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ABSTRACT

The buoyancy length-scale, lb, is used to investigate the early evening transiction (EET) evolution of the surface boundary layer (SBL) structure above Pantanal (lb= σw/N, where σw is the standard-deviation of the vertical velocity fluctuation and N is the Brunt-Väissälä frequency). Theoretically, lb indicates which is the highest vertical turbulence length scale in the nocturnal stable boundary-layer and is related with the vertical motion suppression due to the static stability. Two SBL data classes have been defined: (i) with low level jet occurrence; (ii) without low level jet. The results show net differences in lb values for each one of analyzed classes. For the former i-class, the lb value oscillates between 2m and 20m during the EET and sometimes reaches higher values than 20m, what is not observed for ii-class data, whose values are lesser than 5m and do not vary strongly during night-time.  

RESUMO

É utilizada a escala de comprimento de flutuabilidade, lb, para investigar a evolução da estrutura da turbulência na camada limite superficial (CLS) acima do Pantanal (lb= σw/N, onde  σw é o desvio padrão da flutuação de velocidade vertical e N, a frequência de Brunt-Väissälä). Teoricamente, lb é um indicador da maior escala vertical da turbulência na camada limite noturna (CLN) e detecta o grau de supressão de movimentos verticais devido à estabilidade estática. Duas classes de dados foram estabelecidas: (i) com a ocorrência de jato de baixos níveis (JBN); (ii) sem a ocorrência de JBN. Os resultados mostram notórias diferenças no valor de lb para cada uma das duas classes em questão. Para a classe (i) o valor de lb oscila entre 2m e 20m na transição vespertina, podendo atingir valores mais elevados, o que não é observado para a classe (ii), cujos valores de lb são menores que 5m e pouco variam ao longo da noite.   
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MATERIAL E MÉTODOS

A Transição da camada limite instável para estável 


A transição vespertina (Early Evening Transition), TV, é um período de alteração nos processos de troca na superfície, resultando no decaimento da turbulência (Niewstadt e Brost, 1986; Acevedo e Fitzjarrald, 2001) como resultado de modificações rápidas nos termos de balanço de energia à superfície em decorrência da irrupção da noite. A TV freqüentemente ocorre sob condições de céu claro e ventos fracos. Geralmente, a transição ocorre em torno de uma hora antes do pôr do sol (Grimsdell e Angevine, 2002). Ela é muitas vezes dominada pela convergência do fluxo vertical superficial quando a camada de mistura turbulenta se reduz a uma camada estável rasa próxima à superfície, devido ao decaimento da energia cinética turbulenta (Acevedo e Fitzjarrald, 2001).



A camada limite noturna (CLN) forma-se logo antes do pôr do sol, quando o balanço de energia torna-se negativo devido ao resfriamento radiativo à superfície ser mais rápido do que o do ar adjacente, tornando o fluxo de calor sensível negativo (ou seja, da atmosfera para a superfície). Assim forma-se uma camada de inversão térmica imediatamente acima da superfície. Duas alternativas possíveis podem caracterizar os estágios seguintes da evolução da estrutura vertical da CLN: 

· Numa delas, predominam os fatores radiativos, uma vez que os fatores mecânicos existentes aí são irrelevantes;

· Na outra, os fatores mecânicos associados ao cisalhamento vertical da velocidade do vento podem se tornar dominantes particularmente quando se fazem sentir os efeitos da presença de jatos de baixos níveis (JBNs) à superfície.


Na CLN clássica, a turbulência decai passando a ser dominada por pequenos turbilhões isotrópicos o que resulta numa estrutura turbulenta estratificada estavelmente que se encontra influenciada predominantemente pelas taxas de resfriamento radiativo (André e Mahrt, 1982).


Sob certas condições muito estáveis, a Teoria da Similaridade não é mais válida na sua forma geral, tendo sido proposta uma extensão da mesma com validade local dentro de camadas finas, a chamada teoria da similaridade local z- menos (Sorbjan, 1989). Esta ocorre uma vez que a estratificação estável restringe o tamanho vertical dos vórtices turbulentos na CLE sendo que, mesmo próximo à superfície, a turbulência não é influenciada pela presença do contorno inferior e, consequentemente, a estrutura da CL depende explicitamente da altura acima da superfície z, ou seja, da estratificação z-menos (Cuxart et al., 2000). Embora este seja um assunto ainda pouco estudado (Smedman, 1997), é possível que este problema também interfira na definição das relações universais para a CLS estável. Outra possível causa para determinar a falência da teoria da similaridade sob condições estáveis associa-se à existência do JBN. 


Em condições muito estáveis, a turbulência pode ser mais forte no topo da camada de inversão superficial onde é, às vezes, gerada por cisalhamento vertical do vento na parte inferior do jato de baixos níveis. O surgimento do JBN propicia o aparecimento de características anômalas na CLN. 


