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RESUMO

Neste estudo foram utilizados dados medidos em torre micrometeorol6gica, localizada
no municipio de Miranda (19°6' S e 57°0' W), Pantanal M atogrossense para caracterizar
aspectos da egtrutura da turbuléncia na Camada Limite Atmosférica em periodo de
transicdo entre a estagdo Umida e a estagdo seca. A Transformada em Ondeletas foi
utilizada na andlise dos sinais turbulentos, o que possibilitou a filtragem passa-alto dos
dados turbulentos e a obtencdo de diagramas em tempo-escala que mostraram aspectos
interessantes da variabilidade das contribuicdes por escala para os fluxos turbulentos. E
possivel que as caracteristicas do Pantanal semi-inundado favorecam o surgimento de
circulacbes locais e consequentemente, de flutuagbes de baixa freqiéncia, o que
dificulta a definicdo de uma falha espectral e a separaco entre média e flutuacéo
turbulenta. Os dados medidos com instrumentos de resposta lenta, provavel mente dentro
da subcamada de transicdo, mostraram alguma discrepancia com as relagbes
estabelecidas pela Teoria da Similaridade de Monin e Obukhov, especialmente para as
trocas de momentum sob condi¢des instaveis. Os dados obtidos com instrumentos de
resposta répida, medidos acima da subcamada de transi¢do, apresentaram bom acordo
com as parametrizages dos momentos turbulentos de segunda ordem. As caracteristicas
complexas do terreno ndo eram totalmente isotropicas e a atura do deslocamento do
plano-zero, calculado pelo método de De-Bruin e Verhoef, variou segundo a diregéo do
vento médio. As informagdes fornecidas pelos espectros turbulentos das componentes
horizontais de velocidade, permitiram que se estimasse razoavelmente bem, através da
metodologia propogta por Liu e Ohtaki, a altura da camada de mistura para condigdes
instaveis.



SOME THEORETICAL AND EXPERIMENTAL ASPECTS OF THE SURFACE
LAYER ABOVE THE “PANTANAL MATOGROSSENSE”

ABSTRACT

In this study it was used data from the micrometeorological tower located at Miranda
city (19°6° S 57°0 W), in the Pantanal Matogrossense, in order to characterize aspects
of the structure of turbulence in the atmospheric boundary layer, in the transition period
between wet and dry seasons. The Wavelet Transform was used in the analysis of the
turbulent signals, which allowed the high-pass filtering of the turbulent data and the
obtained time-scale diagrams showed interesting aspects of the variability of covariance
contribution to turbulent fluxes in different scales. It is possible that the semi-flooded
Pantanal characteristics favor the presence of local circulations, and as a consequece,
low-frequency flutuations, makes difficult to define accurately the spectral flaw and the
separation between the average and turbulent flutuation. The data taken from the slow
response instruments showed some discrepancy compared to the relations established by
the Monin-Obukov Similarity Theory, specially concerning the momentum exchanges
under unstable conditions, probably due to the transition sublayer. The data measured
from fast response instruments, taken above the transition sublayer, presented good
agreement compared to the parameterizations of turbulent momentum of second order.
The complex characteristics of the terrain were not totally isotropic and the
displacement height of the zero-plane, calculated by the De-Bruin and Verhoef method,
changed according to the average wind direction. The infomation given by the turbulent
spectra of the horizontal components of velocity allowed a good estimation of the mixed
layer height for unstable conditions, utilizing the methodology proposed by Liu and
Ohtaki.
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CAPITULO 1

INTRODUCAO

Dentro do contexto do Experimento Interdisciplinar do Pantanal (1PE), este trabalho tem
por objetivo estudar aspectos da evolucéo da estrutura da Camada Limite Atmosférica
(CLA) sobre a regido do Pantanal Matogrossense, em um periodo de transicdo entre a
estacdo Umida e a estacdo seca. Paratal, foram utilizados basicamente dados coletados
em torre micrometeoroldgica, durante a segunda campanha intensiva, |PE-1, realizada
entre 0os meses de maio e junho de 1998, e também algumas sondagens verticais da
amosfera efetuadas na primeira campanha (IPE-0), readlizada entre os meses de
setembro e outubro de 1996.

Dentre as caracteristicas mais importantes no periodo de transicdo, mencione-se a
existéncia de numerosas regides inundadas acompanhadas de outras secas, 0 que torna
0 balanco de energia muito peculiar: circulacbes locais e de mesoescala transportam
calor e umidade de uma regido para outra, em funcdo dos gradientes horizontais
existentes; o albedo acima da lamina d’ égua apresenta evolucdo diurna caracteristica,
com periodos em que seu valor € muito maior do que aguele encontrado na maioria das
superficies secas; as caracteristicas especificas da rugosidade aerodinamica (a qual néo
€ isotrdpica), contribuem para estabelecer regimes de trocas turbulentas particulares, os
guais, as vezes, ndo obedecem a Teoria da Similaridade de Monin e Obukhov.

Neste cenario micrometeorologico, foi possivel a obtencdo de estimativas de parametros
turbulentos na subcamada de transicdo e acima desta. Quando as medidas foram
efetuadas dentro da referida subcamada, as parametrizacbes mais importantes
apresentaram discrepancias similares, em alguns aspectos, aquelas ja relatadas para
camadas acima de florestas e savanas. Acima da subcamada de transicéo, as medidas

obtidas com instrumentos de resposta rapida, mostraram bom acordo com os resultados
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existentes na literatura, o que foi verificado especialmente nos estudos realizados com
momentos estatisticos de segunda ordem das variaveis turbulentas.

