é dependente do regime de estabilidade
do escoamento, sendo que sua determinação também é um problema. Além disso, ape-
sar do próprio Prandtl achar esta uma aproximação grosseira, até hoje pouco avanço foi
feito neste sentido. Já com relação as escalas de velocidade, estas podem ser o produto
do cisalhamento do vento (S =

√
(∂u/∂z)2 + (∂v/∂z)2 ) com o comprimento de mistura

(Slm), a velocidade de fricção (u∗ =
(
(u′w′)2 + (v′w′)2

)1/4
), ou a raiz quadrada da ECT

(
√
e) (CUXART et al., 2006).

O fechamento que utiliza a energia cinética turbulenta para determinar os coefici-
entes de difusão é conhecido como fechamento de ordem 1.5. Nestes modelos, além das
equações prognósticas para as variáveis médias, existe uma equação prognóstica para a
ECT e, a partir dos valores de ECT, são determinados os coeficientes de difusão (MEL-
LOR; YAMADA, 1974; DUYNKERKE, 1988; WENG; TAYLOR, 2003, 2006, entre outros), ou
até mesmo os fluxos turbulentos (COSTA et al., 2011). Os modelos de ordem 1.5 podem
estimar os coeficientes de difusão através de duas formas diferentes utilizando o produto
entre uma escala de velocidade e uma escala de comprimento, este caso: Km =

√
αelm,

onde α é a razão entre a ECT e a tensão de Reynolds, na camada superfícial (DETERING;
ETLING, 1985; WENG; TAYLOR, 2003). Tais modelos são conhecidos como modelos
E − l (WENG; TAYLOR, 2003, 2006; CUXART et al., 2006). A outra forma, é utilizando
uma expressão que relaciona a ECT com a taxa de dissipação viscosa de ECT (ε), ou:(
Km = (αe)2/ε). Quando este tipo de fechamento é utilizado, os modelos são conhe-
cidos como E − ε (DUYNKERKE, 1988). É importante destacar que tais modelos fazem
uso de uma equação prognóstica para a taxa de dissipação de ECT. Uma classe mista,
entre essas duas áreas são os modelos E − ε − l (XU; TAYLOR, 1997; WENG; TAYLOR,
2003). Estes também utilizam uma equação para a taxa de dissipação porém com uma
correção no termo de produção de dissipação, que evita a formação de camadas limites
muito profundas, como acontece nos modelos E − ε (WENG; TAYLOR, 2003).

Modelos do tipo E − ε costumam apresentar uma CLE mais profunda, pois a tur-
bulência é superestimada. Como solução para tal problema, muitos trabalhos sugerem
alterações nos termos de produção e destruição da equação da dissipação (DETERING;
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ETLING, 1985; XU; TAYLOR, 1997; WENG; TAYLOR, 2003). Todavia, para evitar este tipo
de problema, neste trabalho são utilizados apenas modelos do tipo E − l e E − ε− l.

2.4 Energia cinética turbulenta

Todos os modelos utilizados neste trabalho utilizam fechamento de ordem 1.5, isso
significa que a energia cinética turbulenta é o parâmetro utilizado para “quantificar” o quão
difusiva é a turbulência. Em outras palavras, a utilização da ECT na determinação dos
coeficientes de difusão, faz a relação explícita entre a intensidade turbulenta, representada
pela ECT, e a difusividade da turbulência, que é dada pelos K ’s.

A ECT é uma das variáveis atmosféricas que melhor representa a intensidade da
turbulência em um escoamento. A ECT é definida como a energia cinética por unidade de
massa que ocorre no escoamento devido às perturbações nas componentes da velocidade
~V , com relação a uma média, que são causadas pela presença dos turbilhões no escoa-
mento, ou: e = (u′2 + v′2 +w′2)/2. Onde u, v e w, são as componentes zonal e meridional
do vento, e a componente vertical da velocidade, respectivamente. O balanço local de ECT
é descrito por uma equação, que em uma situação de homogeneidade horizontal é escrita
como (STULL, 1988; ARYA, 2001):

∂e

∂t
= −uj
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∂xj
−
∂
(
u′je
′
)

∂xj
+ δi3
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(
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∂ui
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ρ

∂
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(
u′ip
′
)
− ε. (2.6)

Na equação acima, o termo do lado esquerdo representa o balanço local de ECT, enquanto
que os termos do lado direito representam o transporte de ECT por advecção, o transporte
turbulento de ECT, a produção/destruição de ECT por empuxo, a produção mecânica de
ECT por cisalhamento, o transporte de ECT por flutuações de pressão e a dissipação
viscosa de ECT, respectivamente.

O balanço de ECT é diretamente afetado pela estabilidade térmica do escoamento.
Durante o dia, em condições instáveis, os termos de empuxo e cisalhamento atuam na pro-
dução de turbulência, enquanto o único sumidouro de turbulência é a dissipação viscosa.
Como a soma de ambos os termos de produção é maior que a dissipação, os termos de
transporte transportam turbulência verticalmente, homogenizando o escoamento e aumen-
tando a espessura da camada limite instável. Em condições neutras, o termo de empuxo
é nulo, já que o gradiente de temperatura e, consecutivamente, o fluxo são iguais a zero,
logo, o termo de dissipação é da ordem do termo de produção mecânica, porém ainda
menor, portanto, tal como no caso instável, a turbulência é transportada para outras re-
giões antes não turbulentas. Entretanto, no caso estável, o termo de empuxo atua como
sumidouro de turbulência juntamente com a dissipação viscosa, assim, a única fonte de tur-
bulência é a produção mecânica. Em tal contexto, em uma noite muito estável, a produção
de turbulência pode ser completamente suprimida pelos termos de sumidouro, levando ao
colapso local da turbulência no escoamento. Todavia, outras regiões podem permanecer
com turbulência, logo, em tais condições, os termos de transporte, são muito importantes.

Os modelos atmosféricos, geralmente, fazem uso de formulações de turbulência (ou
funções de estabilidade) para determinar a influência da estabilidade térmica sobre o esco-
amento atmosférico. Estas funções de estabilidade geralmente são obtidas experimental-
mente como função de parâmetros adimensionais, que indicam o regime de estabilidade



31

do escoamento, tais como, o número de Richardson e z/L (ARYA, 2001; STENSRUD,
2007; SR, 2013).

2.4.1 O número de Richardson

O número de Richardson Ri, denominado assim em homenagem ao seu idealiza-
dor, o meteorologista britânico Lewis Fry Richardson, é definido como a razão entre os
termos de produção/destruição por empuxo e produção mecânica de ECT. Utilizando a
equação 2.6, pode-se escrever (STULL, 1988; ARYA, 2001):

Rf =
g/Θ

(
u′iθ
′
)

−u′iu′j(∂ui/∂xj)
, (2.7)

sendo Rf o número de Richardson fluxo. Deve-se lembrar que o sinal do termo de empuxo
varia conforme a estabilidade do regime de escoamento, enquanto que o sinal do termo
de produção é sempre negativo, pois a velocidade do escoamento diminui a medida que
se aproxima da superfície limítrofe. Portanto, em condições instáveis, Rf é sempre menor
que zero, enquanto que, em condições neutras, este é nulo e, finalmente em condições
estáveis, o número de Richardson é sempre positivo.

O cálculo dos fluxos turbulento depende muito da janela de média utilizada, logo, se
a escala da turbulência for menor que a taxa de amostragem do equipamento de observa-
ção, provavelmente, será impossível de se obter algum resultado relevante. Para contornar
este problema, comumente é utilizada uma formulação para o número de Richardson, na
qual este é calculado através do gradiente das vairáveis médias. Utilizando teoria K para
se obter os fluxos turbulentos a partir da equação 2.7, têm-se:

Ri =
g/Θ

(
∂θ/∂z

)
S2

, (2.8)

Ri é conhecido como número de Richardson gradiente e seu sinal depende somente do
sinal do gradiente de temperatura, pois o cisalhamento do vento é sempre igual ou maior
que zero.