Um jato em baixos níveis (JBN) é a região do campo vertical de velocidade do vento na qual se observa a existência de um máximo local no primeiro km acima da superfície e estende-se na vertical por algumas dezenas ou centenas de metros. Estes jatos em baixos níveis têm uma extensão horizontal de várias centenas de kilômetros e velocidades de vento que podem exceder 10 m/s (Oliveira, 1999). O vento máximo noturno forma-se na camada limite planetária noturna fortemente estável, freqüentemente em alturas entre 300-700 metros acima do nível da superfície, podendo alcançar velocidades de 2 a 3 vezes maiores do que valores diurnos médios.


São diversos os mecanismos que podem gerar um jato em baixos níveis (JBN). Um dos mecanismos mais freqüentes, responsável por um máximo noturno é a oscilação inercial pela qual passa a componente ageostrófica do vento, no pôr do sol, levando o mesmo a supergeostrófico (Blackadar, 1957). Esta oscilação resulta do fato de o equilíbrio entre a força de Coriolis, a força do gradiente de pressão e o termo de atrito, nas camadas superiores da camada limite atmosférica, CLA, ser rompido quando o termo de atrito é suprimido devido à ação da estabilidade nas camadas inferiores da atmosfera (Nai Ping et al., 1983; Mahrt et al., 1998; Estournel e Guedalia, 1990), o que permite que o vento acima da inversão alcance níveis supergeostróficos. Mahrt et al. (1979) tentaram identificar a altura do jato como um limite superior da extensão vertical da região do transporte turbulento significativo de momentum, o que pode ser explicado pela teoria inercial do jato noturno (Blackadar, 1957). O vento máximo noturno em baixos níveis pode também estar associado com um gradiente de pressão baroclínico que diminui com a altura. Devido aos efeitos de atrito, o vento máximo não ocorre na superfície, mas um pouco acima desta. Ou seja, através de ambos os efeitos, inercial e baroclínico, o vento máximo associa-se com uma diminuição da turbulência (Mahrt et al.,1979).


Outros mecanismos importantes incluem: ventos associados com o resfriamento radiativo da superfície sobre terreno inclinado (Stull 1988; Moeng e Sullivan, 1994), acelerações advectivas (Peagle e Rash, 1973), variações na escala sinótica do vento geostrófico (Mahrt, 1981) e a geração de gradientes de pressão de mesoescala em resposta ao aquecimento horizontalmente heterogêneo sobre um terreno inclinado ou não uniforme (Nai Ping et al., 1983; Stull, 1988).


Como comentado por Mahrt (1999), quando a camada limite se encontra muito estável, a principal fonte de turbulência pode estar elevada, talvez no topo da camada de inversão superficial. A turbulência elevada pode ser gerada pelo cisalhamento do vento associado com um JBN noturno (Smedman, 1997) ou com ondas de gravidade (Forrer e Rotach, 1997). Mahrt (1999) citando Derbyshire (1990), argumenta que, em condições muito estáveis, o escoamento próximo à superfície não consegue manter continuamente a turbulência devido ao termo de flutuabilidade na equação do balanço de enegia cinética turbulenta (ECT) se tornar maior do que o termo de geração por cisalhamento do vento e atuar no sentido de destruir a criação de ECT. Daí decorre que na camada limite (CL) muito estável a turbulência pode ser intermitente e ocorrer como rajadas geradas de cima para baixo. Sendo assim, a CL muito estável pode assumir um caráter de geração de turbulência via cisalhamento do vento do topo para baixo, em que a principal fonte geradora de turbulência encontra-se separada da superfície. Isto é, a principal fonte de turbulência é elevada, talvez no topo da camada de inversão superficial e separada da superfície por regiões de forte estabilidade. 


Uma categoria para classificar a CLN pode ser constituída por uma escala de comprimento associada aos maiores vórtices mecânicos na CLS estável. Este parâmetro clássico, indicador da maior escala vertical de turbulência na CLN foi utilizado por Nieuwstadt e Brost (1986) em um estudo sobre o decaimento da turbulência na CLA residual. Esta escala de comprimento para a turbulência na CLN indica o grau de supressão de movimentos verticais pela estabilidade estática (Stull, 1988). Esta escala é chamada de escala de comprimento da flutuabilidade (lb), e pode variar de algumas centenas de metros sob estratificação fraca, para menos de um metro, sob condições de turbulência fraca e estratificação forte. Esta escala é dada pela fórmula:

                                                   lb = (w/N                                               (1)                                  

Onde: 

(w é o desvio padrão da velocidade vertical do vento.

N é a freqüência de Brunt-Väissälä 


Naturalmente, lb só pode ser definido quando existem condições estáveis próximo à superfície, de tal forma que, quando há instabilidade, este parâmetro não pode ser obtido. N = 0 indica estratificação neutra, situação ideal em que lb tende ao infinito (Dahlquist, 1993). Sugere-se que lb possa representar um bom indicador da influência que os JBNs exercem na estrutura da turbulência na camada limite superficial atmosférica. Neste estudo, são estabelecidas duas classes para os dados colhidos na CLN no Pantanal. Classe I, com a presença de JBNs e classe II, sem a ocorrência dos mesmos. Dada a importância do comprimento lb para caracterizar a estrutura da CLS noturna, espera-se que o mesmo apresente características evolutivas diferentes na CLN, dependendo da classe a que pertença, o que efetivamente foi confirmado pelos resultados. 