As andlises dos sinais turbulentos em tempo-escala, permitiram que se dispusesse de
boa visualizagéo das contribuicdes , por escala, das covariancias entre as flutuagdes da
componente de velocidade vertical do vento e atemperatura potencial. Ficou evidente a
existéncia de contribui¢des positivas e negativas para as covariancias, dependendo da
escala em gue ocorreram, 0 que parece indicar uma manifestacdo interessante e pouco
estudada, da acéo das circulagdes locais superpostas a escoamentos turbulentos.

Foi desenvolvida metodologia especifica para a estimativa da altura da camada de
mistura, com informagdes provenientes de medidas de resposta rapida coletadas em um
unico nivel, acima da subcamada de transicdo, e utilizando também, as parametrizacoes
fornecidas pela Teoria da Similaridade. A validac&o de tais resultados com os dados de
radiossondagens (realizadas durante o Experimento | PE-0) mostrou que tal metodologia
€ aceitavel para condicdes instaveis, mas falha em condicoes estaveis.

Esse trabalho compreende as seguintes etapas.

a) Descricdo das caracteristicas geograficas, meteoroldgicas e climatologicas da
regido do Pantanal Matogrossense, bem como o sitio experimental e as
grandezas meteoroldgicas medidas;

b)  Apresentacdo dos elementos tedricos necessarios para o fundamento deste;

c¢) Descricdo da metodologia criteriosa que testou a qualidade e consisténcia dos
dados;

d Apresentacdo dos estudos das parametrizacbes de  grandezas
micrometeorologicas na Camada Limite Superficial (CLS), espectros,
variancias e outros momentos estatisticos de segunda ordem , que envolvem
dados de respoda répida e de resposta lenta, verificando as condigdes de
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validade da Teoria da Similaridade de M-O. Além disso, sera testada uma
metodologia para estimativa da altura da camada de mistura.

N&o se pode esperar que este estudo seja completo, dado o tempo exiguo em que foi
elaborado. Mas, certamente, ele abre caminho para a definicdo de edtratégias mais
precisas para experimentos futuros, e para elaboracdo de modelos fisicamente mais
realisticos para simular o escoamento atmosférico acima do Pantanal em periodo de
transicéo.
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CAPITULO 2

EXPERIMENTO INTERDISCIPLINAR DO PANTANAL (IPE-1)

2.1 O PANTANAL

O Pantana, uma das maiores &eas de sedimentacdo do mundo, ocupa parte
consideravel do centro oeste brasileiro e se estende pela Argentina, Bolivia e Paraguali,
onde recebe outras denominaces (Magahaes, 1992). Essa imensa planicie tem seus
limites demarcados por variados sistemas orograficos tais como chapadas e serras, e é
cortada por uma grande quantidade de rios todos pertencentes a Bacia do Alto Paraguai.
Ocupa, em territério brasileiro, uma érea de 138.183 km?* (Vila da Silva e Abdon, 1998)
em partes dos Estados do Mato Grosso (MT) e Mato Grosso do Sul (MS). Do lado
brasileiro (norte, leste e sudeste) o Pantanal é circundado por terrenos de altitude entre
600-700m, estendendo-se a oeste até os contrafortes da Cordilheira dos Andes e

prolongando-se ao sul até as planicies pampeanas centrais.

A regido do Pantanal Matogrossense destaca-se por suas caracteristicas hidroldgicas
peculiares (Sa et al., 1998) com dois regimes sazonais distintos, com épocas secas (de
abril a setembro) e épocas inundadas de acordo com a intensidade e duragdo das
precipitaces (Garcia e Castro, 1986; Rao et al., 1996), e por possuir uma climatologia
pouco estudada e ma compreendida (Vila da Silva, 1991). Algumas questdes
importantes sobre a climatologia da regido central do Brasil, referem-se a origem da
&gua que precipita sobre ela e ao destino que a mesma tera apds evaporada. E possivel
gue estas estejam associadas a ocorréncia de jato de baixos niveis na regido (James e
Anderson, 1984; Guedes, 1985; Berri e lzunza, 1993; Nogués-Paegle e Mo, 1997) e a
existéncia da Zona de Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS) (Kodama, 1992; Figueroa
et al., 1995).
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O escoamento atmosférico da regido predominantemente de noroeste para sudeste,
apresenta-se mais meridional durante o verdo austral, 0 que pode ser responsavel pela
elevacdo dos indices de umidade verificada em torno do més de outubro (Rao et a.,
1996). E provével que a ocorréncia de jato de baixos niveis a leste dos Andes tenha um
importante papel no transporte de umidade, conduzindo grande quantidade desta
proveniente do Atlantico Tropical via ventos alisios. Estes, ao passarem sobre a regido
amazonica, sdo defletidos pela barreira topogréfica (Andes), cruzando entdo a regido
central da América do Sul em direcdo ao Atlantico Sul. Esse transporte de umidade
pode estar relacionado com a formagdo de uma zona de convergéncia e de intensa
convecgdo orientada de noroeste para sudeste nos subtropicos, proxima a costa sudeste
do Brasil, projetando-se no oceano Atlantico Sul e conhecida como ZCAS.

