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RESUMO

A camada limite noturna apresenta dois regimes contrastantemente diferentes, a qual é
classificada pela intensidade da turbuléncia. O regime de escoamento muito estavel é
caracterizado por ventos fracos e céu claro, correspondendo a um forte resfriamento radia-
tivo na superficie, causando uma turbuléncia fraca e possivelmente intermitente. Por outro
lado, o regime fracamente estavel ocorre na presenga de ventos fortes e/ou cobertura de
nuvens. Existem diferentes maneiras de determinar os regimes, tanto do ponto de vista
dos parametros internos, tais como o numero de Richardson, quanto parametros externos,
como o vento geostréfico, cobertura de nuvens entre outros. Neste trabalho, a estratégia
utilizada implica que a qualquer circunstancia existe um VSBL ou WSBL, porém em cama-
das diferentes. Assim, analisando o perfil de velocidade em ambas formulagées (CC e CL -
Areia, Argila e Turfa) é possivel verificar a formagao de um jato-noturno, com seu pico ma-
ximo localizado em 95,45 m. O perfil de temperatura mostra que formulagdes CC sao mais
frias que CL proximas as superficies, isso ocorre pois, formulagdes CL sdo mais turbulen-
tas. Analisando a dependéncia média de V1, em funcao da velocidade do vento local, é
possivel verificar a transicdo em ambos os niveis e em ambas formulagdes. Para o efeito
de cobertura de nuvens, percebe-se que mesmo o efeito seja relativamente pequeno, em
céu-claro, maiores velocidades de vento geostréficos sdo necessarias para a mudancga de
regime. A respeito da estrutura vertical da camada limite, percebe-se que superficies com
baixas condutividades térmicas apresentam uma CLE mais rasas. Ao analisarmos as fun-
cOes de estabilidades, formulagées CL reproduzem uma CLE mais profunda. O aumento
de cobertura de nuvens contribui para uma CLE mais espessa em ambas formulagdes e
condi¢des de superficie.

Palavras-chave: Camada limite estavel. Diferentes regimes. Modelo atmosférico. Parame-
tros da superficie



ABSTRACT

The night boundary layer presents two contrastingly different regimes, which is clas-
sified by the intensity of the turbulence. The very stable flow regime is characterized by
weak winds and clear skies, corresponding to strong radiative cooling at the surface, cau-
sing weak and possibly intermittent turbulence. On the other hand, the weakly stable regime
occurs in the presence of strong winds and/or cloud cover. There are different ways to de-
termine the regimes, both from the point of view of internal parameters, such as Richardson
number, and external parameters, such as geostrophic wind, cloud cover among others. In
this work, the strategy used implies that at any given circumstance a VSBL or WSBL exists,
but in different layers. Thus, analyzing the velocity profile in both formulations (CC and CL -
Sand, Clay and Peat) it is possible to verify the formation of a jet stream, with its maximum
peak located at 95.45 m. The temperature profile shows that CC formulations are colder
than CL near the surfaces, this occurs because CL formulations are more turbulent. Analy-
zing the average dependence of Vrx g as a function of local wind speed, it is possible to
verify the transition at both levels and in both formulations. For the cloud cover effect, it
can be seen that even though the effect is relatively small, in clear sky, higher geostrophic
wind speeds are required for the regime change. About the vertical structure of the boun-
dary layer, one realizes that surfaces with low thermal conductivities have a shallower CLE.
When analyzing the stability functions, CL formulations reproduce a deeper CLE. Increased
cloud cover contributes to a thicker CLE in both formulations and surface conditions.

Keywords: Stable boundary layer. Different regimes. Atmospheric model. Surface para-
meters
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1 INTRODUCAO

A presencga de turbuléncia é a principal caracteristica do escoamento na camada
limite atmosférica (CLA). A turbuléncia € responséavel pela difusdo e pelo transporte de
quantidades vetoriais e escalares, atuando como elo entre a superficie e a alta atmosfera.
A intensidade da turbuléncia na CLA é controlada a partir de forgcantes que atuam tanto
na produgdo quanto na destruicdo de turbuléncia. Os forgantes sdo processos térmicos
€ mecanicos que, juntamente com a interacdo com a superficie do planeta, controlam as
propriedades do escoamento na CLA.

Durante o dia ocorrem variagdes na temperatura do ar, na baixa atmosfera, que
podem ser associadas a variagao do saldo de radiacdo em superficie. A variacao diaria do
saldo de radiacdo é um dos principais responsaveis pela distincao das caracteristicas da
CLA durante seu ciclo diurno. O ciclo diurno da CLA € a resposta aos forgantes térmicos
e mecanicos que dao origem a formacao da CLA. Enquanto durante o dia, geralmente,
ambos forcantes térmicos e mecanicos atuam na producgao de turbuléncia na CLA, durante
a noite ocorre a competicao entre as forgas de inércia e as forgas de empuxo.

Durante o periodo noturno a producéo de turbuléncia ocorre exclusivamente em
virtude do cisalhamento do vento (STULL, 1988). No periodo noturno, sdo observados
dois regimes contrastantes na Camada Limite Estavel (CLE), sendo estes classificados
conforme a intensidade da turbuléncia (MAHRT, 1998, 1999). Mahrt (1998) introduziu os
termos, Camada Limite Muito Estavel (VSBL,do inglés: Very Stable Boundary Layer) e
Camada Limite Fracamente Estavel (WSBL, do inglés: Weakly Stable Boundary Layer),
desde entdo, essas expressdes sdo utilizadas para se referir tais regimes. A VSBL é
caracterizada por uma turbuléncia ndo sustentada a qual favorece o desenvolvimento de
um forte gradiente de temperatura, que tende a suprimir a turbuléncia. Enquanto a WSBL
apresenta forte intensidade turbulenta, que tende a reduzir a estabilidade térmica, o que
favorece ainda mais o aumento da turbuléncia (ACEVEDO et al., 2021).

Inicialmente, a identificacdo dos regimes foi feita através da dependéncia do fluxo
de energia na forma de calor sensivel com parametros de estabilidade, como por exemplo
o comprimento de Obukhov (L, mais especificamente z/L) e o nimero de Richardson
(R1), que sao utilizados para indicar a estratificacao do escoamento(MAHRT, 1999). Mahrt
(1998), identificaram que a magnitude do fluxo de calor aumenta até um valor maximo, com
a estabilidade, e depois decresce com o aumento da estabilidade, dessa forma, sugeriram
que o primeiro regime antes do maximo deve ser o regime a WSBL e o segundo a VSBL.
Entretanto, Acevedo et al. (2019) mostraram que o maximo fluxo de calor, em maddulo,
ocorre na WSBL, portanto, a transicdo nao ocorre quando o fluxo tem o seu valor maximo,
em termos da estratificacdo. Hooijdonk et al. (2015) analisaram a transicdo de regimes
em termos de diferentes parametros, e observaram que a WSBL tende a ocorrer para
baixos valores de Ri, enquanto, que a VSBL ocorre para valores altos valores do numero
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de Richardson, além disso, ainda que o valor para a transi¢do seja préximo do numero
de Richardson critico (R: ~ 0, 2) a incerteza € grande. Por outro lado, Hooijdonk et al.
(2015) mostraram que parametros externos a camada limite, tais como velocidade do vento
e o0 saldo de radiagdo combinados para criar parametros adimensional chamado “Shear
Capacity”, sdo mais eficientes para identificar a transicao de regimes na CLE.

Parametros internos, tais como Ri e z/L, sdo largamente utilizados na andlise de
dados observacionais, devido a facilidade de sua obtencao a partir das observagdes. Por
outro lado, a utilizacdo de parametros externos pode nao ser trivial devido a dificuldade
em se obter grandezas como o saldo de radiagdo e o vento geostrofico (LINDEN et al.,
2017) (ainda que em muitos casos o vento em um nivel mais elevado seja utilizado como
parametro externo (WIEL et al., 2017). Linden et al. (2017) analisam a dependéncia dos
regimes da CLE com o vento geostrofico, observando que a transicao de regimes ocorre de
forma gradual em fungéo do vento geostréfico, e ndo de forma abrupta como comumente
observado (SUN et al., 2012; VIGNON et al., 2017; ACEVEDO et al., 2016, entre outros).