Para a realização do presente estudo foram utilizados dados de radiossondagens e de torre micrometeorológica coletados durante o Experimento IPE-2, realizado na estação seca de 1999, na Base de Estudos da Universidade Federal do Mato Grosso do Sul (UFMS) em Corumbá, ao sul do Pantanal.

ANÁLISE DOS RESULTADOS


Na figura 1a é mostrada a evolução temporal de lb no Pantanal, durante a transição vespertina para um dia representativo da classe I (com JBN, cor preta) e outro da classe II (sem JBN, cor vermelha). A figura 1b mostra o valor médio de lb correspondente ao conjunto de dados disponíveis para o período estudado do Experimento IPE-2 (Pantanal seco, setembro de 1999), com e sem jato.
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Figura 1a. Evolução da escala de flutuabilidade lb na CLS estável do Pantanal ao final dos dias 14 e 17/09/99, típicos das classes I (preto) e II (vermelho), respectivamente (estação seca com e sem jato).

Figura[image: image2.wmf]IPE-2 Dados de Torre Escala de Flutuabilidade com e sem jato (14 e 17/09/99)
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 1b. Variação temporal média da escala de flutuabilidade, lb ,na CLS estável do Pantanal, durante o período de transição tarde-noite, para vários dias de dados do Experimento IPE-2, classes I (preto) e II (vermelho) (respectivamente, estação seca com e sem jato) .

[image: image3.wmf]IPE-2 Dados de Torre - Média da Escala de Flutuabilidade

0

2

4

6

8

10

12

14

16

18

20

14

15

16

17

18

19

20

21

22

23

24

Hora (Hs)

l (m)

Com jato

Sem jato


Na figura 1a, na classe I, lb é observado a partir das 15:00h, apresentando um valor mínimo às 18:00h, depois do qual volta a crescer podendo atingir valores próximos a 50 m como foi observado no Pantanal na noite do dia 19/09/99, marcada pela presença de um JBN intenso abaixo de 600 m de altura. No entanto, entre 20:00 e 21:00h, este parâmetro não é definido devido a ((v/ (z < 0 durante o período. Este constitui fenômeno bastante peculiar que ocorre na CLN próximo à superfície, quando há condições instáveis. Embora tal situação pareça ser anômala, relatos apresentados na literatura indicam que tais fenômenos são possíveis (Mahrt,1999), quando as ondas de gravidade associadas com a freqüência de Brunt- Väisälä estão presentes. Autores como Nai Ping et al. (1983) e Zeri (2002) já identificaram situações em que ondas de gravidade interagindo com turbulência podem gerar tal tipo de situação, este último, analisando dados do Pantanal. Como lb é um indicador da turbulência na CLS, espera-se que esta intensificação esteja associada com a capacidade de mistura de um JBN, a qual, por sua vez, está estreitamente associada ao aumento noturno nos valores de lb. 


Na classe II (figura 1b), a escala de flutuabilidade pode ser observada a partir das 17:00h. Às 20:00h apresenta um aumento, voltando a cair até chegar a valores inferiores a 1 m. É interessante observar que apresenta valores muito menores do que os da classe I. 


A figura 1c apresenta valores dos desvios-padrões de lb em função do horário, para dados das duas classes supramencionadas, para vários dias. Observa-se uma notória diferença entre os valores do desvio-padrão de lb, para as duas classes em questão.

Figura 1c. Evolução do desvio padrão da escala de flutuabilidade durante vários dias de dados, no período de transição vespertina, Experimento IPE-2, para cada uma das classes de CLN (estação seca com e sem jato).


Uma consideração geral deve ser formulada aqui. Quando não há jato, a turbulência em geral é muito fraca (conforme mostrou a discussão anterior sobre lb) e assim ela não é responsável pelo resfriamento da CLS. Nessas condições, as trocas radiativas de calor devem predominar. Por outro lado, quando há jato, as trocas turbulentas dominam o resfriamento da CLS. Entretanto, algumas vezes há fluxo positivo de calor após o pôr-do-sol. Zeri (2002) analisou um episódio similar ocorrido no Pantanal, quando do Experimento IPE-2, utilizando informação da diferença de fase entre o sinal de ( e w para investigar se existiam ondas de gravidade durante tais episódios. Baseado em conclusões de autores tais como Nai-Ping et al. (1983), Rees (2001) e Blumen (2001) ele concluiu que os episódios de fluxo de calor sensível positivo à noite devem estar associados com processos físicos complexos envolvendo interação entre turbulência e ondas de gravidade. Todavia, não foi possível aprofundar esta investigação em virtude da inexistência de dados capazes de permitirem a determinação do comprimento de onda das ondas de gravidade.

CONCLUSÕES


Prova-se que a ocorrência de jatos de baixos níveis na camada limite noturna acima do Pantanal introduz modificações significativas na estrutura da turbulência próximo da superfície, o que é mostrado pelos padrões de variabilidade do comprimento de flutuabilidade ao longo da noite em situações com ou sem a ocorrência de jatos.
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