A temperatura média anual do Pantanal flutua em torno dos 25°C, chegando a alcancar
40°C durante o verdo. Durante o inverno a temperatura pode chegar a 0°C, devido a
ocorréncia de frentes frias (Por, 1995) que influenciam a circulagdo atmosférica fazendo
com que haja reorganizacéo do escoamento durante a sua passagem.

A diversidade das condi¢gdes ambientais determina uma grande variedade de vegetacao.
Em regides de dtitude intermediéria, onde o solo é arenoso e é&cido, encontra-se a
vegetacdo tipica do cerrado caracterizada por arvores de porte médio onde sobressaem
espécies particulares como os paratudais, carandazais e buritizais. Em regifes mais
baixas e (imidas as gramineas predominam. As margens dos rios encontram-se as matas
ciliares, formadas por arvores de grande e médio porte. Diversas plantas aguaticas, com
raizes fixas ou flutuantes, povoam os rios e lagos, dentre as quais destaca-se 0s aguapés
(Magalh&es, 1992; Por, 1995).

Devido a importancia desse sistema Unico, faz-se necessario 0 estudo
micrometeoroldgico da regido para que se possa melhor compreender as diversas
componentes dos processos de trocas de energia, bem como suas variagdes sazonais (as
influéncias da lamina d &gua no balanco de energia). Com esse intuito esta sendo
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realizado um amplo programa de estudo, denominado Projeto Interdisciplinar do
Pantanal (IPE), que visa investigar a estrutura da Camada Limite Superficial (CLS)
acima da regido através da obtencdo de um conjunto de dados micrometeorol 6gicos. A
primeira campanha, 1PE-O, ocorreu entre os meses de setembro e outubro de 1996
(estagdo seca), e possibilitou a obtencdo de estimativas dos fluxos turbulentos, além de
oferecer subsidios para a compreensdo de fatores que determinam a sua variabilidade
temporal e espacial (Bolzan, 1998). Durante 0 més de maio de 1998 (estacéo Umida) foi
realizada uma segunda campanha, | PE-1, cujo conjunto de dados coletados sera descrito

aseqguir.

2.2SITIO EXPERIMENTAL E INSTRUMENTOS

O sitio experimental da campanha IPE-1 localiza-se préximo a Base de Estudos do
Pantanal, da Universidade Federal do Mato Grosso do Sul (UFMS), na regido sul do
Pantanal Matogrossense (19°6° S e 57°0' W) em Passo do Lontra, municipio de Miranda
(Fig. 2.1). Sua escolha deveu-se as condigdes de infra-estrutura disponiveis e a boa
localizacéo da Base da UFMS. Nesta os ventos predominantes sdo de noroeste, o que
faz com que tragam informacfes do Pantana central para o sitio experimental. Ali foi
fixada uma torre micrometeoroldgica de aluminio com 21m. de altura, conforme Fig.
(2.2).

Durante o experimento |PE-1, realizado entre os dias 11 de maio e 01 de junho de 1998,
foram coletados os dados micrometeorolégicos mencionados na Tabela (2.1) . As
disposi¢des dos instrumentos na torre micrometeorol gica estéo ilustradas na Fig. (2.3).
Quanto a campanha anterior, 1PE-0, teve seu sitio experimental a aproximadamente 1
Km daquele do experimento IPE-1, em area dominada por vegetacdo do tipo paratudal.
Maiores informagdes sobre essa campanha, bem como as medidas coletadas, podem ser

encontradas em Bolzan (1998).
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Fig. 2.1- Localizagcdo do Pantanal Matogrossense (regido delimitada em verde) e da
Base de Estudos do Pantanal (marcagdo em vermelho).
FONTE: Magalhées (1992, p.9)
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Fig. 2.2 - Foto datorre micrometeorol dgica utilizada no Experimento | PE-1.

As condiges de pista (Fig. 2.4) mostraram-se bastante peculiares e dependeram
consderavelmente da direcdo do vento dominante, o que deve influenciar as
caracteristicas aerodindmicas do escoamento. Proximo a torre micrometeoroldgica,
havia uma extensa lamina d’agua com profundidade varidvel no espago e no tempo.
Esta lamina, com cerca de uma dezena de cm, em média, esteve coberta por gramineas e
plantas aquaticas. Ao sul da torre encontra-se um extenso cinturdo de mata ciliar e
paratudais, distantes aproximadamente 500m daquela. Ao norte e a oeste a vegetacdo
apresenta arbustos e arvores de médio porte esporédicos, situados em regido com
extensas &reas de graminess. A |este as gramineas s3 predominantes (campos limpos).