Sun et al. (2012) mostram que a relacao entre uma escala relacionada com o grau
de turbuléncia do escoamento, (Vi = V), e a velocidade local do vento, varia de acordo
com o regime de escoamento e que a transi¢cao entre os regimes ocorre de forma abrupta.
Além disso, ocorre para magnitudes de vento diferentes em alturas distintas. Isso implica
que a qualquer momento podera existir uma WSBL ou uma VSBL simultaneas, mas em
camadas de niveis diferentes. Esse método, determina um limite de velocidade média
do vento do qual abaixo existe o VSBL e acima WSBL, no entanto, tal parametro néo €
universal, podendo variar de um local para outro (ACEVEDO et al., 2021). Tais diferencas
podem estar associadas a diferentes caracteristicas da superficie, como propriedades do
solo e a radiagao total da rede superficial (WIEL et al., 2017; ACEVEDO et al., 2021). Sabe-
se que a ocorréncia de um ou outro regime esta extremamente associado a intensidade do
vento, ao balango de energia da superficie do solo e a outros parametros externos como
cobertura de nuvens, rugosidade superficial, caracteristicas fisicas do solo, etc (LINDEN et
al., 2017; HOLDSWORTH; MONAHAN, 2019; COSTA et al., 2020; ACEVEDO et al., 2021,
entre outros). Todavia, ainda ndo se sabe bem como essas varaveis controlam os regimes
e também ainda néo foi definido nenhum parametro universal que possa prever a transicao
de forma precisa.

Devido a grande dificuldade em identificar, a partir das observagdes, quais sdo 0s
principais parametros que influenciam no colapso e ressurgimento da turbuléncia na CLE,
diversos estudos utilizando modelos atmosféricos simplificados (MCNIDER et al., 1995;
WIEL et al., 2002; COSTA et al., 2011; MARONEZE et al., 2019c), ou modelos mais fisi-
camente completos Derbyshire (1999), Holdsworth e Monahan (2019), Costa et al. (2020),
Maroneze et al. (2021) buscaram reproduzir e compreender como a transi¢cao de regimes é
reproduzida pelos modelos numéricos e como essa descri¢cdo é semelhante com o obser-
vado na natureza. McNider et al. (1995) mostraram por meio de analises de bifurcagao que



18

proximo a regido onde ocorre a transigcdo, devido a complexidade do sistema, pequenas
perturbacdes podem levar a mudanga do regime. Apesar das grandes limitagcbes o0 mo-
delo de McNider et al. (1995) foi um grande avango na representacéo das interacdes entre
a superficie e atmosfera, além de identificar a forte dependéncia da CLE e as condi¢bes
iniciais e de contorno. E mostra, também, que o estudo da camada limite estavel, bem
como entender como ocorre a transi¢cdo dos regimes, € extremamente importante para a
descricao numérica do escoamento noturno, com grande impacto na previsao do tempo e
clima.

Modelos similares foram utilizados por Wiel et al. (2002) e Costa et al. (2011) para
descrever quais condi¢des sao favoraveis para a ocorréncia de intermiténcia na CLE. Por
outro lado, Maroneze et al. (2019¢c) mostraram, através da comparacao entre diferentes
modelos simplificados, que resolver o fluxo de calor € muito importante para que a VSBL
seja bem reproduzida. Estudos usando modelos de coluna, geralmente, analisam o papel
de parametros externos na transicao (BAAS et al., 2018; HOLDSWORTH; MONAHAN,
2019) ou como diferentes parametrizagdes descrevem a transicdo de regimes (COSTA
et al., 2020; MARONEZE et al., 2021). Todavia, analises da transicao e da estrutura da
camada estavel ainda sao pobres, mesmo em estudos utilizando modelos numéricos.

Dessa forma, o principal objetivo desse trabalho € compreender como os parame-
tros superficiais estdo relacionados com a transicao dos regimes na CLE, e como que a
superficie afeta a estrutura vertical da camada limite noturna. Para a realizacao do estudo
serd utilizado um modelo de coluna unica (SCM, do inglés “Single Column Model”), aco-
plado a um modelo de superficie simplificado que estima o balanco de energia em uma fina
placa de solo (BLACKADAR, 1979). Além do balango de energia superficial sdo levadas
em conta diferentes parametros externos como as térmicas do solo, cobertura de nuvens,
rugosidade superficial, além de diferentes parametrizacdes de turbuléncia, utilizadas para
a estimativa das difusividades turbulentas. Esse trabalho esta dividido da seguinte forma,
uma revisao tedrica, capitulo 2, a qual explora os conceitos iniciais de camada limite, bem
como a identificacdo dos regimes. No Capitulo 3 é apresentada a metodologia, tal capitulo
fica encarregado em dar mais detalhes do modelo utilizado para a realizagdo do trabalho.
Os resultados serdo apresentados no Capitulo 4. Finalmente, o Capitulo 5 apresenta as
consideracgdes finais.



2 REVISAO TEORICA

Para discutir sobre camada limite estavel (CLE), deve-se entender a definicdo de
camada limite, pois é a partir dela que os demais conceitos surgem. Por definicdo, camada
limite é a camada de fluido das imediagcbes de uma superficie delimitadora, onde se sente
a presenca da superficie, ou seja, ocorre um gradiente de velocidade (CENGEL; GHAJAR,
2009). Na troposfera, préximo a superficie da Terra, além dos efeitos do cisalhamento do
vento, os efeitos térmicos gerados pelo aquecimento/resfriamento da superficie influen-
ciam o0 escoamento na baixa atmosfera. Sendo assim, a camada limite atmosférica (CLA)
€ a porcao da troposfera a qual esta em contato direto com a superficie terrestre, e os
fendmenos gerados pela interacdo com a superficie (tais como: evaporacao, transpiragao,
fluxo de calor, emissdo de poluentes, chuvas, nuvens, etc.) podem alterar os processos
gue ocorrem nessa regiao da atmosfera (STULL, 1988).

A variacao diurna da temperatura perto do solo é uma das principais caracteristicas
da CLA, tendo em vista que o solo aquece e arrefece em resposta a radiacao e por sua
vez, obriga a camada limite a fazer mudancas através dos processos de transportes. Essa
variacao diaria da temperatura é a responsavel por dividir em ciclos a CLA, sendo durante
o dia, o ciclo diurno, com a caracteristica de um maior aquecimento da superficie, devido a
incidéncia de radiagdo de onda curta proveniente do sol. Durante o dia, o fluxo de calor é
positivo (Fig. 1a), pois a regido de maior temperatura é a superficie inferior e o fluxo ocorre
de baixo para cima atuando na producgéo de turbuléncia. Devido a esse fato, a camada
limite diurna também é denominada como camada limite convectiva (STULL, 1988).