Originalmente, Richardson propôs que quando a razão entre os termos da ECT, que
dão origem ao número de Richardson, fosse igual ou maior a uma unidade, o escoamento
se tornaria laminar devido aos efeitos de empuxo. Este valor é conhecido como número
de Richardson crítico (Ric). Todavia, muitos autores sugerem que o valor crítico de Ri é
em torno de 0,2 a 0,25, entretanto, não existe consenso sobre tais valores, nem sobre a
existência de um valor crítico para o número de Richardson (MILES, 1961; ZILITINKEVICH
et al., 2013).

Conforme comentado anteriormente, não existe uma definição matemática formal
para os coeficientes de difusão. Existem apenas parametrizações, Km é parametrizado
e Kh é relacionado com o coeficiente de difusão de momentum pelo número de Prandtl
turbulento. Entretanto, Prt é a razão entre os coeficiente de difusão, o que inviabiliza seu
cálculo, utilizando dados experimentais a partir de sua definição. Todavia, pode-se mostrar,
facilmente, a partir das equações 2.7 e 2.8, que Prt = Ri/Rf , que é uma alternativa para
a determinação do número de Prandtl turbulento (daqui pra frente somente referido como
número de Prandt), já que ambos Ri e Rf , podem ser calculados experimentalmente,
assim abrindo a possibilidade para exploração e criação de novas parametrizações.
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2.4.2 O parâmetro z/L

Antes do advento de técnicas modernas de medição e dos computadores com
grande capacidade de armazenamento de dados, grande parte das medidas atmosféricas
era restrita ao primeiros metros acima da superfície, uma região conhecida como camada
superfícial (CS). A camada superfícial é comumente definida como a região na qual os
fluxos turbulentos variam menos de 10 % do seu valor superfícial (STULL, 1988; ARYA,
2001). (MONIN; OBUKHOV, 1954) sugeriram que o escoamento turbulento na CLP pode
ser descrito através de equações adimensionais, as quais são escritas tendo como base
4 variáveis presentes na camada superfícial, nominalmente: o fluxo de calor sensível em
superfície (w′θ′0), o parâmetro de empuxo (g/Θ, que é a razão entre as forças de inércia e
as forças de empuxo), o tensor de tensões cinemático em superfície (τ0/ρ) e a altura acima
da superfície (z). Esta teoria é conhecida como Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov
(MONIN; OBUKHOV, 1954; STULL, 1988). A partir destas variáveis, são definidas as 3
escalas utilizadas para caracterizar o escoamento na CLP, são eslas:

• Escala de velocidade (Velocidade de fricção):

u∗ = (τ0/ρ)1/2;

• Escala de temperatura:

θ∗ =
w′θ′0
u∗

;

• Escala de comprimento (comprimento de Obukhov):

L =
−u3∗

(g/Θ)w′θ′0
.

Desta forma o parâmetro z/L é o comprimento de Obukhov adimensionalizado, muito uti-
lizado na obtenção de funções universais, chamadas de gradientes adimensionais (Fig.
2.7), que descrevem o comportamento das variáveis atmosféricas em funções de parâ-
metros da teoria de Monin-Obukhov (M-O). É importante destacar que Monin e Obukhov
(1954) propuseram sua teoria com o argumento que estas variáveis são locais e estas leis
são válidas somente na CS. Todavia, Nieuwstadt (1984) mostrou que a teoria de similari-
dade pode ser aplicada a qualquer ponto na CLP, podendo ser utilizada mesmo fora da CS.
A ampliação da teoria de similaridade de M-O é conhecida como similaridade estendida ou
similaridade local, onde o comprimento de Obukhov local (Λ) é definido a partir dos valores
locais de u∗ e w′θ′ (NIEUWSTADT, 1984).
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Figura 2.7: Gradiente adimensional do vento em função de z/L, obtido a partir de dados
coletados no experimento Kansas realizado nos Estados Unidos.

Fonte: Adaptado de Arya (2001).

No próximo capítulo serão apresentadas as formulações e parametrizações utiliza-
das nos modelos implementados neste trabalho. Também será discutida a implementação
do modelo em relação à grade vertical e os métodos numéricos utilizados na implementa-
ção. A sensibilidade a parâmetros com espaçamento vertical entre os pontos da grade e
ao passo de tempo utilizado também serão discutidos.



3 METODOLOGIA

3.1 Modelo

3.1.1 Equações prognósticas

Conforme descrito no capítulo 2, o fechamento de primeira ordem consiste em re-
solver as equações prognósticas para as componentes horizontais da velocidade do vento
e para a temperatura, com os fluxos turbulentos sendo parametrizados utilizando teoria K.
Neste trabalho, são implementados modelos com ordem de fechamento 1.5, esta ordem
de fechamento implica em resolver prognosticamente a ECT, que será usada na determi-
nação dos coeficientes de difusão. Desta forma, o conjunto de equações que formam o
modelo podem ser escritas como:

∂u

∂t
= f(v − vg) +

∂

∂z

(
Km

∂u

∂z

)
, (3.1)

∂v

∂t
= f(ug − u) +

∂

∂z

(
Km

∂v

∂z

)
, (3.2)

∂θ

∂t
=

∂

∂z

(
Kh

∂θ

∂z

)
. (3.3)

Nas equações acima:

−u′w′ = Km
∂u

∂z
,

−v′w′ = Km
∂v

∂z
e

−w′θ′ =
∂

∂z

(
Kh

∂θ

∂z

)
são os gradientes verticais das componentes do fluxo de momentum e energia na forma de
calor, respectivamente. Km =

√
αe lm e Kh = Km/Prt são os coeficientes de difusão

de momentum e de difusão de energia na forma de calor, nesta ordem. Inicialmente, o
número de Prandlt turbulento é tomado como sendo Prt = 0, 85, a critério de comparação
dos resultados das simulações com os dados do experimento GABLES I (CUXART et al.,
2006). A constante α comumente é usada como um parâmetro da camada superfícial,
todavia, Rodrigo e Anderson (2013) e Acevedo et al. (2014) mostram que entre ECT e a
τ/ρ obedece a uma função fortemente dependente da estabilidade para diferentes alturas,
inclusive, em níveis superiores ao topo da CS (Fig. 3.1).

As funções que descrevem o comportamento de α propostas por Rodrigo e An-
derson (2013) e por Acevedo et al. (2014) são bastantes similares, todavia, no primeiro
trabalho, foram utilizados dados provenientes de um sitio apenas, localizado na Antártica,
enquanto que, no segundo trabalho, foram utilizados dados de 6 sítios com características
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superficiais completamente distintas: plantação de milho (Cruz Alta - RS, Brasil (TEICH-
RIEB et al., 2013)) ; neve (Experimento FLOSS II realizado em Walden - CO, EUA (MAHRT;
VICKERS, 2005)) ; pastagem (Experimento LBA, km77 Santarém - PA, Brasil (SAKAI et al.,
2004)) ; floresta tropical (Experimento LBA, Manaus, AM, Brasil (ARAÚJO et al., 2002) e
Uatumã - AM, Brasil); e floresta de araucárias (São João do Triunfo - PR, Brasil (OLIVEIRA
et al., 2013)). Além disso, as análises feitas por Acevedo et al. (2014) desconsideram a
contribuição de fenômenos não turbulentos, com escalas de tempo maiores que a turbu-
lência e menores que os fenômenos de mesoescala, referidos comumente como submeso
(MAHRT, 2009; BELUŠIĆ; GÜTTLER, 2010). Como esta função é oriunda de uma análise
mais completa e que não possui discrepâncias com as funções obtidas em outros traba-
lhos, está utilizada aqui, e é escrita como:

α = (4(1 + 2, 5z/Λ)1/3)−1. (3.4)

Figura 3.1: Dependência da relação entre a ECT e a tensão de cisalhamento local por
unidade de massa (α = e/u2∗) em diferentes alturas. Os dados são provenientes de
experimento realizado na estação Halley, que é uma estação britânica de pesquisas na
Antártica, no período entre os meses de março a novembro de 2003.