29



TABELA 2.1 - GRANDEZAS ATMOSFERICAS MEDIDAS NO EXPERIMENTO
IPE-1 E OS RESPECTIVOS INSTRUMENTOS

Altura Grandezas I nstrumentos
(m.)
25,00 uv,w,T,q Anemdmetro Sénico 3D (Gill e Lycor, software Solent) —21Hz
22,76 U, DU Anembdmetro: Velocidade e Diregéo do vento (RM-Y oung)
21,50 U, Tp, Tw Anemdmetro (Vector Inst.) e Psicrometro (TEMP 107 da Campbell,
montado no Instituto de Hidrologia, RU)
21,30 Ppt Pluvidmetro (Didcot)
20,40 R, Saldo radiémetro (Rebs)
17,60 UT,q Anemdmetro Sonico 1D (CA27 - Campbell) + higrometro (KH20 —
Krypton) —10Hz
15,70 U, Tp, Tw Anemdmetro (Vector Inst.) e Psicrometro (TEMP 107 da Campbell,
montado no Instituto de Hidrologia, RU)
11,80 UT,q Anemdmetro Sonico 1D (CA27 - Campbell) + higrometro (KH20 —
Krypton) — 10Hz
11,12 P Bardmetro (Y elow Spring)
09,75 U, Tp, Tw Anemdmetro (Vector Inst.) e Psicrometro (TEMP 107 da Campbell,
montado no Instituto de Hidrologia, RU)
08,10 U, Tp, Tw Anemdmetro (Vector Inst.) e Psicrometro (TEMP 107 da Campbell,
montado no Instituto de Hidrologia, RU)
urT Sbnico 1D (CA27 — Campbell) — 10 Hz
04,00 R, K7, K, K- | Sado radiémetro (Rebs) e pirandmetros espectrais com e sem filtro
(Eppley)
03,75 U, Tp, Tw Anemdmetro (Vector Inst.) e Psicrometro (TEMP 107 da Campbell,
montado no Instituto de Hidrologia, RU)
02,00 U, Tp, Tw Anemdmetro (Vector Inst.) e Psicrometro (TEMP 107 da Campbell,
montado no Instituto de Hidrologia, RU)
0,01; 0,02; | Teoio Termistores (Temp 107 da Campbell)
0,05; 0,10;
0,20; 0,40
0,01;0,03; |G Fluximetros (Rebs)
0,07 0,02;
0,05
0,20; 0,40 | Qw0 Sensores de umidade no solo (DCM/INPE)
0,01-0,07 | Tagua Termopares (Campbell)

FONTE: Alvalaet al. (1998).

u, v, w, T, g indicam as medidas de resposta répida das componentes de velocidade do vento, da
temperatura e da umidade, respectivamente; U, DU exprimem as medidas da vel ocidade e da direcdo do
vento, respectivamente; R, € o saldo de radiacéo; K, K¢ , K- as medidas da radiacdo solar incidente
(sem e com filtro) e refletida, respectivamente; Tp e T, as temperaturas de bulbo seco e Umido,
respectivamente; Ppt a precipitagdo pluviométrica; P a pressdo atmosférica; Teio € Jsio @ Medidas da
temperatura e da umidade do solo, respectivamente, G o fluxo de calor no solo e Ty, a temperatura da

agua.
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Fig. 2.3- Esguema mostrando a disposicdo dos instrumentos de medida na torre

micrometeorol 6gica do Experimento |PE-1 (maio de 1998).

A direcdo predominante do vento, como citado anteriormente, é de noroeste, sendo que
a mesma modificou-se quando da passagem de sistemas sinéticos de grande escala,
Situacdo em que tornou-se de sul. Uma descricdo mais detalhada da direcéo do vento
predominante, bem como das condi¢cBes climéticas durante o experimento, serdo
encontradas nos capitul os posteriores.
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b)

Fig. 24- Fotos das condicbes de pista proximas a torre micrometeorologica do

Experimento |PE-1. a) vista norte; b) vista sul.
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CAPITULO 3

ELEMENTOSTEORICOS

3.1 IMPORTANCIA DA CAMADA LIMITE SUPERFICIAL

A CLA é definida como a parte inferior da Troposfera que esta sob influéncia direta da
superficie terrestre e responde as forgantes da superficie em escalas de tempo da ordem
de uma hora ou menos. Sua espessura depende das condigdes atmosféricas e € bastante
variavel no espago e no tempo, podendo apresentar valores desde centenas de metros até
mais de 1 km. A regido inferior da CLA é chamada de Camada Limite Superficia
(CLS), que se estende ndo mais que 100 metros acima da superficie e onde os efeitos de
rotacéo da Terra podem ser desconsiderados.

A CLS é caracterizada pela turbuléncia induzida através de forcantes que atuam
sobretudo em seu contorno inferior e que determinam a existéncia de gradientes
verticais de temperatura, umidade e velocidade do vento, dentre outras grandezas. E um
local de grande interesse prético e cientifico, pois é nessa camada que ocorrem
significantes transferéncias de momentum, calor sensivel, calor latente, gases-traco e
aerossois, entre a superficie terrestre e a atmosfera, que séo muito importantes para a
manutencdo da vida na Terra e para o entendimento de problemas aplicados a
meteorologia e a climatologia.

Dentre algumas aplicagdes citam-se a dispersdo e diluicdo dos poluentes do ar, que
dependem das condigdes determinadas pela estrutura da turbuléncia nessa camada. E
importante em Agrometeorologia na estimativa da evapotranspiragdo, que aguda a
estabelecer a necessidade de agua das plantas, proporcionando um melhor
gerenciamento agricola. Em aviacdo pois, apesar da tecnologia avangada disponivel, ha
necessidade do conhecimento da turbuléncia na CLS para redlizagdo de pousos e
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decolagens com seguranca. E igualmente importante na seguranca do lancamento de
foguetes, no estudo da propagacdo de ondas eletromagnéticas (radio, televisdo,
telefonia, etc.) e em outras em aplicagbes como a Biometeorologia, sem falar em

guestdes relacionadas ao aproveitamento de energia edlica.

O estudo de processos fisicos que ocorrem na CL S, implica um conhecimento detalhado
dos movimentos do ar proximo a superficie, e das variaches de temperatura e de
umidade préximo ao solo. Assim, faz-se necessario mencionar as principais equacoes
gue governam 0s processos micrometeorol 0gicos nestas condi goes.