2.1 Camada limite estavel

Apo6s o pbr do sol, quando a incidéncia de radiagdo de onda-curta sobre a superfi-
cie cessa, a energia na forma de calor absorvida durante o dia é emitida para a atmosfera
na forma radiacdo de onda longa, ocorre a formagado de um novo ciclo, o ciclo noturno
(STENSRUD, 2009). Nesse ciclo, a temperatura da superficie diminui rapidamente nas
primeiras horas, e a camada de ar que esta diretamente em contato com o solo também
¢ resfriada. Nessa condi¢do, em que a superficie estd mais fria que o ar, o fluxo de calor
sensivel sera negativo, ou seja, da atmosfera para a superficie (Fig. 1b), e a camada limite
se torna estavelmente estratificada. Essa camada é comumente chamada, Camada Limite
Estavel (CLE) e ocorre geralmente a noite, por esse motivo ela também é conhecida como
Camada Limite Noturna (CLN). A CLE também poder ser formada através da advecgao
de ar quente sobre uma superficie muito mais fria, evento esse que ocorre geralmente
em regides polares. A turbuléncia na CLE apresenta baixa intensidade e esta sujeita ao
desaparecimento progressivo, devido a estratificacao térmica. A estratificagdo é um fend6-
meno conhecido como a condicao de mover as parcelas de fluidos (ar ou agua), sob a
acao da forca gravitacional, caracterizado pela variacao de densidade do escoamento, ou
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seja, no caso da CLE o ar mais denso € encontrado abaixo do ar potencialmente mais leve.
Dessa forma, a medida que a superficie se resfria durante a noite, uma camada de ar mais
profunda e fria vai se depositando sobre ela aumentando o gradiente de temperatura nos
primeiros metros da atmosfera. O empuxo que causa a deposic¢ao de ar frio, € mais denso
sobre a superficie, faz com que as parcelas de ar encontrem posi¢coes de equilibrio, cau-
sando a destruicdo da turbuléncia. E importante destacar, que durante o dia a superficie
aquece, devido a radiagao solar, logo o ar proximo a superficie aquece e se torna menos
denso, dando origem ao processo de conveccao livre. Nesse caso, as parcelas de ar se
encontram em equilibrio estavel e seu movimento atua na producgao de turbuléncia. Assim,
o forgante térmico durante o dia atua na geracao de turbuléncia, enquanto que a noite o
mesmo forcante forgcantes causa a destruicao de turbuléncia (COSTA, 2009).

Figura 1 — Balanco de energia superficial durante o dia (Fig. 1a) e durante a noite (Fig. 1b).
As componentes do balanco superficial sdo representadas por R, € o saldo de radiagao
liquida, H € o fluxo de calor sensivel, Ly é o fluxo de calor latente, enquanto G € o fluxo
de calor molecular no solo.

b)

Fonte: Adaptado de Stull (2015).

De maneira geral, a dindmica da CLE é controlada pela competicdo entre as for-
cas de inércia do escoamento sob as forcas de empuxo. O cisalhamento fornece ener-
gia cinética ao escoamento, enquanto os efeitos do empuxo atuam reduzindo a taxa de
crescimento das perturbacdes e retardando a transicéo a turbuléncia. Assim, no periodo
noturno, a producgao de turbuléncia ocorre exclusivamente em virtude do cisalhamento do
vento, sendo, portanto, puramente mecéanica (STULL, 1988).

A equacéo da energia cinética turbulenta (TKE, do inglés “turbulent kinetic energy”)
apresenta em seus termos todas as fontes e sumidouros de turbuléncia (STULL, 1988).
Nesse contexto, no inicio do século passado Lewis Fry Richardson propés um parame-
tro adimensional que expressa a competicao entre os forcantes térmicos e mecanicos na
producéo de turbuléncia (ARYA, 2001). O numero de Richardson (R:) é definido com a
razao entre o termo de producao/destruicdo térmica por empuxo e a produgao mecanica
de turbuléncia, por cisalhamento do vento (RICHARDSON, 1920):
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Onde g representa a aceleragdo gravitacional, © é a temperatura de referéncia, w6’ é o
fluxo de calor, 7 e 7 sdo as componentes zonal e meridional da velocidade do vento e u/w’
e v'w’ as componentes do fluxo de momentum.

Os valores para o numero de Richardson, menores que zero (negativos) ocorrem
quando o escoamento é dinamicamente instavel (turbulentos) e maiores que zero (positi-
vos) quando o escoamento € estaticamente estavel. A Eq. (1) representa o numero de
Richardson fluxo (também conhecido como Riy), que apresenta um valor critico acima do
qual o escoamento deve se tornar laminar devido a supressao da turbuléncia pela estra-
tificacdo. Esse valor € conhecido como numero de Richardson critico e muitos estudos
mostram que seu valor € Riy ~ 0,25 (MARONEZE et al., 2019a).

2.1.1 Regimes de escoamento na camada limite estavel

A CLE apresenta dois regimes ou estados contrastantemente, que caracterizados
pela intensidade da turbuléncia. Durante as primeiras observagdes, acreditavam-se que
havia a sucessao de periodos altamente turbulentos e quase calmos durante a noite (RI-
CHARDSON, 1920). Posteriormente, Mahrt (1998) classificou a camada limite noturna,
conforme o regime de escoamento, em camada limite muito estavel e camada limite fra-
camente estavel. Desde entdo, tal caracteristica foi firmemente estabelecida e aceita
nos ultimos anos a partir de estudos observacionais e de modelagem (MAHRT, 1998;
DERBYSHIRE, 1999; SUN et al., 2012; WIEL; MOENE; JONKER, 2012, entre outros).

O regime de escoamento muito estavel ocorre, geralmente, em condi¢cdes de vento
fraco e em noites sem nuvens (céu claro) e apresenta um forte gradiente vertical de tem-
peratura que tende a suprimir a turbuléncia. Nessas condicbes é comum a observagao
de eventos esporadicos de turbuléncia, ou seja, a turbuléncia antes suprimida, pode se
reestabelecer, em todas suas escalas, de forma imprevisivel e aparentemente aleatéria,
num fendémeno conhecido como intermiténcia global (MAHRT, 1999), ou simplesmente in-
termiténcia. Nesse contexto, varidveis do escoamento na CLE, como a temperatura do ar,
velocidade do vento e os dos fluxos turbulentos préximos a superficie, podem apresen-
tar grande variabilidade temporal e espacial caracterizando um comportamento aparente-
mente cadético (REVELLE, 1993; WIEL et al., 2003; COSTA et al., 2011). A ocorréncia de
intermiténcia, em noites muito estaveis, faz com que esses eventos sejam os principais
responsaveis pelo transporte turbulento durante a noite, pois a mesma consegue trans-
portar pequenas parcelas de fluxos da superficie para niveis superiores (ACEVEDO et al.,
2006, 2019). Tal regime n&o segue o conceito tradicional de camada limite, pois os flu-
X0s turbulentos sdo pequenos, assim sua descricao permanece um desafio (SORBJAN;
GRACHEYV, 2010).
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Em contrapartida, o regime de escoamento pouco estavel ocorre quando ha nor-
malmente uma cobertura significativa nuvens, ou a ocorréncia de ventos moderados a
fortes, de tal forma que o resfriamento da superficie é relativamente fraco. Tornando o
escoamento continuamente turbulento (MAHRT, 1998; CUXART et al., 2006). A situacao
descrita favorece a formacao de uma camada limite bem definida e seguem o modelo da
teoria da similaridade de Monin-Obukhov (MAHRT, 2017).

2.1.2 Identificacao dos regimes

A existéncia de dois regimes contrastantes na CLE é evidenciada por estudos ob-
servacionais (MAHRT, 1998; SUN et al., 2012; WIEL et al., 2012; HOOIJDONK et al.,
2015; ACEVEDO et al., 2016; VIGNON et al., 2017; ACEVEDO et al., 2021, entre muitos
outros) e estudos utilizando modelos atmosféricos (MCNIDER et al., 1995; DERBYSHIRE,
1999; WIEL et al., 2002; MARONEZE et al., 2019c; COSTA et al., 2020, entre outros), no
entanto, a forma de definir a transicao e identificar com exatidao onde ela ocorre diferem
entre os varios estudos. Um dos métodos de identificacdo dos regimes da CLE é através
da relagao entre o fluxo de calor e a estabilidade térmica proposta por Mahrt (1998).