Fonte: Adaptado de Rodrigo e Anderson (2013).

É importante notar a partir da equação 3.4 que, no limite neutro α ≈ 0, 25, valor muito
próximos aos utilizados por Weng e Taylor (2003) e Weng e Taylor (2006), que utilizam um
valor constante e igual a 0,3, para este parâmetro. Cuxart et al. (2006) fazem uma inter-
comparação de vários esquemas de camada limite utilizados em modelos operacionais de
diversos centros do mundo, nos quais a constante α pode ser utilizada como uma cons-
tante arbitrária de calibração podendo variar quase uma ordem de magnitude de modelo
para modelo. A utilização de uma função ao invés de uma constante contribui para a ca-
libração do modelo de forma automática de acordo com o regime de estabilidade, através
do acréscimo ou decremento da difusão turbulenta no escoamento. Outro aspecto da de-
terminação de α é que a limitação com relação à estabilidade é restrita a z/Λ = 100, uma
ordem de magnitude maior que o valor utilizado por Rodrigo e Anderson (2013), isto im-
plica que mesmo que uma estratificação exagerada seja utilizada nas simulações esta terá
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influência direta na difusão, ao invés de impor um valor restritivo comumente observado na
natureza.

Como anteriormente discutido, nos modelos de ordem 1.5, é necessário resolver
uma equação para ECT, pois esta grandeza é utilizada na estimativa dos coeficientes de
difusão. Para uma atmosfera seca, horizontalmente homogênea, não subsidente (ou seja
w = 0), e sem divergência de fluxo radiativo, a equação prognóstica para a energia
cinética turbulenta (equação 2.6) pode ser escrita como:

∂e

∂t
= −u′w′∂u

∂z
− v′w′∂v

∂z
+
g

Θ
w′θ′ − ∂

∂z

[
(w′e′)− p′w′

ρ0

]
− ε. (3.5)

Sendo o termo do lado esquedo o balanço local da ECT, os dois primeiros termos do
lado direito são os termos de produção por cisalhamento, o terceito termo é o termo de
produção/destruição de turbulência por empuxo, os termos entre colchetes são os termos
de transporte turbulento e transporte por flutuações de pressão e, finalmente, o último
termo é a taxa de dissipação viscosa de turbulência.

Os termos de cisalhamento e empuxo da equação 3.5 são parametrizados utili-
zando teoria K, a mesma aproximação é utilizada pelos termos de transporte. Embora
o termo de transporte por flutuações de pressão não possa ser parametrizado por uma
relação fluxo gradiente, muitos trabalhos costumam negligenciar sua influência, enquanto
outros mostram que sua magnitude é considerável (PUHALES et al., 2010). Neste traba-
lho, estes termos são parametrizados de acordo com o proposto por Duynkerke (1988):

−
[
(w′e′)− p′w′

ρ0

]
= Ke

∂e

∂z
, (3.6)

onde Ke = Km/σe é o coeficiente de difusão da ECT. O valor de σe é escolhido como igual
a uma unidade por dois motivos principais, o primeiro é que não existe consenso sobre o
valor desta contante, já que é praticamente impossível de medir seu valor (COSTA et al.,
2011; YUJI; AKIHIRO; TOSHIMASA, 2013). O segundo motivo é que grande parte das pa-
rametrizações utilizadas em modelos operacionais utiliza esta constante como sendo uma
unidade. Além disso, desta forma, a sensibilidade dos resultados a mais um parâmetro
arbitrário é desprezada. Finalmente, tem-se o termo mais complexo para ser estimado:
dissipação viscosa de turbulência ε.

3.1.1.1 Dissipação viscosa de turbulência

Tradicionalmente, a dissipação viscosa é parametrizada utilizando a equação de
Kolmogorov que é obtida a partir da teoria estatítica da turbulência (TET) (KOLMOGOROV,
1941). O principal problema, neste caso, é que a TET é válida somente quando a turbu-
lência no escoamento é homogênea, isotrópica e estacionária, condições que comumente
não são observadas em escoamentos estratificados. Muitos modelos atmosféricos utilizam
esta equação, todavia, a anisotropia e não homogeneidade do escoamento é representada
por uma constante cε. Entretanto, em muitos casos, esta constante se torna um parâmetro
de ajuste arbitrário, servindo para reduzir ou aumentar a mistura turbulenta do escoamento,
podendo variar até uma ordem de magnitude de valores que vão de 0,07 até 0,7 (CUXART
et al., 2006). Para manter a coerência nas constantes e com o objetivo de indicar a in-
fluência do cisalhamento na taxa de dissipação viscosa, a constante que multiplica a taxa
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de dissipação é tomada como cε = α3/2. Assim, a equação para a dissipação viscosa é
escrita como:

ε =
(αe)3/2

ld
, (3.7)

sendo ld o comprimento de mistura para a dissipação. Por simplicidade, em todos os casos
aqui mostrados, quando utilizado, o comprimento de mistura para a dissipação é tomado
como ld = lm. Para não ficar restrito a uma parametrização comumente utilizada, neste
trabalho, serão utlizadas mais duas parametrizações para a ε, que serão descritas a seguir.

No capítulo 2, foram brevemente discutidos os modelos que utilizam uma equa-
ção prognóstica para a taxa de dissipação de ECT que, quando utilizadas em um mo-
delo de fechamento de ordem 1.5, o coeficiente de difusão de momentum é escrito como:
Km = (αe)2/ε. A equação para a dissipação que é classicamente utilizada é escrita como
(DUYNKERKE, 1988; WENG; TAYLOR, 2003, 2006):

∂ε

∂t
=
ε

e
cε1

[
−u′w′∂u

∂z
− v′w′∂v

∂z
+
g

Θ
w′θ′

]
+

∂

∂z

(
cε
∂ε

∂z

)
− cε2

ε2

e
. (3.8)

Na equação acima, o termo do lado esquerdo da igualdade é o balanço local de dissipação.
Já do lado direito, o primeiro termo é a produção de dissipação, o segundo termo é o
transporte turbulento de dissipação e o último termo é a dissipação de dissipação viscosa.
Apesar de, supostamente, descrever o escoamento de forma mais realista, quando uma
equação prognóstica para ε é utilizada, os modelos costumam simular uma CLE mais
profunda do que a realidade (WENG; TAYLOR, 2003). A partir disso, modificações são
realizadas para minimizar este fato, uma delas é a mudança na parametrização dos termos
de produção de dissipação (DETERING; ETLING, 1985; XU; TAYLOR, 1997), sendo a
equação 3.8 reescrita como:

∂ε

∂t
= cε1

(αe)3

l2d
+

∂

∂z

(
cε
∂ε

∂z

)
− cε2

ε2

e
. (3.9)

Por ser estabelecido que a utilização da equação 3.8 resulta em dados não satisfatórios,
aqui, somente a equação 3.9 é utilizada. Os valores das constantes são os mesmos pro-
postos por Weng e Taylor (2003), são eles: cε1 = 1, 44, cε2 = 1, 92 e cε = α(cε2−cε1)/κ2.
Além disso, outra modificação foi utilizada neste trabalho, para evitar erros numéricos em
condições muitos estáveis, quando ambas, ECT e a sua dissipação tendem a zero. Grande
parte das formulações são utilizadas e testadas em condições de estabilidade próximas do
limite neutro, que permite que a parametrização de Km característica de modelos E − ε
seja utilizada. Assim, Km é determinado da mesma forma que em um modelo E − l.