3.2 EQUACOES QUE CARACTERIZAM O ESCOAMENTO PROXIMO AO
SOLO

O tratamento matematico do escoamento do ar é baseado nas leis fundamentais de
conservagdo de massa, momentum e energia, além da lei dos gases, e cujas equacdes

governantes sdo respectivamente (Garratt, 1992):

i lru) -

it 9 (3.1)
du 1 9p T°u, _
B BN L A a- fe.u =
dt r ﬂxi dl39 ceIJSUJ +n ﬂsz 0 (32)

d(cpq) =k 1]z(cpq) +£ ﬂRj
dt T (3.3
dg_, Ta
dt g % (3.4



p=rRT, (3.5)

onde r éadensidade absolutado ar, g é a umidade especificado ar, g € a aceleracéo
da gravidade, u, é a componente da velocidade do vento na diregdo i, q é a
temperatura potencial, p é a pressdo , T, € a temperatura virtual, f. é a forgca de
Coriolis, n € aviscosidade cinematica do ar, k; € difusividade térmica molecular do ar,
k, € a difusividade molecular do vapor d’agua, c, € o caor especifico a pressdo

constante do ar, R; eo fluxo radiativo de calor e R, € a constante do gas para o ar seco.

Para um escoamento na CLA, admitindo-se a existéncia da falha espectral (Stull, 1988),
as varidveis das equacles governantes, tais como velocidade do vento e temperatura,

podem ser decompostas em parte média e parte perturbada (u =G+u'), 0 que,
juntamente com algumas regras de eliminacdo (de termos em expansdes matematicas)

congtitui a chamada decomposicéo de Reynolds. A parte média representa os aspectos

deterministicos do escoamento, enquanto a perturbacdo representa o efeito da
turbuléncia que esta sobreposta as grandezas médias. Apos a decomposi¢do, aplicam-se
as equacOes governantes a média de Reynolds e as seguintes aproximacles de
Boussinesq (Mahrt,1986; Garratt,1992):

a) A viscosidade dindmica(m=r n ) e a condutividade térmica molecular k, sdo
constantes por toda CLA. As propriedades moleculares associadas com a
presséo e a temperatura podem ser desprezadas;

b) O cdor geado pela tensGo de viscosidade € desprezado na equagdo
termodinamica;

c) O escoamento é tratado como incompressivel, salvo nas situacBes previstas
pela aproximagao de Boussinesg (Mahrt, 1986; Stull, 1988);

d) Futuacbes em propriedades do fluido s&o muito menores que as quantidades
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de referéncia ou médias aeg’T_,r_ << 12;
pO TO r 0 ﬂ
€) Podemos desprezar flutuactes da pressdo estéticanalel do gésided,;
f)  Flutuagbes na temperatura, que estdo associadas a flutuagcbes de densidade
(item anterior), tornam-se importantes somente quando ocorrem em associ agao

com a aceleracéo da gravidade.

Aplicando o conjunto de aproximagdes acima as equagdes governantes, temos as
equacdes médias do movimento, temperatura potencia virtual e umidade especifica em
uma CLA horizontalmente homogénea:

x; j 9z (3.6)

Ta, . 1 TR, Tlwa,
fit rc, Yz |4 (3.7)

t 9z (3.8)

Via andlise de escala podemos mostrar que na CLS as forgas turbulentas dominam as
forcas de gradiente de presséo e de Coriolis. Considerando o escoamento ao longo do
eixo x (representando a direcdo do vento médio) e estacionério, a Eq. (3.6) torna-se:

fluw)_,

9z (3.9
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Em analogia com a difusdo molecular, a teoria da difusdo turbulenta na CLS permite,

sob certas condices, expressar os fluxos de momentum (u'w |, calor sensivel (wq, | e

calor latente (wq') em termos de gradientes na diregio vertical (Garratt,1992):

m ﬂZ
- . T4,
oW "z (3.10)
(wq)=-«, Ja
Wq - w ﬂz

onde K, K, e K, sdo os coeficientes de difusividade turbulenta para momentum,

caor sensivel e calor latente, respectivamente. Substituindo a relacdo (3.10) na Eq.
(3.9):

& fuo_,
1z § 1z 5 (3.11)

Integrando em z, da superficie (z=0) até uma altura arbitréria dentro da CLS (z =h),

e utilizando a definicdo de velocidade de fricgdo (escala de velocidade turbulenta para a
CLS):

ondet =-r (uw) éatensio de Reynolds (ou fluxo turbulento de momentum), temos:
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Ko - e
1z (3.12)

que € a equacdo do movimento para CLS.

Similarmente, as equagdes do fluxo de calor sensivel e do fluxo de calor latente para

CL S podem ser expressas por :

K ﬂq—" =- &
h
)[4 re, (3.13)
KW m - _ E
|4 rc (3.19)

onde Q, € o fluxo turbulento de calor sensivel e E € o fluxo turbulento de calor latente,

ambos a superficie. Devido a analogia entre as flutuacfes de temperatura e de umidade
na CLS (Hill, 1989; Liu et a., 1998), ndo serdo expressas posteriormente as relagoes
para umidade.