Na WSBL, o aumento da estabilidade atmosférica, devido a intensificacdo do gra-
diente de temperatura, faz com que a magnitude do fluxo de calor sensivel cresga, em
maodulo, até que atinja um valor maximo (Fig. 2). Todavia, a medida que a estratificagédo se
torna mais intensa, a turbuléncia do escoamento € suprimida, dessa forma o fluxo de calor
passa a diminuir rapidamente com a estabilidade, ainda que o gradiente de temperatura
siga crescendo (Fig. 2). Mahrt (1998) sugeriu que o valor maximo do fluxo de calor, em
funcao de estabilidade, marca o inicio da transicao da WSBL para a VSBL. Apoés a ra-
pida reducgéo, o fluxo de calor passa diminuir mais lentamente a medida que a estabilidade
aumenta, ainda que nao chegue a zero mesmo para valores altos de z/L. Isso ocorre
porque a turbuléncia se mantém em condi¢des de intensa estratificagéo, ainda que grande
parte de suas escalas seja reduzida (MAHRT; VICKERS, 2006). Esse comportamento das
variaveis que controlam o escoamento na CLE caracteriza a VSBL.
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Figura 2 — Fluxo de energia na forma de calor sensivel em fungao da estabilidade atmos-
ferica. A linha tracejada vertical marca o inicio da transi¢cao de regimes na CLE.
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Fonte: Adaptado de Mahrt (1998).

Vignon et al. (2017) utilizaram um modelo conceitual em combinagdo com a analise
observacional para entender as transi¢des através de inversdes de temperatura proxima a
superficie. Eles observaram que a inversao térmica em fungao da velocidade do vento tem
a tendéncia em formar ’s’, como é mostrada na Fig. 3 e esquematizada na Fig. 4.
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Figura 3 — Inversao de temperatura entre 40 e 0,1 m, em fung&o da velocidade do vento a
40 m.
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Fonte: Adaptado de Vignon et al. (2017)

Os autores sugerem que a CLE podem evoluir como um sistema dinamico de dois
regimes com uma transicao critica e associada a uma histerese (VIGNON et al., 2017). No
esquema indicado na Figura 4 o regime 2 indica VSBL com U < Uy, ja 0 regime 1 0
WSBLcom U > U,,p,.
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Figura 4 — Esquematizacdo da Inverséo de temperatura.

f

Regime 2

I

AT

L T
gy
bl T

T T
&
o,
=)
(4]

Fonte: Adaptado de Vignon et al. (2017)

Wiel et al. (2007) consideram que regimes podem ser compreendidos através da
teoria do fluxo de calor minimo para que a turbuléncia seja sustentavel. (WIEL et al., 2012)
mostram que em uma determinada altura acima da superficie, a que a quantidade de calor
transportada para baixo pelo fluxo turbulento € limitada a um minimo, em maodulo, e que
abaixo desse valor a turbuléncia na CLE nao é mais sustentavel e ocorre a mudanca de
regime para a VSBL. Wiel et al. (2012), utilizando a proposta do fluxo minimo e teoria
de similaridade de Monin-Obukov, introduziram o conceito de um limiar de velocidade do
vento (U,.;,) dependente da altura que determina a transicao de regimes na CLE, ou seja,

separando a WSBL (U > U,,;,) do VSBLU < U,in-
Observacdes comprovam que existe um valor limite de velocidade do vento, no
qual a transicdo de regimes ocorre na CLE (SUN et al., 2012; ACEVEDO et al., 2016,
2021). Sun et al. (2012), mostraram que esse limite é caracterizado pela mudanga na
inclinacédo da reta que expressa a dependéncia de Vg com a velocidade do vento médio
local V, o exato ponto de “interseccao” entre as duas retas, aponta a magnitude do vento
onde ocorre a transicdo, ou seja, o valor de vento limite (V,.) que marca a transi¢cao da
VSBL para a WSBL (Fig. 5). Sun et al. (2012) propuseram a existéncia de 3 regimes
diferentes na CLE (Fig. 5): Regime 1 - a turbuléncia é fraca e a magnitude do vento esta
abaixo do valor limite, assim, Vrxr € muito pequeno e aumenta apenas ligeiramente a
medida que V cresce (VSBL); Regime 2 - a mistura turbulenta é intensa e a magnitude
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da velocidade do vento € maior que valor limite, nesse regime Vg cresce rapidamente
a medida que a velocidade do vento aumenta (WSBL); Regime 3 - é caracterizado pela
presenca de turbuléncia oriunda de niveis mais elevados (transporte Top-down) originada
principalmente por eventos externos a camada limite, tais como jatos de baixos niveis, por
exemplo (SUN et al., 2012).

Figura 5 — Depéndencia de V;xr com a magnitude do vento local, para diferentes alturas
indicas na legenda (Fig. 5b). Os tridngulos da Fig. 5a representam a magnitude do vento
para a qual ocorre a transicdo da WSBL para VSBL. A Fig. 5b) mostra aepresentacao
esquematica dos regimes de escoamento na CLE propostos por Sun et al. (2012).
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Fonte: Adaptado de Sun et al. (2012).

Sun et al. (2012) propuseram que o WSBL e a VSBL podem ocorrer simultanea-
mente, mas em camadas diferentes (Fig. 6). Isso pode ser observado a partir do perfil
vertical de V. (Fig. 6), pois, se caso o perfil logaritmico do vento (caracteristico de es-
coamento com intensa mistura turbulenta e estabilidade préxima ao regime neutro) for
assumido, considerando magnitude do vento igual a V., em uma determinada altura, os Vs
dos niveis abaixo serdo menores que a magnitude do perfil logaritmico na referida altura.
Por outro lado, os V,.s acima terdao magnitude maior que as do perfil logaritmico do vento
no respectivo nivel (Fig. 6). Isso implica que os niveis abaixo ja estardo conectados com
a superficie, enquanto que os niveis acima ainda ndo. Essa estratégia de classificacao
€ consistente, pois a WSBL pode estar presente abaixo de qualquer nivel observacional
dado, apods a transigdo. Isso é, de fato, apoiado por observagdes que mostram que muito
perto do solo a CLE apresenta quase sempre vento forte, WSBL.
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Figura 6 — Comparagéao entre o perfil vertical de V,. e perfil logaritmico da Velocidade do
vento.

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

Wiel et al. (2007) sugerem que um possivel motivo para a transicdo dos regimes
(WSBL para VSBL) se da devido ao forte resfriamento radiativo liquido na superficie, fa-
zendo que aumente a estratificagdo térmica (colapso da turbuléncia). Enquanto a transi-
cao entre VSBL-WSBL, ou seja, na recuperagao da turbuléncia é mais mal compreendida,
pois varios mecanismos estao associados a esses eventos. Mahrt (2017) mostra que em
condi¢des de grande estabilidade TKE cresce com a altura, ao contrario do que deveria
acontecer em uma camada limite usual, onde a intensidade da turbuléncia deveria diminuir
a medida que se afasta da superficie. Nesse sentido, Acevedo et al. (2021) propuseram um
novo método para determinar a transicao de regimes na CLE utilizando o gradiente vertical
de Vrke (AVrkr) (Fig. 7). A utilizacdo de AV g é eficiente e precisa na determinacao
da transicao de regimes, dessa forma, a partir da determinacéo da transicdo VSBL-WSBL
para diferentes condi¢cdes Acevedo et al. (2021) exploraram como parametros externos in-
fluenciam os valores de V,., encontrando uma relacao linear entre V, e o saldo de radiagao.
Ademais, os autores sugeriram que essa relacdo pode levar a valores universais de V.
obtidos a partir de corre¢des dependentes de parametros externos caracteristicos de cada
sitio.
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Figura 7 — Determinacao de V, pelo gradiente de temperatura (linhas azuis), pela depen-
déncia de Vi com a magnitude do vento e pelo gradiente de AV kg, em trés difertentes
sitios descritos na figura.
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Fonte: Adaptado de Acevedo et al. (2021).

2.2 Representacao da CLE e Fechamento da Turbuléncia

Os fenémenos fisicos que ocorrem na atmosfera podem ser descritos atraves das
equagdes da mecanica dos fluidos. Essencialmente, sdo cinco equagdes principais:

» Equacgéo de Estado (Lei dos Gases ldeais);

» Conservacao de Massa (Equacgéo da Continuidade);

» Conservacao de Momentum (Segunda Lei de Newton);
» Conservacao de Umidade;

» Conservacao de Calor (Primeira lei da Termodinamica).