Um aspecto importante sobre as equações prognósticas para a taxa de dissipa-
ção é que estas não são muito precisas quando utilizadas em modelos numéricos pelo
fato descrito acima, além disso, o significado físico de seus termos é de difícil entendi-
mento (HUNT; SPALART; MANSOUR, 1987). Em condições muito estáveis, o escoamento
turbulento é puramente mecânico e governado pelo cisalhamento, nesse contexto, a in-
fluência da distância da superfície e do cisalhamento do vento sobre os turbilhões é um
ponto crucial na descrição do comportamento da turbulência. Neste sentido, Hunt, Spalart
e Mansour (1987) propuseram uma parametrização para ld, baseada no experimento rea-
lizado por Hunt (1984) que descreve a influência da superfície e do cisalhamento sobre os
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turbilhões. Assim a equação de Kolmogorov pode ser reescrita como:

ε = AB
e3/2

ld
+ Ase

∂U

∂z
. (3.10)

Na equação acima AB e As são constantes experimentais com valores iguais a 0, 27 e 0, 46
e U é a magnitude do vento.

Em todos os casos comparados aqui, bem como na determinação dos coeficientes
de difusão é a parametrização do comprimento de mistura, que será mostrada a seguir.

3.1.2 Comprimento de mistura

O conceito de comprimento de mistura foi proposto por Prandlt e fisicamente signi-
fica a distância que uma parcela de ar se movimenta em um escoamento turbulento sem
que esta se deforme. A obtenção experimental do comprimento de mistura para utilização
em modelos é impossível, pois se trata de um conceito abstrato, assim, a única saída é
a utilização de parametrizações. Geralmente, o comprimento de mistura é parametrizado
de acordo com a proposta de Blackadar (1962) que, em condições próximas à neutra, é
escrito como:

lm0 =
κz

1 + κz/λ0
, (3.11)

onde z é a altura acima da superfície e lm0 é o comprimento de mistura máximo em con-
dições neutras. λ0 é determinado pela relação λ0 = 0, 0004(u2G + v2G)1/2 f−1, sendo f o
fator de Coriolis (DELAGE, 1974).

Todavia, apesar de ser utilizado nas comparações o comprimento de mistura em
condições neutras não é capaz de representar a supressão da difusão turbulenta causada
pela estratificação. Geralmente, este problema é contornado através da utilização de fun-
ções de estabilidade (fm). As funções de estabilidade (FE) são obtidas experimentalmente
e utilizam parâmetros adimensionais como z/L e Ri para descrever a supressão da mis-
tura turbulenta pelo empuxo. Assim, o comprimento de mistura é reescrito como:

lm =
κz

1 + κz/λ0
fm. (3.12)

Neste trabalho, são utilizadas duas funções de estabilidade que utilizam como parâ-
metro de estabilidade o número de Richardson, conhecidas como FE cauda curta (FECC)
e FE cauda longa (FECL). A utilização de uma FECC parte da suposição que toda a
mistura turbulenta é suprimida para valores superiores ao número de Richardson crítico
(Ric = 0, 2), e é escrita como (WEBB, 1970):

fm = (1− 5Ri).

O principal problema da utilização de uma FECC é que nunca a turbulência é comple-
tamente suprimida pela estratificação (MAHRT; VICKERS, 2006). Ademais, a ocorrência
de eventos intermitentes pode ser responsável por quase todo o transporte turbulento em
uma noite muito estável (COULTER; DORAN, 2002) e, uma vez que o modelo numérico
alcança sua solução de equilíbrio, sem turbulência, é impossível que esta seja reestabe-
lecida, o que causa, geralmente, um resfriamento irrealístico próximo à superfície (LOUIS,
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1979). Para contornar este problema, Louis (1979) propôs a utilização de uma FE que per-
mitisse a existência de turbulência mesmo para valores muito superiores que Ric, escrita
como:

fm = (1 + βRi)−1.

A constante que multiplica Ri na equação acima é um parâmetro experimental, além disso,
Delage (1997) mostrou que a FECL proposta por Louis (1979) é muito sensível ao parâ-
metro β. Incialmente Louis (1979) sugeriu o valor β = 4, 7, todavia, em condições muito
estáveis esta FECL leva a uma CLE excessivamente turbulenta. Assim, Delage (1997), su-
geriu a utilização de β = 12 como um fator intermediário que leva a resultados satisfatórios
tanto em condições muito estáveis quanto em condições pouco estáveis. Neste contexto,
este é o valor de β sugerido por Delage (1997) e utilizado aqui.

3.1.3 Discretização e integração numérica

O conjunto de equações 3.1 - 3.5, mais a equação 3.9 quando o modelo em consi-
deração é do tipo E−ε−l, é discretizado em uma grade vertical, unidimensional, utilizando
o método de diferenças finitas centradas. A discretização é feita de forma simples: as va-
riáveis u, v e θ calculadas em 64 níveis principais, incluindo a superfície (z = 0) e o topo
do domínio (z = 400 m), todavia, os valores de u e v são constantes tanto em superfí-
cie quanto no topo do domínio, enquanto θ é constante somente no topo do domínio e
decresce constantemente em superfície. Como as variáveis anteriores dependem da di-
vergência dos fluxos turbulentos que, por sua vez, dependem do gradiente das variáveis,
os fluxos, a equação 3.5 e a equação 3.9, quando utilizadas, são calculadas em níveis
intermediários (zi), exatamente no ponto médio entre dois níveis principais, definidos por:
zij = (zj + zj−1)/2. A discretização espacial dá origem a um conjunto de equações dife-
renciais ordinárias (EDO’s) que podem ser integradas através da utilização de um método
da família Runge-Kutta, por exemplo. Este procedimento para a solução de equações di-
ferenciais parciais (EDP’s) é conhecido como método das linhas. É importante destacar
dois pontos importantes desse método com relação a métodos tradicionais para a solução
de EDP’s: o primeiro é a facilidade de implementação e o baixo custo computacional; e
o segundo, é que, mesmo utilizando o método de diferenças finitas explícito para a dis-
cretização espacial, este método é estável numericamente. Por exemplo, o método de
Crank-Nicolson pode ser obtido a partir do método das linhas, utilizando a regra do trapé-
zio como integrador temporal (ZAFARULLAH, 1970).

A integração temporal do sistema de EDO’s resultante é feita através do método de
Runge-Kutta de quarta-ordem com um passo de tempo 0,1 s. A partir de diversos testes
realizados pode-se observar que a diminuição do passo de tempo, em até três ordens de
grandeza não apresentou significativa mudança nos resultados (não mostrado aqui). Todas
as simulações feitas aqui têm duração de 10h.

3.1.3.1 Condições de contorno e condições iniciais

O projeto GEWEX (do inglês Global Energy and Water Cycle Experiment) é um
estudo sobre o clima no planeta que visa a entender e modelar o ciclo da água na Terra.
Este projeto é desenvolvido através da parceria de vários grupos de pesquisa e muitos dos
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experimentos realizados, sejam eles numéricos ou observacionais, acabam se tornando
um banco de dados a serem utilizados como referências no desenvolvimento de novos
estudos. Com relação a CLP, (BEARE et al., 2006) realizou uma intercomparação de
modelos LES na qual o caso de estudo foram observações realizadas no Ártico, e os
resultados obtidos por Kosovic e Curry (2000) para uma CLE pouco estável. Os resultados
mostraram que, nessas condições, boa parte dos modelos eram capazes de reproduzir os
resultados analíticos da teoria proposta por (NIEUWSTADT, 1984).

Posteriormente, Cuxart et al. (2006) realizaram uma comparação da performance
de diferentes parametrizações de camada limite utilizadas nos centros operacionais de
previsão de tempo ao redor do mundo, usando um modelo de coluna simples de primeira
ordem e um de ordem 1.5. As análises de Cuxart et al. (2006) se restringiram à reprodução
do caso simulado por Kosovic e Curry (2000) e, posteriormente, na “calibração” do modelo,
utilizando diferentes parametrizações a fim de identificar aspectos físicos fundamentais na
performance destes. Inicialmente, as análises aqui apresentadas serão bastante simila-
res às apresentadas por Cuxart et al. (2006), todavia, é necessário esclarecer, mais uma
vez, que o objetivo deste trabalho não é somente implementar e reproduzir os resultados
encontrados por esforços anteriores, mas também, é apontar os principais aspectos do
escoamento na CLE que as parametrizações de turbulência são incapazes de reproduzir.