Utilizando-se a Eq.(3.2) e aplicando-se as regras de Reynolds na decomposicdo da
velocidade do vento, pode-se definir a energia cinética turbulenta média por unidade de

massa

e==|u

Esta € uma das mais importantes varidveis micrometeorologicas pois, fornece a

intensidade da turbuléncia atmosférica e esta diretamente relacionada aos transportes
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turbulentos na CLS. A equagdo do balanco da energia cinética turbulenta exprime as
relagdes que existem entre a producdo, o transporte e a dissipagdo desta grandeza,
caracterizando a estrutura da turbuléncia atmosférica através de um “fechamento” de

segunda ordem da mesma.

Considerando um sistema de coordenadas alinhado com o vento médio, assumindo
homogeneidade horizontal e desprezando a subsidéncia, podemos definir a equagéo do
balanco da energia cinética turbulenta e para a CLS como (Wyngaard e Coté, 1971;
Stull, 1988) :

Te_ 9 fwq)- fow)lu. Twe) 1fwp)
‘Ht_q_quv R R (3.15)

onde 0s termos representam:

1) Variagdo temporal de e (sob condicdes estacionarias este termo se anula);
I1)  Produgdo/Destruicdo por flutuabilidade. Expressa o trabalho efetuado pelas
forgas de flutuabilidade;

1) Producso mecanica de e devido a interagio da tensdo de Reynolds com o
gradiente vertical do vento médio;

IV) " Transporte turbulento de e;
V) Termo de correlacéo de pressdo. Exprime a transferéncia de energia de um
ponto a outro do espaco por causa das flutuagdes de pressao;

V1)  Dissipacdo de e. E ataxa de conversio de energia turbulenta em calor.
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Na CLS o termo de producéo de e desempenha um papel fundamental na alimentagdo
das flutuacOes turbulentas devido ao forte cisalhamento vertical do vento ai existente e
também devido a flutuabilidade. H& muitos fatores que podem causar instabilidade em
um escoamento laminar e outros que tendem a estabilizar o escoamento. O balanco
entre esses fatores é o responsavel pela geracdo, ou ndo, da turbuléncia e definem a
estabilidade atmosférica. A melhor caracterizacdo da estabilidade atmosférica é

proporcionada a partir dos termos (I1) e (I11) da equagdo do balanco de e (Blackadar,
1997), o que sera discutido em maior detalhes a seguir. Equacfes similares a Eq. (3.15),
para a variancia de escalares, também sdo importantes para caracterizar a estrutura da

turbuléncia atmosférica e serdo discutidas nas segdes seguintes.

3.3ESTABILIDADE ATMOSFERICA

A estrutura da turbuléncia na CLA depende das condicdes de estabilidade atmosférica
conduzidas pelo aquecimento ou esfriamento da superficie terrestre, e das caracteristicas
da interagcdo entre o campo de velocidade e a superficie. Um indicador dessas condices
de estabilidade na CLS é o nimero de Richardson. Ele € um parédmetro adimensional
definido como a raz&o entre as forgas de flutuabilidade e as forgas de cisalhamento,
estando rigorosamente associado com os termos de producdo na equagao do balanco de

e. O nlimero de Richardson de gradiente é dado por (Stull, 1988):

9,
_q, T

oy (3.16)

§125

A vantagem de utilizar R € que ele contém gradientes de quantidades médias que sdo

facilmente determinados experimentalmente, pois necessitam apenas de medidas
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realizadas com instrumentos convencionais, lentos (como anemdmetro de copo e

psicrometros convencionais).

O nimero de Richardson de gradiente tem sido extensamente utilizado como parametro
de estabilidade da CLA (Businger et a., 1971; Stull, 1988; Garratt, 1992; Kama e
Finnigan, 1994). Em condi¢fes instaveis os termos de cisalhamento e de flutuabilidade

na equacdo do balanco de e sdo positivos (producdo de e), eR é negativo. Em
condicBes estaveis a flutuabilidade age para destruir e, e R é positivo. Em situagdes
préximas da neutralidade, o termo de cisalhamento passa a exercer maior influéncia se
comparado ao termo de flutuabilidade, e R assume valores entre 0 e 1 (Stull, 1988). A

Fig. (3.1) mostra os perfis verticais de velocidade do vento e de temperatura potencial,
tipicos paraa CLS (Thom, 1975).
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Fig. 3.1- Perfil vertical da velocidade do vento e estrutura caracteristica dos vortices
nos diferentes casos de estabilidade atmosférica, em um escoamento proximo
asuperficie.

FONTE: Thom (1975, p.80).
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Outro importante indicador das condi¢des de estabilidade atmosférica foi desenvolvido
por Pasquill e Gifford (P-G), que elaboraram um esquema detalhado da estabilidade
atmosférica (Blackadar, 1997). Baseados em observagdes experimentais da dispersdo de
poluentes, sugeriram 7 categorias de estabilidade atmosférica (Tabela.3.1), chamadas de
classes de P-G, que podem ser determinadas de acordo com o desvio padréo da direcéo
doventos, .

TABELA 3.1-CLASSES DE ESTABILIDADE DE PASQUILL-GIFFORD
OBTIDAS ATRAVES DO DESVIO PADRAO DA DIRECAO DO VENTO, s,

CLASSES DE ESTABILIDADE DE P-G S,
A |EXTREMAMENTE INSTAVEL 25
B | MODERADAMENTE INSTAVEL 20
C |LIGEIRAMENTE INSTAVEL 15
D |NEUTRA 10
E |LIGEIRAMENTE ESTAVEL 5
F | MODERADAMENTE ESTAVEL 2.5
G |EXTREMAMENTE ESTAVEL 0

FONTE: Blackadar (1997, p.135).