Tais equagdes para serem usadas, devem ser reescritas utilizando a técnica deno-
minada decomposicao de Reynolds, mais detalhes sobre essa técnica pode ser encontrada
em (STULL, 1988). O conjunto completo de equagdes aplicadas a camada limite é tao
complexo que uma série de simplificagdes sao feitas para resolvé-las, como por exemplo,
assumi-se o fluido como incompressivel do fluido, vale-se da aproximagao de boussinesq.
Conforme Stull (1988), considera-se uma atmosfera seca e nao subsidente (Equacao da
conversagao da umidade é 0), horizontalmente homogénea (termos envolvendo derivadas
horizontais sdo iguais a zero), desconsiderando-se os termos de difusdo/conducdo mole-
cular e a divergéncia do fluxo radiativo. Apds todas essas simplificagcdes, temos:

ou o ouw
E—f(v—vg)— 0z '
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Entretanto, o sistema formado pelas Equacdes 2, 3, 4, apresenta um namero maior
de incognitas do que equacoes. Esse problema pode ser resolvido através da inclusdo de
novas equacgdes, mudando para variaveis conhecidas. Todavia, ainda que novas equacoes
sejam acrescentadas, novos termos desconhecidos surgiriam (como correlagdes triplas e
quéadruplas), como é mostrado na 2. Essa cascata de incognitas € chamada de problema
de fechamento de turbuléncia (STULL, 1988; STENSRUD, 2009). Outras alternativas para
a solucao deste problema é exigido na Tabela 1 na Tabela 1

Tabela 1 — Caracterizagdo das ordens de fechamento.

o _ N°de N°de
Ordemde Eq. Prognostica  Equacao ser
Fechamento para aproximada em . R
Equacdes Parametros
1°Ordem uf wl 3 6
2°Ordem uu; uguuy, 6 10
3°0Ordem u;u;u;C u;u;u;ug 10 15

Fonte: Adaptado de Stull (1988).

Uma outra abordagem que pode ser utilizada consiste em usar um numero finito
de equacdes e aproximar os momentos estatisticos de ordem superior. Os pesquisadores
que escolherem esse modelo, utiliza como classificacdo de acordo com a ordem que 0s
momentos estatisticos e sdo resolvidos como mostrada na Tabela 1.
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Tabela 2 — Realizacao de técnicas de fechamento.

Ordem de -
Realizagao
Fechamento
0 Ordem Nenhuma equagéo prognéstica (abordagens gerais e

de similaridade)

1
3 Ordem Previsdo com abordagens simples (método BULK)

1°Ordem Teoria K (local) / Fechamento transiliente (ndo local)
1 % Ordem Equacao para TKE e variancia variancia de temperatura
2°Ordem Equacao prognostica para fluxos
3°0Ordem Equacao progndstica para correlagdes triplas

Fonte: Adaptado de Foken e Napo (2008).

2.2.1 Modelos de coluna simples

Os modelos numéricos de previsdo de tempo e clima consistem em um conjunto de
equacoes que descrevem o comportamento da atmosfera, ou seja, eles devem reproduzir
a transferéncia de propriedades tais como: calor, momentum e escalares entre a superficie
e a atmosfera. Existem inUmeros esquemas numéricos eficientes, assim como o modelo
de circulacao global (do inglés - Comprehensive General Circulation Models (GCMs)), e
o modelo do sistema terrestre (do inglés - Earth System Models (ESM)), os quais sao
ferramentas usadas para compreensao e simulacdo do sistema climatico. Porém, o de-
senvolvimento e a compreensao desses modelos podem ser processos muito complexos.
Ha, no entanto, uma forma de simplificar esses modelos utilizando uma ferramenta que é
capaz de simular alguns fendmenos especificos, assim como testar algumas parametriza-
¢Oes fisicas sem a complexidade de um modelo de grande escala (Fig. 8) (GETTELMAN
et al., 2019).
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Figura 8 — Distingcao entre a representacado de um processo complexo que a circulagéo de
grande escala e a representagdo de um processo simplificado como a representagcao das
variaveis médias, velocidade do vento e temperatura, do escoamento proximo a superficie.
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Fonte: Adaptado de RAL (2021).

Tal ferramenta, € o modelo de coluna simples, (SCM, do inglés “Single Column
Model”). Um SCM é um modelo computacional unidimensional (vertical) de uma regido
colunar especifica da atmosfera (Fig. 9). Um SCM pode ser imaginado como sendo uma
coluna vertical de previsdo do tempo ou de um modelo climatico global (Fig. 9), onde
principalmente os esquemas de camada limite e microfisica sdo resolvidos.

Figura 9 — Esquema representando a porgéo inferior do dominio de um modelo e cada
subdivisao horizontal da grade dentro de um quadrado de lado igual a 1 grau. A coluna
vertical sobre uma das subdivisées da grade representam o dominio de um SCM.

Fonte: Adaptado de RAL (2021).

Em um modelo climético global ha interagdo em cada nivel vertical e a cada passo
com colunas vizinhas, proporcionando fluxos horizontais de calor, agua e momentum de
e para esses vizinhos. Em contrapartida, um SCM requer que esses fluxos sejam es-
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pecificados, a partir de dados do modelo, sendo estes por observagao ou nao (ZHANG;
SOMERVILLE; XIE, 2016). Uma vantagem do SCMs é ter apenas uma dimensao espa-
cial (vertical), o que permitem que eles consigam isolar muito bem os processos de troca
vertical, relevantes para as parametrizagées. Além disso, levam pouco tempo para serem
executados e nao requerem grande esforco computacional, podendo até ser rodados em
computadores comuns.



3 METODOLOGIA

Para o desenvolvimento de um modelo que possa descrever a camada limite estavel
sobre uma superficie plana, idealiza-se um sistema semelhante ao de Costa et al. (2020),
ao qual foi acoplado um modelo simplificado de superficie que considera o balango de
energia em uma fina placa de solo, método conhecido como Force-restore (BLACKADAR,
1979). E importante destacar que um modelo semelhante foi proposto por Holdsworth e
Monahan (2019) para avaliar como o balan¢o de energia e o gradiente de presséao influen-
ciam na transigao de regimes na CLE.

Algumas consideracdes serdo necessarias para chegar ao conjunto de equacodes
que serda discretizado e integrado numericamente. Primeiramente, considera-se uma at-
mosfera seca, negligenciando advecgao e a divergéncia do fluxo radiativo. Despreza-se
também as possiveis mudancas de estado da agua.

ou o o'w'
E_f(v_v!])_ Oz ) (5)
ov . oV
E—f(ug_u>_ az ) (6)
ol ow'e’
09, \
675 - OI(LDown - JTS - HO) - GQ(TS - Td) (8)

No conjunto de equacdes prognédsticas acima, temos u, v como as componentes zonal e
meridional da velocidade média do vento, respectivamente, 6 é a temperatura do ar, v,
e u, sdo as componentes do vento geostrofico (Ug). Assim como f é o parametro de
Coriolis. Na Equacgéo 8, onde 0, é a temperatura da superficie, C;= C, € a capacidade
calorifica por unidade de area (J K= m~2), Lp,.» € a radiacao de onda longa, H, € o fluxo
de calor sensivel da superficie. Ainda temos, C, = 1,18 (27/7}), T é a temperatura na
superficie e T, € a temperatura média do solo profundo, que permanece constante durante
toda simulacdo. Outras variaveis utilizadas no modelo sdo descritas abaixo:
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Tabela 3 — Constantes do modelo.

Parametro Descricao
C, 0, 95(A%Ls)0
Cs Calor Especifico do Solo
Ps Densidade do Solo
A Condutividade Térmica
7,27x1075
Ho —pCpW

Fonte: Adaptado de Blackadar (1979).

A radiacado de onda longa oriunda da atmosfera é determinada por (STALEY; JU-
RICA, 1972):
Lpown = 0[Qe +0,67(1 — Q.)(1670Q, )" T2 (9)
Os demais parametros externos utilizados no modelo estao presentes na Tab. 4.

Tabela 4 — Descricao dos parametros utilizados

Parametro Descricao valor/ unidade
o Constante de Stefan-Boltzmann 5,669210 8K gs 3K 4
Q. Fracao de nuvens Parametro de controle
Q. umidade especifica 0,003 kg kg~*
T, Temperatura atmosférica no nivel Z,

Fonte: Autora.