Nesse sentido, em um primeiro momento, as condições iniciais e de contorno se-
rão as mesmas utilizadas por Kosovic e Curry (2000) e, posteriormente, então, condições
de contorno características de condições muito estáveis serão utilizadas na comparação
do desempenho das formulações e parametrizações aqui usadas. É importante destacar
que Cuxart et al. (2006) comparou diversos modelos em seu estudo, cada um com suas
características particulares, enquanto que aqui apenas um modelo é comparado para que
se obtenha uma idéia mais clara do papel de cada parametrização na reprodução do es-
coamento atmosférico noturno. A parte de camada limite do projeto GEWEX é chamada
de GABLS (do inglês GEWEX Atmosferic Boundary Layer Study ), sendo que o estudo de
camada estável foi o primeiro realizado e é conhecido como GABLS I.

O caso de estudo do GABLS I, é a reprodução do escoamento atmosférico em
uma camada limite idealizada, com as mesmas simplificações utilizadas aqui e descri-
tas anteriormente, fracamente estável localizada no Ártico (73oN, f = 1, 39 × 10−4 s−1).
O escoamento é governado por um vento geostrófico constante cujas componentes são
u(t, z = 400m) = uG = 8, 0 m s−1 e v(t, z = 400m) = vG = 0, enquanto que em superfície
é considerada a condição de não escorregamento (u(t, 1) = 0 e v(t, 1) = 0). O perfil inicial
do vento é dado por: u(0, z > 0) = uG e v(0, z > 0) = vG. A temperatura inicial consi-
derada igual a 265 K desde a superfície até 100 m de altura (θ(0, 0 ≤ z ≤ 100 m) = 265
K). O perfil vertical inicial de ECT é dado por e(0, z ≤ 250 m) = 0, 4(1 − z/250)3 m2 s−2

e e(0, 250 m≤ z ≤ 400 m) = 10−9 m2 s−2. A partir desta altura, aumenta a uma taxa de
0,1 K m−1, até o topo do domínio onde θ(t, z = 400m) = Θ = 268 K é constante durante
toda a simulação. O resfriamento radiativo da superfície é representado por uma taxa de
resfriamento constante e igual a 0,25 K h−1.

No caso de referência, Cuxart et al. (2006) sugerem o uso de uma grade vertical
igualmente espaçada, com o mesmo número de níveis da grade utilizada neste traba-
lho, com resolução vertical de 6,34 m. Todavia, próximo à superfície, os gradientes são
muito intensos, logo a utilização de uma grade com maior resolução nesta região é mais
adequado, pois à medida que se afasta da superfície, o comportamento das variáveis
não exige uma resolução tão alta (DELAGE, 1974; WENG; TAYLOR, 2003). Além disso,
quando o esquema atmosférico é acoplado a um modelo de superfície, a não utilização
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de uma grade com boa resolução junto à superfície pode levar, inclusive, a um aumento
na temperatura superficial, ao invés de reproduzir um resfriamento radiativo (STEENE-
VELD; WIEL; HOLTSLAG, 2006). Comumente, para solucionar este problema, são utiliza-
das grades com espaçamento logarítmico ou log-linear, porém é necessário que se realize
uma mudança de coordenadas para adequar o sistema de equações à nova coordenada
(WENG; TAYLOR, 2006; STEENEVELD; WIEL; HOLTSLAG, 2006). Uma alternativa a este
procedimento é a utilização de uma grade com espaçamento variável similar à proposta
por Degrazia et al. (2009), aqui apresentada com pequenas modificações para manter a
resolução mesmo nos níveis mais altos da atmosfera, na qual o espaçamento entre os
níveis é dado por:

∆z =
zi
Γ1

+ Γ2

(
zi
ztop

)
ztop,

onde ztop é o topo do domínio e Γ1 e Γ2 são constante de ajuste para aumentar ou diminuir
a resolução próximo à superfície e próximo ao topo do domínio. Seus respectivos valores
utilizados aqui são Γ1 = 89, 19 e Γ2 = 49, 9052.

A Fig. 3.2 mostra a comparação entre os resultados do modelo utilizando grades
com espaçamento constante e variável comparados com o caso GABLS I. É possível ob-
servar a grande diferença que o aumento da resolução causa nas variáveis, melhoram a
reprodução, principalmente sobre a componente zonal do vento (Fig. 3.2a) e a tempera-
tura(Fig. 3.2c). Além disso, há uma sensível melhora na reprodução do perfil de ECT (não
mostrado aqui), quando a grade com espaçamento variável é utilizada. Portanto, no res-
tante das análises, somente o modelo de grade com espaçamento variável será utilizada.

Figura 3.2: Comparação entre as performances do modelo na reprodução do comporta-
mento dos perfis verticais das componentes do vento (Fig. 3.2a e 3.2b), temperatura (Fig.
3.2c) e na evolução temporal de u∗, utilizando tanto a grade com espaçamento constante
quanto a grade com espaçamento variável com os dados do experimento GABLS I.
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4 RESULTADOS PARCIAIS

Neste capítulo, serão apresentados e discutidos os primeiros resultados oriundos
da análise da performance do modelo descritos no capítulo 3. Em um primeiro momento,
será mostrado e avaliado o desempenho do modelo, com cada uma das parametrizações
utilizadas, com relação ao caso do experimento GABLS I. Posteriormente, serão apresen-
tadas análises que possibilitam ver a capacidade do modelo em representar os estados de
acoplamento da CLE. As demais análises que serão feitas posteriormente serão discutidas
no capítulo 5.

4.1 Comparação com o experimento GABLS I

Seguindo Cuxart et al. (2006), a comparação dos resultados do modelo com os
resultados obtidos por Kosovic e Curry (2000), foi feita através da média da nona hora de
simulação. É importante lembrar que todas as simulações foram executadas por 10h. Na
descrição dos resultados, será adotada uma nomenclatura pra abreviar cada uma das 3
configurações, com 3 diferentes parametrizações utilizadas no modelo. São elas:

• E − l sem função de estabilidade: E − l (Sem FE);

• E − l com função de estabilidade cauda-longa: E − l (FECL);

• E − l com função de estabilidade cauda-curta: E − l (FECC);

• E − l com dissipação modificada sem função de estabilidade: E − l −Mod (Sem
FE);

• E − l com dissipação modificada com função de estabilidade cauda-longa: E − l −
Mod (FECL);

• E−l com dissipação modificada com função de estabilidade cauda-curta: E−l−Mod
(FECC);

• E − ε− l sem função de estabilidade: E − ε− l (Sem FE);

• E − ε− l com função de estabilidade cauda-longa: E − ε− l (FECL);

• E − ε− l com função de estabilidade cauda-curta: E − ε− l (FECC);

A Figura 4.1 mostra a comparação entre os resultados do modelo, com as diferentes
parametrizações que estão indicadas pela legenda, com os dados do experimento GABLS
I. É importante lembrar que o experimento GABLS I seja um estudo numérico idealizado,
todavia, como mostrado por Beare et al. (2006), as características são representadas ade-
quadamente pelas simulações numéricas realizadas por Kosovic e Curry (2000) utilizando
um modelo LES. É possível observar, na figura 4.1, quando o modelo utiliza uma equação
modificada para dissipação de ECT (E − l −Mod) estão presentes as maiores distinções
dentre os resultados das parametrizações. Por exemplo, quando não é utilizada nenhuma
função de estabilidade, a altura do jato representado pelas configurações E − l (Sem FE)
e E − ε− l (Sem FE) superestima em, aproximadamente, 100 m a altura do jato, no caso
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GABLS, o que é esperado já que a intensidade turbulenta nestes dois casos não é relacio-
nada de forma alguma com a estabilidade do escoamento atmosférico. Por outro lado, na
região do jato, a configuração E − l −Mod (Sem FE) obtém um resultado similar à E − l
(FECL), descrevendo o jato de maneira satisfatória. Por outro lado, quando uma função
de estabilidade é utilizada na configuração E − l −Mod, a velocidade máxima do jato é
representada adequadamente, porém a altura deste é subestimada, em aproximadamente,
80m.