Todavia, 0 nimero de Richardson apresenta a desvantagem de variar com a altura. Ja o
critério de Pasquill-Gifford, tém a desvantagem de ndo levar em conta a atura da

camada de mistura e a rugosidade da superficie, parametros que afetam s, . Dal, a

importancia de um outro parametro para determinar a estabilidade, o de Monin e
Obukhov. Mas antes de apresent&lo, vamos abordar aspectos gerais da Teoria da
Similaridade para CLS.
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34 TEORIA DA SIMILARIDADE UNIVERSAL PARA A CLS

A Teoriada Similaridade de Monin-Obukhov (M-O) apesar de semiempirica, € uma das
mais bem sucedidas tentativas de exprimir os fenbmenos da CLS através de leis
universais (Monin e Yaglom, 1971). As hipdteses de similaridade assumem que o
escoamento é horizontalmente homogéneo, quase-estacionario e os fluxos turbulentos
de momentum e calor sdo constantes (independentes da altura). Na procura de um
parametro de comprimento que permita adimensionalizar as grandezas da CLS, M-O
recorreram a andlise dimensional e definiram um comprimento L determinado através

Q g

dos parametros fisicamente relevantes, tais como u,, —, = e z (atura acima da
rc, q
p \

superficie).

Na hipétese de similaridade de M-O, as varidveis independentes envolvem trés
dimensdes fundamentais (comprimento, tempo e temperatura), e de acordo com o
Teorema P de Buckingham (Arya,1988) pode-se formular somente uma combinacéo
adimensional independente delas. A combinagdo tradicionalmente escolhida na Teoria
da Similaridade de M-O é a do parametro de flutuabilidade :

z
zZ =—
L (3.17)
onde:
L =- U—f
k9 (3.18)
qv GC
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€ conhecido como escala de comprimento de M-O e k é a constante de von Karman,

esta incluida por conveniéncia.

A escala de comprimento de M-O possui a grande vantagem de ndo variar com a altura
na CLS. Fisicamente, o parémetro L nos fornece informacfes sobre até que altura os

mecanismos de geracdo mecanica de turbuléncia desempenham um papel importante,

comparativamente aos térmicos. Assim, quando tivermos z>|L| podemos dizer que

fundamentalmente, a conveccdo esta sendo mantida termicamente, enquanto que para

z< |L| a convecgao esta sendo mantida também por processos mecanicos.

Similarmente, definiu-se uma escala de temperatura turbulenta :

p (3.19)

O sinal dessas escalas, de comprimento e temperatura, depende somente do sentido do

fluxo turbulento de calor sensivel Q,, pois todos 0s outros parametros sdo positivos. Se
considerarmos a CLS em condigdes de estabilidade estratificada (Q, < 0) as escalas L
e T. sfo positivas, e sob condigBes de instabilidade estratificada (Q, > 0) as escalas L

e T. sdo negativas. Proximo da condicgo de neutralidade (Q, ® 0) L® ¥ eT, ® 0.

A Teoria de Similaridade de M-O auxilia o entendimento dos principals processos
fisicos associados ao escoamento na CLS. De acordo com essa teoria, todas as
grandezas fisicas e seus respectivos momentos estatisticos poderiam ser expressas
adimensionalmente em termos de fungdes universais de Z , dai resultando em uma série
de equagBes adimensionais de validade geral na CLS. Dentre estas, € importante

mencionar as seguintes:



a) ado gradiente vertical de velocidade média do vento:

)= g0

1z 5 (3.20)
b) ado gradiente vertical de temperatura potencial virtual :

&ﬂ

—||7\—

QIIO

(3.21)

Logo, as fungdes f . (z) e f,(z) sfo fungBes universais que relacionam os fluxos

constantes da CL S aos gradientes médios.

Considerando as equactes do movimento e do fluxo térmico paraa CLA, Egs. (3.12) e
(3.13) respectivamente, podemos determinar os coeficientes de difusividade turbulenta
para momentum e calor sensivel, respectivamente:

K = ku, z
" f.e) (3.22)
ku, z
K, =
" ot,() (3.23)

Uma vez que as fungdes f, (z) e f,(z) sejam conhecidas, a relagéo entre R e o

parametro de estabilidade z é estabelecida :
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—

N
~—

(3.24)

Estritamente falando, K, e K, n&o sdo considerados iguais, mas sob condigdes

préximas da neutralidade a diferenca entre eles € muito pequena (Businger et a., 1971),

logo: K, » K, P f »f,.

Salvo algumas excegdes (Thom et a., 1975; Wyngaard, 1983; Raupach et al., 1996;
Mahrt et al.; 1998), a Teoria da Similaridade universal permite descrever a variagdo de
grandezas turbulentas médias adimensionais da CLS com a atura, por meio de funcdes

universais de z . Ela leva em consideragdo apenas forcantes do contorno inferior da

atmosfera e admite que os processos fisicos que ocorrem no topo da CLA (naregido de
entranhamento) ndo interferem diretamente nas parametrizagtes da turbuléncia na CLS.
Muitos dados atmosféricos mostraram-se condizentes com essa teoria (Monin e
Yaglom, 1971; Kaima e Wyngaard, 1990; Hogstrom, 1996; Garratt et al., 1996).
Todavia, acima de superficies extremamente rugosas, préximo a coberturas vegetais,
dentro da chamada subcamada de transicdo, a Teoria da Similaridade tem sido
questionada (Raupach, 1979; Garrat, 1980; Raupach et a., 1996). Assm, savo
excessoes, a Teoria da Similaridade de M-O fornece uma base adequada para uma
melhor compreensdo das relagdes fluxo-perfil na CLS, em diferentes condigbes de
estabilidade.