3.1 Fechamento da turbuléncia

Os escoamentos turbulentos descritos pelas Eq. (5), (6) e (7), sdo parametrizados
usando a teoria K, uma abordagem que faz uma analogia entre as transferéncias molecu-
lares e turbulentas. As variaveis de fluxo séo relacionadas aos gradientes apropriados das
variaveis médias (velocidade, temperatura, etc.). Dessa forma, as componentes do fluxo
de momentum e o fluxo de calor sdo estimados por:

ou

(10)

ov
() = K
(v'w') my

VA
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—(w'@) _Kh%. (12)
Nas equacgdes acima K,,, e Ky sdo as difusividades turbulentas, ou coeficientes de difuséo,
de momentum e energia na forma de calor. A determinagdo adequada desses coeficientes
€ o grande desafio da modelagem de turbuléncia na camada limite.

Existem inUmeras alternativas para a solugdo deste problema, neste trabalho, opta-
se por utilizar um modelo de ordem 1,5. Nesse caso, 0 modelo, determina a difusividade
a partir de uma escala de velocidade (x v/€) e uma escala de comprimento, que pode ser
o comprimento de mistura. Assim, uma equacao do balanco de energia cinética turbulenta
e uma expressao para o comprimento de mistura (Eq. 15) sdo necessérias. Esse tipo
de modelo é denominado F — [, e as difusividades turbulentas sdo determinadas como

(WENG; TAYLOR, 2003):

K, = Va el fm(Ri). (13)
K, = K,/ Pr;. (14)

Seguindo Delage (1974), o comprimento de mistura € dado por:

11,1 1)
sendo x constante de von Karman e )y € o comprimento de mistura para escoamentos
neutros.

Ambas as difusividades estao relacionadas entre si através do numero de Prandil
turbulento (Pr,), e por simplificagdo sera usado como (Pr;) = 0,85. O termo « é a razéao
entre a tensdo de cisalhamento e a energia cinética turbulenta perto da superficie (WENG;
TAYLOR, 2003, 2006), € é a energia cinética turbulenta, obtida pela Equacao (16). Assume-
seque o = 4(1+2,52A")'/3, onde A é o comprimento local de Obukhov, o é independente
da altura e também altamente dependente da estabilidade do escoamento. (ACEVEDO et
al., 2014).

Como as difusividades turbulentas sao dependentes de TKE, uma equacao prog-
néstica para a energia cinética turbulenta é necesséria:

de ou o  g—  Owe

———r — v — + _wlgl _

ot 0z 0z © 0z

Onde, ¢ é a aceleragdo da gravidade, © é a temperatura de referéncia, (w'e’) é o fluxo

— €. (16)

turbulento do TKE, ¢ é a dissipagao viscosa da TKE; dada pela Equagéao (18). Seguindo
Duynkerke (1988), o termo de transporte turbulento € dado pela Eq. (17):
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ow'e’ 0 oe
e 9 (Ka_) (17)

sendo K, = K,,/o0., com o, sendo uma constante equivalente ao nimero de Prandtl tur-
bulento para TKE. A intensidade do transporte € regulada por esse niamero, um menor
valor para o. permite um maior transporte vertical de turbuléncia. Por simplicidade é assu-
mido 0. = 1. A taxa de dissipagédo de TKE é parametrizagdao usando a lei de Kolmogorov
(CUXART et al., 2006):

€= Ceiﬂ, (18)

lq

C. é uma constante que leva em consideracao a anisotropia do escoamento turbulento da
CLE (CUXART et al., 2006). Seguindo Weng e Taylor (2008), C. = a3/ é assumido.

3.2 Funcoes de Estabilidade

3.2.1 Funcao de estabilidade Cauda-curta

Os modelos atmosféricos de previsdo do tempo e clima utilizam em suas formu-
lacbes funcdes de estabilidade ditas, cauda curta (CC) e cauda longa (CL) ou (do inglés
“short-tail” e “long-tail”, com abrevia¢do no inglés ST e LT, respectivamente). Na formulacao
de estabilidade de CC é imposta uma relacao arbitraria onde a intensidade da turbuléncia
depende da estabilidade atmosférica. Nela assume-se um valor critico para o Ri, além do
qual a turbuléncia no escoamento € completamente suprimida. Segundo McNider et al.
(1995), uma forma quadratica para a funcao de estabilidade CC pode ser obtida a partir
das funcbes de similaridade de Monin-Obukhov e escrita como:

(1 - Ri/Ri.)* se Ri< Ri,,

. . (19)
0 se Ri> Ri,.

fm(RZ) = {

Sendo o numero de Richardson critico (Ri.) igual a 0,25. Observe que f,, (Ri) de-
saparece quando Ri é maior que Ri.= 0,25 e nenhuma mistura e difusdo ocorre para Ri>
Ri.

3.2.2 Funcao de estabilidade Cauda-longa

Em funcdes de estabilidade cauda-longa, nao existe um limite para a existéncia de
turbuléncia. Isso ocorre devido a existéncia de alguma turbuléncia mesmo em condi¢des
muito estaveis Ri > Ri. (LOUIS, 1979). Esse tipo de parametrizagao evita o problema de
resfriamento descontrolado, quando a temperatura do ar préximo a superficie continua di-
minuindo para acompanhar o resfriamento do solo (LOUIS, 1979; DELAGE, 1997; BELAIR
et al., 1999). No presente estudo, a funcao de estabilidade utilizada foi (DELAGE, 1997):
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fm(Ri) = (1+12Ri)~". (20)

3.3 Discretizacao, condicoes de contorno e condi¢coes iniciais

O modelo utilizado neste trabalho foi implementado utilizando o método das linhas.
Nesse método, as variaveis sao discretizadas no espaco, por exemplo, usando diferencas
finitas, e o posterior conjunto de equacoes diferenciais ordinarias, resultante sao integradas
no tempo utilizando o método de Runge-Kutta.

A discretizacao das Egs. (5), (6), (7) e (8), para o modelo E-I, foi realizam utili-
zando diferencas finitas centradas no espag¢o, em uma malha com espagamento vertical

Az:z<AA+BB> ) (21)

onde, A e B sdo constantes arbitrarias que dependem da altura do dominio e resolucao
vertical desejada. Aqui, considerando um dominio de 3000 m de altura, dividido em 120
niveis da superficie ao topo do dominio. Os valores usados sdo A = 760 e B = 65, 73265,
respectivamente. Na Figura 10 € mostrada uma representacao da grade do dominio. Assim
os parametros @, T e 6 sdo calculados nas linhas em negrito, enquanto as variaveis dos

linearmente variavel:

escoamentos nos niveis intermediarios, linhas tracejadas.

Figura 10 — Discretizacao vertical do modelo estudado.
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Fonte: Autora.

Para integracdo do sistema de equacdes foi utilizado o método de Runge-Kutta de
quarta ordem com passo de tempo de 0,1 s.

Na superficie inferior foi assumida a condicdo de nao escorregamento (u = v = 0),
e temperatura da superficie inferior € a temperatura do solo. No topo da camada limite as
condigcbes de contorno sdo: u = ug e v = v € # = ©. O valor da temperatura no topo do
dominio depende do valor da temperatura de referéncia devido as condi¢des iniciais.

O perfil de temperatura inicial é dado por # = 300 K até 100 m e acima de 100
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m é considerada uma lapse rate de 0,01 K m~t. O perfil inicial do vento é logaritmico
(HOLDSWORTH; MONAHAN, 2019), dado por:

U(z,t = 0) = “:“zn(z/zo), (22)
e
T(z,t=0) = “:“ In(z/z0). (23)

Nas equagdes acima: e, = Ugk/In(h/2) € Vet = Vgk/In(h/zp).