Figura 4.1: Comparação entre o perfil de velocidade zonal para a nonaésima hora, oriundo
do modelo com as diferentes parametrizações, indicadas pela legenda com os resultados
obtidos por Kosovic e Curry (2000).
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De maneira geral, o comportamento das formulações não é muito alterado quando
a componente meridional é considerada(Fig. 4.2). As configurações E − l e E − ε − l
apresentam resultados muito similares quando as mesmas formulações de turbulência são
utilizadas. As diferenças são claramente visíveis apenas no jato, onde a configuração
E − l estima uma velocidade um pouco maior que a configuração E − ε − l. Uma das
possíveis causas para isso é o fato de a dissipação ser resolvida de uma forma mais
complexa na configuração E − ε − l, envolvendo mais fatores que podem ter influência
direta nas varíáveis médias, principalmente nesta região que é uma região que possui fraca
intensidade turbulenta. Um fato que chama a atenção é que os perfis de v resultantes da
parametrização E− l−Mod, substimam em mais de 1 m s−1 o perfil de v, do caso GABLS.

Como a turbulência é menos intensa nos casos simulados usando a configuração
E − l − Mod, o modelo apresenta uma inércia maior do que nos outros casos, logo as
componentes do vento podem ser um pouco desproporcionais, como pode ser visto nas
Figuras 4.1 e 4.2. A condição inicial da componente zonal, em todos os níveis, é igual a
uG, enquanto a componente meridional é nula em todos os níveis. Logo, isso faz com que
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a rotação do vento seja mais lenta do que quando as outras formulações são utilizadas.
Outro aspecto importante da baixa intensidade turbulenta na configuração E − l −Mod,
é que esta reproduz ventos mais intensos próximo à superfície, ao passo que, no jato, a
representação é adequada, pelo menos, no caso onde nenhuma FE é utilizada. Quando
uma FE é utilizada, a intensidade da turbulência que já era pequena é substimada ainda
mais, comprometendo completamente os resultados.

Figura 4.2: Comparação entre o perfil de velocidade meridional do vento, para a nonaé-
sima hora, oriundo do modelo com as diferentes parametrizações, indicadas pela legenda,
com os resultados obtidos por Kosovic e Curry (2000).
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Todos os aspectos discutidos na apresentação das Figuras 4.1 e 4.2 podem ser
observados no perfil da magnitude do vento (Fig. 4.3). Até, aproximadamente, 100 m de
altura as configuraçõesE−l eE−ε−l apresentam os melhores resultados em comparação
aos resultados de Kosovic e Curry (2000), todavia, acima desta altura, as parametrizações
FECC reproduzem um jato mais baixo e mais intenso que as parametrizações FECL. No
entanto, nenhuma das parametrizações consegue reproduzir exatamente a altura e a velo-
cidade do jato. É interesante destacar que a forma do jato representado pela configuração
E − l − Mod sem FE é “intermediária” às representadas pelas configurações E − l e
E − ε − l usando uma FECL. Por outro lado, quando as configurações E − l e E − ε − l
não fazem uso de uma FE, o perfil do vento é subestimado na porção mais rasa da CLE e,
enquanto no jato, a magnitude do vento é da ordem do caso de referência, apesar deste
estar 100 m abaixo do simulado por estas formulações. Isso se deve, pelo oposto que foi
discutido anteriormente: quando a turbulência é muito intensa próximo à superfície, esta é
capaz de alcançar níveis bem mais elevados, e a grande mistura causa a homogeneidade
do escoamento. Logo, na porção mais baixa, a velocidade do vento será menos intensa,
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devido à difusão de momentum, enquanto que na porção mais alta, os efeitos do cisalha-
mento não são mais tão importantes, logo o jato que é causado pela força inercial devido
à rotação da Terra tem praticamente a mesma magnitude em todas as configurações com
suas diferentes parametrizações.

Figura 4.3: Comparação entre o perfil de magnitude do vento, para a nonaésima hora,
oriundo do modelo com as diferentes parametrizações, indicadas pela legenda, com os
resultados obtidos por Kosovic e Curry (2000).
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Apesar dessa explicação ser bastante óbvia quando o perfil do vento é discutido,
o mesmo não pode ser dito quando se observa o perfil de temperatura (Fig. 4.4). O
perfil de temperaturas tem uma característica mais complexa. Na Figura 4.4, é possível
observar que a configuração E− l−Mod apresenta valores de temperatura mais altos nos
primeiros 150 m acima da superfície do que nos demais casos. Isso se deve ao fato que
a fraca intensidade turbulenta não é eficaz na mistura do ar mais frio presente próximo à
superfície com o ar mais quente do níveis superiores. Por outro lado, quando a turbulência
é muito intensa, os turbilhões são maiores e trazem o ar mais quente para próximo da
superfície, causando a homogeneização da temperatura ao longo da CLE (ACEVEDO;
FITZJARRALD, 2003; ACEVEDO et al., 2006). Isso é observado nos resultados das duas
formulações mais turbulentas E − l e E − ε − l sem FE. Formulações que representam
o escoamento turbulento de uma forma intermediária apresentam melhores resultados em
comparação ao caso de referência.

As principais diferenças observadas no perfil de temperatura é a altura da CLE. Nos
casos E − l e E − ε − l sem FE, a diferença é de, aproximadamente, 150 m, enquanto
nas outras formulações esta diferença é menor. Para ver a evolução da altura da CLE,
foi tomada como a altura o valor no qual e é 5% de seu valor superficial (CUXART et al.,
2006).
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Figura 4.4: Comparação entre o perfil de temperatura potencial oriundo do modelo com as
diferentes parametrizações, indicadas pela legenda, com os resultados obtidos por Kosovic
e Curry (2000).
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A determinação da altura da CLE é uma das tarefas mais complexas, seja através
da utilização de dados experimentais ou seja através de modelos numéricos (ZILITINKE-
VICH; BAKLANOV, 2002). Um dos métodos mais comuns é a utilização da altura na qual
os fluxos turbulentos têm seus valores reduzidos a 5% dos valores superficiais (CUXART
et al., 2006). Entretanto, a utilização deste critério exclui a porção da CLE onde o jato é
formado, bem como a curvatura final do perfil de temperaturas, ambos presentes dentro da
CLE.

A Figura 4.5 mostra a evolução temporal da altura da CLE, é possível notar que as
duas configurações que obtêm melhores resultados são E − l −Mod (FECL) e E − ε− l
(FECC) que apresentam uma altura final da camada limite dentro da faixa de variação
do caso de referência. A única configuração que subestima a altura final da CLE é a
E−l−Mod (FECC). Todas as outras apresentam comportamento semelhante ao discutido
anteriormente. É possível notar que, nesta comparação as diferenças entre as configura-
ções com mesma formulação são mais perceptíveis. Isso se deve ao fato que, à medida
que a grade se aproxima do topo do domínio, os pontos vão ficando mais distantes, fa-
zendo com que uma pequena diferença no valor estimado da turbulência possa causar
uma diferença de altura de até 20 m, dependendo da posição dos pontos de grade.

É importante destacar que o critério utilizado na obtenção da altura da CLE não
depende da dinâmica da CLE para encontrar o topo da CLE, e sim, apenas da intensidade
da turbulência em superfície e no topo. Isso pode fazer com que uma formulação que
representa fraca intensidade turbulenta possa identificar uma altura comparável a uma
formulação mais turbulenta. Isso fica claro através da observação da evolução temporal de
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u∗ (Fig. 4.6)

Figura 4.5: Comparação entre a evolução temporal da altura da CLE do modelo para
todas as configurações e respectivas formulações indicadas na legenda com os resultados
de Kosovic e Curry (2000).
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Enquanto, na representação da altura, as formulaçõesE−l−Mod (FECL) eE−ε−l
(FECC) apresenta resultados similares, a intensidade da turbulência nas duas é muito
discrepante.

As configurações E − l e E − ε − l apresentam resultados praticamente idênticos
quando as mesmas parametrizações são utilizadas. É interessante notar que a intensi-
dade turbulenta, representada pela velocidade de fricção,é representada de forma muito
satisfatória apenas pelas configurações E− l e E− ε− l sem FE enquanto que as demais
subestimam u∗, apesar de o comportamento descrito em todas as simulações ser quali-
tativamente similar ao caso de referência. A configuração E − l −Mod é a configuração
que substima mais a mistura turbulenta, mesmo, quando não faz uso de uma FE. Isto se
deve ao fato que o cisalhamento infere diretamente no valor da dissipação viscosa de ECT,
fazendo com que a mistura turbulenta seja suprimida mais eficientemente do que nos de-
mais casos. Com intuito de ver a implicação das configurações e formulações na estrutura
vertical da turbulência a Fig. 4.7 mostra a comparação dos perfis verticais de ECT, fluxo
de calor sensível e fluxo de momentum por unidade de massa (Figuras 4.7a, 4.7b e 4.7c,
4.7d, respectivamente).
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Figura 4.6: Comparação entre a evolução temporal da velocidade de fricção para todas
as configurações e respectivas formulações indicadas na legenda com os resultados de
Kosovic e Curry (2000).
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Como já era esperado, a configuração E − l −Mod subestima consideravelmente
a intensidade de e em toda a CLE, todavia, a altura a qual a turbulência pode chegar é
comparável às demais configurações quando fazem uso de FE’s (Fig. 4.7a). É impor-
tante destacar o papel da utilização da grade com espaçamento variável no modelo, pois
enquanto o caso de referência apresenta um máximo de ECT bem localizado (devido ao
espaçamento mais grosseiro próximo à superfície), os resultados do modelo apresentam
um perfil mais suave. Entretanto, nenhuma das configurações foi capaz de representar
adequadamente o valor superfícial de ECT.

Quando o fluxo de calor sensível é observado, Fig. 4.7b, nota-se que a intensidade
deste quando não se faz uso de nenhuma FE na configuração E − l, o fluxo de calor
sensível chega a quase uma ordem de grandeza superior ao caso do experimento GABLS
I. Apesar de menor, o fluxo de calor obtido pela E − ε − l sem FE é muito superior aos
demais casos. A inclusão dos resultados destas duas formulações dificulta a observação
do comportamento das demais, logo, neste sentido, a Fig. 4.7c apresenta um ajuste de
escala para facilitar tal observação. Na Fig 4.7c, nota-se o mesmo padrão das demais
análises, onde a configuração E−l−Mod sem FE apresenta valores similares das demais
configurações com uso de funções de estabilidade, quando uma função de estabilidade é
usada na configuraçãoE−l−Mod, os fluxos turbulentos são reduzidos consideravelmente.

O papel da modificação na parametrização da dissipação viscosa no modeloE−l, é
observada claramente na Fig. 4.7d. Próximo à superfície, onde o cisalhamento do vento é
mais intenso, devido à curvatura do perfil de velocidade, o fluxo de momentum é reduzido
consideravelmente, enquanto que, à medida que se observam níveis mais altos, o fluxo
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de momentum assume valores muito próximos ao da configuração E − l. Tal resultado,
está de acordo com a proposta de Hunt, Spalart e Mansour (1987) para a descrição de um
escoamento dominado pelo cisalhamento que diz que, próximo à superfície o cisalhamento
reduz a intensidade turbulenta devido à intensificação da dissipação viscosa.

Figura 4.7: Comparação entre os perfils verticais de ECT(Fig. 4.7a), fluxo de calor sensível
(Fig. 4.7b e 4.7c) e fluxo de momentum por unidade de massa (Fig. 4.7d) para todas
as configurações e respectivas formulações, indicadas na legenda, com os resultados de
Kosovic e Curry (2000).
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Finalmente, para se avaliar a difusão turbulenta de cada configuração e suas dife-
rentes parametrizações é analisado o perfil vertical do coeficiente de difusão de momentum
4.8. Com exeção dos casos nos quais as configurações E− l e E− ε− l não fazem uso de
FE’s e quando a configuração E − l −Mod usa uma função de estabilidade, todas as pa-
rametrizações apresentaram resultados similares aos obtidos por Kosovic e Curry (2000).
Um aspecto importante a ser destacado é o comportamento da configuração E − l−Mod
sem FE. Como o comprimento de mistura utilizado na estimativa de Km é o comprimento
de mistura no caso neutro, apesar da ECT ser menor que nos demais casos, na porção
mais baixa do domínio, os valores de Km são um pouco menores, enquanto na porção
superior da CLE, os valores do coeficiente de difusão desta configuração são superiores
as das demais quando usam alguma função de estabilidade.

É importante destacar que os resultados do modelo são muito similares aos obtidos
por Cuxart et al. (2006), quando eles fizeram a comparação de diversas formulações uti-
lizadas em modelos de previsão e tempo operacionais com o mesmo caso de referência.
A principal diferença é que, no presente estudo, as constantes do modelo são as mesmas
em todas as simulações, somente alterando as configurações e as parametrizações. En-
quanto que no estudo de Cuxart et al. (2006) cada modelo possuia as características e
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constantes do módulo de camada limite do modelo operacional do qual a parametrização
era originária. Aqui a principal intenção é verificar aspectos chave de cada formulação para
que no futuro, possa se desenvolver uma formulação que possa descrever adequadamente
problemas como o acoplamento atmosférico que será discutido a seguir.

Figura 4.8: Comparação entre os perfils vertical do coeficiente de difusão de momen-
tum, para todas as configurações e respectivas formulações indicadas na legenda, com os
resultados de Kosovic e Curry (2000).
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4.2 Análise da representação do acoplamento atmosférico

A observação do estado de acoplamento atmosférico a partir dos resultados de um
modelo não é uma tarefa intuitiva. Por exemplo, o acoplamento atmosférico não pode ser
analisado tal como é feito em modelos simplificados, onde é feita análise da temperatura
pela intensidade do vento no topo do domínio (MCNIDER et al., 1995; van de WIEL et al.,
2002; COSTA et al., 2011). Nos modelos simplificados, a conexão é um artifício do domínio,
em outras palavras, o domínio é baixo, à medida em que a velocidade do vento aumenta
e, consecutivamente, chegará um momento em que a camada limite se tornará conectada,
o que não deixa de ser similar ao que ocorre no mundo real. Porém, para se obter este
“tipo de conexão” em um modelo de coluna simples é necessário um vento geostrófico
irrealisticamente intenso, já que o domínio vertical é bem maior. Nesse contexto, a análise
feita aqui baseia-se nos resultados de Sun et al. (2012), onde a intensidade da turbulência
é analisada em termos do vento local e não em termos do vento no topo do domínio. Os
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dois regimes de escoamento, desconectado e conectado, mostram uma figura similar a
um taco de hóquei quando ambos são representados propriamente, sendo a transição o
“cotovelo” do taco.

Para realizar esta análise, as condições de contorno e iniciais de u foram alteradas.
Foram realizadas simulações variando uG num intervalo de valores de 1,0 m s−1 até 15,0
m s−1. A partir, destas simulações os valores de u∗ e da magnitude do vento local (U ) na
nona hora de simulação, em 6 níveis verticais escolhidos arbitrariamente (1,98 m; 10,91 m;
20,93 m; 30,35 m; 45,83 m; 59, 52 m), foram agrupados em ordem crescente, utilizando-se
o valor de U como referência. Posteriormente, foi feita uma média de blocos onde cada
ponto é equivalente a 10000 pontos, como pode ser visto na Figura 4.9.