Finalmente, foram os utilizados os seguintes parametros nas simulacdes: fracao
de nuvens de 0, 0,3, 0,6 e 0,9; rugosidade superficial de 0,1 m. Para cada conjunto de
pardmetros foram realizadas simulagdes variando u, de 0,4a30ms ~',acada0,2ms .
Cada uma das simulagdes durou 10 h e as analises apresentadas aqui sdo para a décima
hora de simulacao.

3.4 Tipos de Solo

Neste trabalho, utiliza-se trés tipos de solo, sendo eles: solo arenoso, solo argiloso e
a turfa. E possivel verificar algumas propriedades térmicas na Tabela 5, e com ela tiramos
algumas conclusées.

O solo arenoso apresenta menor calor especificos em comparagdo com o solo ar-
giloso e o de turfa, isso significa que ele ira aquecer mais rapido que os demais, ou seja, €
mais facil o solo arenoso sofrer uma alteracéo na temperatura do que os demais. Agora, se
dermos atencao a condutividade térmicas desses trés materiais, percebemos que a argila
apresenta a maior delas, isso significa que ela ira conduzir calor para as camadas internas
do solo, mais facilmente que os demais materiais estudados.

Tabela 5 — Propriedades térmicas de materiais naturais

Densidade . L.
L. Calor Capacidade Condutividade
. . Massica, s - _
Material Condicao especifico, ¢ calorifica, C, Térmica, \
P
. Jkg TK'x10%) (Jm3K !1x10°6 Wm~'K™!
(kg m~*x 10%) (J kg ) ) )
Areia Fresco 1,60 0,8 1,28 0,30
Argil
rora Saturado 2,0 1,55 3,10 1,58
(40% espago de poros)
Turfa seco 0,3 1,92 0,58 0,06

Fonte: Adaptado de Arya (2001)



4 RESULTADOS

No capitulo a seguir serdo discutidos os resultados obtidos para o modelo utilizando
as duas fungdes de estabilidade para cada tipo de solo.

4.1 Dependéncia da transicao com o tipo de solo

A estratégia de classificagcdo utilizada nesse trabalho implica que em qualquer cir-
cunstancia existe um VSBL e um WSBL, entretanto em camadas diferentes. Pensando
nisso, inicialmente foi plotada a Figura (11), a qual mostra o perfil de velocidade e de tem-
peratura para os diferentes tipos de solo: areia, turfa e argila. Diante da figura exposta é
possivel observar que houve formagao de um jato-noturno em ambas formulagdes. Jatos-
noturnos exibem um maximo no local onde é possivel verificar um “nariz” no perfil vertical
do vento, esse local é identificado pela linha tracejada em 95,45 metros. Aqui assumi-se
que a transi¢cao ocorre no nariz do jato, abaixo esta o regime WSBL enquanto acima esta
VSBL. O regime de escoamento VSBL apresenta como caracteristica ventos menores que
a velocidade limite, indicado pela linha tracejada horizontal na Fig. 11. Acima da camada
VSBL encontra-se um escoamento laminar onde a velocidade do vento € a mesma do
vento geostrdfico.

Figura 11 — Perfis verticais da velocidade do vento e perfis de temperatura. A transigao é

analisada em uma camada de 95,45 m, sendo mostrada através de uma linha tracejada
nos diferentes tipos de solo.
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Fonte: Autora.
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A Tabela 6 expdem a velocidade do vento geostréfico onde ocorreu a transi¢cdo do
regime WSBL-VSBL.

Tabela 6 — Velocidades do vento geostrofico para a transicao dos regimes WSBL-VSBL no
nivel localizado em 95,45 m.

Formulacao CL Formulagao CC

U, (ms™) U, (ms™)
Areia 7,6 12,2
Turfa 94 15,2
Argila 5,4 8,4

Fonte: Autora

Analisando o vento geostrofico, Monahan et al. (2015) relacionaram as baixas velo-
cidades do mesmo para o regime VSBL com a ocorréncia de fraca turbuléncia, enquanto
para o outro regime considerou grandes velocidades do vento geostrofico. Linden et al.
(2017) complementam afirmando que o vento geostréfico ndo € o Unico forgante externo
do sistema e essas outras influéncias ndo estao representadas pelo mesmo. No entanto,
esses outros parametros sao implicitamente observados na velocidade do vento proximo
a superficie. Aqui nesse estudo, percebe-se que a velocidade de transicdo depende da
formulacdo a ser utilizada, sendo que em cauda-curta, ocorre em maiores valores de velo-
cidade em ambos tipos de solo.

O perfil de temperatura esta de acordo com o apresentado por Costa et al. (2020),
gue mostram que as formulagbes CC sdo mais frias que as CL préximas a superficie.
Pois, as formulagdes CL sao mais turbulentas que as CC. Dessa forma, o transporte de ar
quente do topo da CLE para a superficie ocorre mais facilmente. O que resulta em uma
maior temperatura préxima a superficie
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Figura 12 — Perfis verticais de vento, temperatura e fluxo de calor para as diferentes formu-
lac6es de turbuléncia e diferentes superficies.
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Fonte: Autora

A Fig. 13, apresenta a diferenca de temperatura entre 95,45 m e a superficie,
percebe-se que conforme U, aumenta, a diferenga de temperatura diminui acentuada-
mente, mostrando uma maior dependéncia entre Af de Ug. A linha tracejada horizontal-
mente, indica o Us que ocorreu transigdo VSBL - WSBL. Linden et al. (2017) observa-
ram um ligeiro aumento semelhante de Af com Us e uma dependéncia em forma de S.
Observa-se também que a superficie que possui baixas condutividades (turfa), necessitam
uma maior quantidade de calor para realizar a transicdo. Nota-se também que indepen-
dentemente do esquema utilizado e da formulagdo da turbuléncia o esquema reproduz a
transigao.
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Figura 13 — Diferencas de temperatura entre a altura de 95,45 metros e a superficie para
as diferentes formulac¢des de turbuléncia e diferentes superficies.
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Wiel et al. (2017) e Maroneze et al. (2019¢c) mostram que as caracteristicas da

transicdo do regime dependem do esquema a ser utilizado. A Fig. 14, apresenta a depen-

déncia média de Vrxr em relagéao velocidade média do vento local para diferentes niveis

ao longo dos 3000 metros. O tridngulo abaixo do painel indica o valor de V, (m s™!) no

qual ocorre a turbuléncia. Note que o nivel maximo ao qual foi plotado é abaixo dos 100

m, acima disso € necessaria uma maior velocidade de vento para ocorrer a transigcao, ou

seja, conforme se eleva o nivel de analise, espera-se encontrar um maior valor de V,. para

a transicao.
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Figura 14 — Dependéncia média de Vrxr e da velocidade do vento local U para os niveis
indicados na legenda.
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Tabela 7 — Comparacao dos valores de V, para cada funcédo de estabilidade em diferentes

niveis.

Altura dos niveis (m) Areia Turfa Argila Areia Turfa Argila

2,47

6,19

18,59
43,38
95,45

1,70

3,73

6,38

9,73
14,42

CcC CL
243 119 091 1,16
487 2,18 1,85 2,33
9,08 4,04 3,17 436
13,27 6,20 529 6,92
18,39 9,52 8,55 10,55

0,62
1,11
2,20
3,66
6,11

Fonte: Autora.

Analisando a transigdo dos regimes VSBL - WSBL nos primeiros 18,45 metros,
observa-se que na formulagao CL, a transi¢cdo do regime ocorre em valores mais baixos de

vento, se comparada com a formulacao CC, isso ocorre pois em formulagdes CL fornecem

mais turbuléncia para o mesmo U, 0 mesmo resultado foi obtido por Costa et al. (2020).

As propriedades térmicas do solo afetam a transferéncia de calor dentro do mesmo,

influenciando, portanto, o0 aquecimento e o resfriamento da camada de ar mais baixa, im-

pactando a velocidade do vento, e consequentemente mudando a transicao de regime da
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CLE (ACEVEDO et al., 2021).

A condutividade térmica do solo quantifica como o fluxo de calor do solo se relaciona
com o gradiente térmico, ou seja, para a mesma variagdo de temperatura, o fluxo de calor
sera menor em solos com maior condutividade térmica.

Outro fator a ser analisado € a capacidade térmica de cada elemento, ou seja, este
parametro € a relagdo de calor fornecido e a variagdo de temperatura nele observada.
Ao analisar a transicao, percebe-se que os solos com baixa capacidade calorifica (turfa)
demoram mais para fazer a transicdo de regime, ou seja, esta ocorre em maiores velo-
cidades de vento para ambas formulagdes, aproximadamente 3,6 m s~ e 7,0 m s~! nas
formulacdes CL e CC respectivamente.

Figura 15 — Dependéncia média de Vrx g e da velocidade do vento local U para o nivel de
18,59 m, zo = 0,1 m e cobertura de nuvens de 0%
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Fonte: Autora
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Figura 16 — Dependéncia média de V1 € da velocidade do vento local U para o nivel de
95,45 m, rugosidade superficial igual a 0,1 m e sem cobertura de nuvens.
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Fonte: Autora

Acevedo et al. (2021) atribui que o efeito da capacidade calorifica exerce um con-
trole local sobre a transicao, e ndo a condutividade térmica.

4.2 Efeito da Cobertura de Nuvens

Para examinar a influéncia da cobertura de nuvens sobre a CLE é analisado como
o gradiente do fluxo de calor se comporta variando a cobertura de nuvens de zero até a
cobertura parcial de 90% (Fig. 17). A cruz, em vermelho, indica em qual velocidade de
vento geostrofico ocorreu a transigdo. Eles acontecem quando as linhas de contorno dos
fluxos de calor, tem curvatura maxima. Percebe-se que em ventos fortes j4 se encontra
em estado conectado (WSBL) e constante. Embora o efeito seja relativamente pequeno,
para céu claro (cobertura de nuvens = 0), maiores velocidades do vento geostréfico sao
necessarias para a mudanca de regime, o que corresponde com Holdsworth e Monahan
(2019).
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Figura 17 — Relagao do gradiente vertical do fluxo de calor, calculado entre o primeiro nivel
acima da superficie e 90 m, com o vento geostréfico e com a cobertura de nuvens.

€) Turfa-CC d) Areia-CC f) Argila-CC

Cobertura de Nuvens

Fonte: Autora

Em contrapartida, o aumento da cobertura de nuvens mantém a superficie mais
guente, menos estavel e mais turbulenta. O que leva a transigdo a ocorrer antes em com-
paracao com o mesmo vento geostréfico para o caso sem nuvens (MARONEZE et al.,
2019b). Holdsworth e Monahan (2019) encontraram resultados semelhantes aos encon-
trados neste trabalho, onde mostram que cobertura de nuvens influencia na transi¢cao dos
regimes da CLE.

4.3 Analise da influéncia dos parametros superficiais na altura da CLE

Inicialmente, para obter a altura da camada limite no modelo, definimos como sendo
a altura em que o fluxo de calor sensivel diminui para 5% do seu valor de superficie. As
Figs. 18 e 19 mostram a evolugao do perfil do fluxo de calor a medida que vai aumentando o
vento geostréfico, a linha tracejada indica a altura da camada limite. A Fig. 18, mostra uma
situacao sem cobertura de nuvens (céu claro), enquanto a Fig. 19, cobertura de nuvens
0,9. Na Fig. 18, é possivel observar que superficies com baixas capacidades calorificas
apresentam uma CLE mais rasas, por apresentar uma maior estratificagao térmica (turfa,
areia e argila respectivamente) (ACEVEDO et al., 2021).

Nota-se também que superficies tais como a turfa (baixo C,), tendem a ter maiores
fluxos de calor (em mdédulo), isso se deve ao fato de serem inicialmente mais frias, como é
evidenciado na Fig. 11, neste caso, serd necesséario mais energia para atingir ao um valor
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semelhante ao de equilibrio. E valido lembrar, que superficies mais frias irdo gerar menos
turbuléncia, ocorrendo entdo uma camada limite mais rasa.

Enquanto, ao analisarmos as formulagdes (CC e CL), formulagées CL apresentam
CLE mais espessa que a CC. Costa et al. (2020) comentam que modelos CL reproduzem
um CLE mais profundo devido apresentar maior turbuléncia.

Maroneze et al. (2019b) comentam que o aumento da cobertura de nuvens ira favo-
recer a quantidade de radiagdo de onda longa na superficie, ou seja, limita o resfriamento
radiativo noturno, assim, ambos os regimes (CC e CL) irdo formar uma CLE mais espessa
em relacdo a condicdo sem nuvens como é mostrada na Fig. 19. Note-se que a condi-
cao vento forte e alta cobertura de nuvens, é mais propenso a aumentar a turbuléncia,
assim, aumenta a transferéncia de calor para os niveis superiores, aumentando assim a
profundidade da camada limite.

Figura 18 — Evolucao do fluxo de calor com vento geostrofico. A linha tracejada representa
a altura da camada limite sem cobertura de nuvens.
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Figura 19 — Evolucao do fluxo de calor com vento geostrofico. A linha tracejada representa
a altura da camada limite, com uma cobertura de nuvens 0,9.
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5 CONCLUSAO

Ao longo deste trabalho, se apresentou uma base teérica e discutiu aspectos de
modo a compreender a transi¢cdo dos regimes da CLE por parametros externos. Foi utili-
zado um modelo de coluna simples com diferentes representacdes da estabilidade do es-
coamento. Em concordancia com estudos anteriores as fungdes de estabilidade impactam
na mistura turbulenta, impactando a na velocidade do vento em que ocorre a transicao de
regimes (WIEL et al., 2017; MARONEZE et al., 2019c; COSTA et al., 2020, entre outros).

A transicao de regimes na camada limite Estavel (CLE) foi determinada utilizando o
critério proposto por (COSTA et al., 2020), que considera a existéncia de 3 camadas simul-
tdneas, em regimes diferentes. A transicdo de regimes da VSBL para a WSBL acontece
sempre que a turbuléncia fica continua da superficie até a um determinado nivel. As ana-
lises realizadas aqui mostraram que as propriedades do solo influenciam fortemente nos
valores da transicao de regimes na CLE. Solos de baixa capacidade calorifica, como por
exemplo a turfa, perdem muita energia devido ao resfriamento radiativo, levando a um in-
tenso resfriamento e consequente desacoplamento entre a superficie e os niveis da acima
dela. Por outro lado, o desacoplamento ndo é tao intenso quando a transi¢ao é analisada
sobre solos com alta capacidade calorifica. E importante destacar que os resultados obti-
dos estao em concordancia com estudos anteriores (HOLDSWORTH; MONAHAN, 2019).

Quando a transicao é analisada em termos da cobertura de nuvens, as velocidades
necessarias para a transicao de regimes em um determinado nivel diminui, independente
do tipo de superficie utilizada. Isso ocorre, porque a cobertura de nivel reduz o saldo de
radiacao, fazendo com que o vento necessario para a transigao seja menor (ACEVEDO et
al., 2021).

A andlise da estrutura vertical da camada limite mostra que superficies com baixas
condutividades térmicas apresentam uma CLE mais rasas. Ao analisarmos as fungdes de
estabilidades, formulagcées CL reproduzem uma CLE mais profunda, assim como sugerido
por Costa et al. (2020). Além disso, 0 aumento de cobertura de nuvens contribui para uma
CLE mais espessa em ambas formulagdes e condi¢des de superficie.

Finalmente, o presente estudo apresenta como o balanco superficial impacta a tran-
sicao de regimes em um modelo que utiliza diferentes parametrizagées que relacionam a
turbuléncia com a estabilidade atmosférica e abre a possibilidade de novos estudos que po-
dem aprofundar as analises aqui apresentadas, tais como, estudar a validade de relacdes
que descrevem a variacao da altura com parametros superficiais, aprofundar as analises
da relagéo entre a velocidade de transi¢gdo com o saldo de radiacao e testar parametriza-
¢Oes para a transicdo em termos de parametros externos. Entretanto, esses sao desafios
para trabalhos futuros.
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