A Figura 4.9 mostra a análise descrita acima para a configuração E − l sem FE. É
possível observar que a velocidade de fricção aumenta linearmente com a velocidade do
vento, não apresentando nenhum tipo de curvatura para ventos menos intensos mesmo
nos níveis mais altos. Este resultado mostra que, mesmo para vento muito fraco, o modelo
com essa configuração é incapaz de representar o regime de escoamento muito estável.

Figura 4.9: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − l sem FE. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 valores.
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Por outro lado, a Figura 4.10, que mostra a mesma análise para a configuração E−l
(FECL) consegue representar a transição de estados claramente nos níveis mais altos da
CLE. Isso é mais claramente observado na Figura 4.11 onde uma FECC é utilizada na
configuração E − l.

Quando uma FECC é utilizada, a turbulência é completamente suprimida para valo-
res de Ri superiores a 0,2. Porém, é possível observar que, mesmo com uma restrição tão
severa, o modelo não é capaz de reproduzir a transição nos regimes de escoamento de
maneira adequada. Isso se deve ao fato que, nos níveis inferiores do modelo, ele sempre
estará acoplado, prejudicando assim a representação da realidade em uma análise mais
exigente. A consequência deste resultado foi apontada por McNider et al. (2012) como a
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causa da incapacidade dos modelos numéricos climáticos em prever a redução na variação
diurna de temperatura causada pelo aquecimento global.

Figura 4.10: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − l sem FECL. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 valores.
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Figura 4.11: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − l sem FECC. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 valores.
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Nas demais configurações, o resultado foi bastante similar ao apresentado pelaE−l
e suas parametrizações. Em nenhuma configuração o modelo foi capaz de representar a
transição entre os regimes de escoamentos como pode ser observado no apêndice A.



5 CONCLUSÕES

A descrição apropriada do escoamento atmosférico da camada limite estável (CLE)
é uma das tarefas mais complexas a serem executadas por modelos numéricos de previsão
de tempo e clima (MNPTC’s). Devido à fraca intensidade da turbulência no escoamento,
um grande número de fenômenos físicos passa a ter direta influência no comportamento da
CLE, causando grande variabilidade no regime de escoamento. Além disso, a maior parte
das formulações utilizadas nos modelos operacionais são baseadas em observações. Es-
tes dados são cuidadosamente selecionadas seguindo critérios de utilização que levam
em conta as propriedades da turbulência bem desenvolvida. Desta forma, em condições
de forte estabilidade, o desempenho destas formulações é questionável.

Neste sentido, as análises aqui apresentadas visaram, inicialmente, à validação do
modelo, em suas três configurações diferentes (E− l, E− l−Mod e E− ε− l), juntamente
com a avaliação do desempenho das formulações de turbulência adotadas na reprodução
do comportamento das variáveis médias do escoamento em uma CLE idealizada com um
regime de escoamento pouco estável (KOSOVIC; CURRY, 2000).

As comparações entre os resultados das simulações de Kosovic e Curry (2000) com
o modelo aqui apresentado mostram que, de forma geral, todas as configurações e res-
pectivas suas parametrizações, reproduziram a formação de um jato de baixo nível no topo
da camada limite. Todavia, entre as configurações e, principalmente, entre as formulações,
as maiores diferenças ocorreram na reprodução da altura do jato. Enquanto nas formula-
ções E − l e E − ε − l, ambas sem função de estabilidade (sem FE), a altura do jato foi
superestimada em, aproximadamente, 100 m, o uso de uma função de estabilidade cauda
curta configuração E− l−Mod (FECC), ocasionou uma subestimação em quase 100m na
altura da CLE. Entretanto, a configuração E − l −Mod sem FE reproduziu tanto a forma
do jato, quanto o perfil de temperatura e a altura de CLE muito próximo das configurações
E − l e E − ε − l com uma função de estabilidade cauda londa (FECL). Isso se deve ao
fato que, quando a dissipação é parametrizada em termos do gradiente do vento médio, a
medida que a turbulência é reduzida, o gradiente aumenta consecutivamente, aumentando
a dissipação, e esta passa a atuar como uma espécie de função de estabilidade.

O efeito da utilização do cisalhamento na parametrização da dissipação de energia
cinética turbulenta (ECT) pode ser claramente observado quando os perfils da própria ECT
e os perfils dos fluxos turbulentos de momentum e calor sensível são analisados. De ma-
neira geral, próximo à superfície, o gradiente do vento é mais intenso, logo, a dissipação é
aumentada e, consecutivamente, a ECT e os fluxos são reduzidos. Como consequência,
a velocidade do vento será mais intensa nos primeiros metros acima da superfície, bem
como, estas camadas de ar serão mais quentes devido à ausência de mistura. O panorama
se altera à medida que são analisados níveis mais próximos da CLE, pois com o decrés-
cimo do gradiente, a dissipação torna-se menos intensa e, assim, o comportamento das
variáveis para o caso E− l−Mod sem FE torna-se comparável à utilização de uma FECL
nas outras duas configurações, conforme discutido anteriormente. Ademais, a utilização
de uma função de estabilidade na configuração E− l−Mod acarreta na supressão quase
que total da turbulência, levando a resultados nada satisfatórios. Apesar disso, estes ca-
sos permitem analisar se, em uma situação extrema, de turbulência quase que totalmente
suprimida, o modelo é capaz de simular o acoplamento atmosférico.

A partir da análise do comportamento da velocidade de fricção u∗ em função da
velocidade do vento local, foi possível verificar em todas as configurações que, para ventos
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de fraca intensidade e, principalmente, quando funções de estabilidade são utilizadas, que
apenas os níveis mais distantes da superfície se desacoplam completamente. Por exemplo
a 2 m de altura, que foram as análises mostradas no capítulo 4 e no apêndice A, a inten-
sidade da turbulência apresenta uma relação linear com a velocidade do vento, indicando
que o nível em questão já está acoplado, ou seja, o regime de escoamento é fracamente
estável. Assim, a principal conclusão deste trabalho é que mesmo quando uma configu-
ração/formulação que reduz drasticamente a turbulência é utilizada, um modelo de coluna
não é capaz de reproduzir o acoplamento atmosférico. Em todas as suas limitações de
concepção, este resultado pode ser aplicado para modelos atmosféricos de escala maior,
como os MNTPC’s, pois, neste modelo, basicamente, são resolvidos modelos de coluna
simples, similares ao aqui implementado, em cada ponto de grade, para resolver o compor-
tamento das variáveis que controlam o escoamento na camada limite atmosférica. Desta
forma, a concepção de uma formulação de turbulência em um modelo com fechamento de
turbulência de ordem equivalente, nos modelos operacionais continua sendo um grande
desafio para a modelagem atmosférica.

Face aos resultados aqui encontrados e discutidos, se faz-se necessário um apro-
fundamento maior na concepção de uma formulação que seja capaz de reproduzir o aco-
plamento atmosférico observado na CLE. Como continuação deste estudo, pretende-se
verificar a importância da inclusão de um número de Prandtl não constante nos cálculos
dos coeficientes de difusão. Para tanto, alguns fenômenos ondulatórios causados por ins-
tabilidades térmicas deverão ser incluídos. Consecutivamente, a ordem de fechamento do
modelo deve ser aumentada. Este estudo futuro também permitirá avaliar somente uma
descrição física mais completa, advinda do uso de um fechamento de turbulência de ordem
mais alta, é suficiente para descrever aspectos fundamentais do escoamento estratificado
na camada limite estável.



Apêndice A – Análise da representação do acoplamento atmosférico
para as demais configurações do modelo

Figura A.1: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − l −Mod sem FE. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 pontos.
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Figura A.2: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − l −Mod FECL. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 pontos.
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Figura A.3: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − l −Mod FECC. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 pontos.
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Figura A.4: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − ε− l sem FE. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 pontos.
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Figura A.5: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − ε− l FECL. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 pontos.
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Figura A.6: Intensidade da turbulência versus magnitude local do vento para a configura-
ção E − ε− l FECC. Cada ponto representa a média de bloco de 10000 pontos.
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