3.5 GRADIENTESVERTICAISADIMENSIONAISNA CLS

Dada a importancia desempenhada pelos gradientes verticais, e por conseqiiéncia, pelas
fungdes universais na caracterizagcdo dos processos na CLS, € interessante examinar
com agum detalhe a forma que essas fung¢bes assumem sobre diferentes condigdes de
estabilidade.
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3.5.1 Condigdes Préximas da Neutralidade

Em condi¢Bes de proximas da neutralidade ndo ha troca de calor sensivel entre a
superficie e a aimosfera, e a CLS apresenta um estado de convecgéo forcada. Nessas

circunstancias, o vento varia logaritmicamente com a dturae f  (0) = 1. Esta afirmagéo

pode ser demonstrada com a substituigéo do valor de f  (z ) naEq. (3.20):

I-1-O

— u., ez
ulz)=—Ing—
(2)= .

(3.25)

Q

onde z, é comprimento de rugosidade aerodinadmico, pardmetro associado a capacidade

gue a superficie possui em absorver momentum da atmosfera.

Analogamente, a variagdo de q, com a altura

q—v(z>=qvo+T—*m§°Z%
k Sz, 5 (3.26)

3.5.2 CondigOes I nstaveis

A literatura apresenta muitos estudos para a determinacéo da formadas fungdes f . e f

sob condicBes instaveis e acima de superficies lisas. Embora muito esforco tedrico ja
tenha sido despendido para encontrar formulacfes menos empiricas, como € o caso da
KEYPS (Nogueira, 1980), as formulagdes mais utilizadas tém sido as proporcionadas
por Dyer e Hicks (1970) e Dyer, (1974):
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(3.27)

Al

fol2)=0-162)

(3.28)

N =

fo(2)=(-162)

gue sdo similares as obtidas por Businger et al. (1971) em Kansas, com aguma
diferenca na determinagéo dos valores da constante de von Karman.

3.5.3 CondigOes Estaveis

Para condicOes estaveis, uma das formulagdes mais aceitas € a de Webb (1970) que
encontrou uma aparente similaridade no comportamento dos perfis verticais de
velocidade do vento e temperatura, ambos apresentando uma forma logaritmica valida
para um grande intervalo de condi¢tes de estabilidade. Baseado nas andlises dos perfis,
obteve as seguintes relagoes fluxo-gradiente:

f.l2)=f (2)=1+52 (3.29)

Vale ressaltar que a caracterizagdo das fungbes adimensionais para condicbes de
convecgao livre (Kader e Yaglom, 1990), bem como para condi¢bes de intensa
estabilidade (Sorbjan, 1989; Mahrt et al., 1998), devem passar por um aperfeicoamento
pois, mostram-se insuficientes na caracterizagdo de alguns dos processos atmosféricos
(Yaglom,1994).

3.6 ESCOAMENTOS SOBRE SUPERFICIES COMPLEXAS E OUTRAS
CONDICOESANOMALAS

Toda exposicdo tedrica feita até o presente momento, leva em consideracdo
escoamentos atmosféricos sobre superficies ideais, isto é planas, horizontas,
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homogéneas e com pequena rugosidade. A introducdo de superficies complexas (como
florestas, savanas, centros urbanos, etc.) fazem com gue os estudos de trocas turbulentas
tornem-se mais dificeis, dada a dificuldade da obtencéo de relacdes universais simples
na subcamada de transicdo (Thom et a., 1975; Garratt, 1980, 1983). O principal
objetivo do estudo de escoamentos turbulentos sobre superficies complexas é o de

compreender:

a) O papd de instabilidades especificas (Etling e Brown, 1993), como a do ponto
de inflex&o (Raupach et a., 1996), na modificagdo da estrutura da turbuléncia
préximo a superficie;

b) A definicdo da atura da subcamada de transicdo, z (Garratt, 1980), e a
verificagdo da validade do perfil logaritmico (Blackadar e Tennekes, 1968;
Tennekes, 1973) e das fungdes universais sob tais condi¢des (Raupach e
Thom, 1981);

c) A veificacdo da existéncia de camada limite interna e seu papel na estrutura
do escoamento (Mahrt et al., 1994);

d A influencia de circulagbes locais induzidas pela heterogeneidade da
superficie, nas trocas turbulentas (Brutsaert, 1998), problema que é agravado
sob condigoes estaveis (Nai Ping et al., 1983; Manins, 1992).

Dada as caracteristicas complexas da superficie do Pantanal, para efeito didatico e sem
perda de generalidade, apresentar-se-a uma discussdo sobre superficies complexas,
quando estas sdo constituidas por vegetacdo alta.

3.6.1 Caracteristicas Aerodinamicas

O escoamento em uma camada limite turbulenta acima de uma cobertura vegetal de

aturauniforme h,, envolve dois parémetros de rugosidade aerodinamica fundamentais:

d e z,, considerados como caracteristicas aerodindmicas da cobertura. O parametro d ,
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chamado de nivel de deslocamento do plano zero em geral, constitui uma fragdo grande

dadtura h, (0.75h, segundo Kaima e Finnigan, 1994) e indica o nivel médio até o

gual o momentum é absorvido pelo e ementos individuais da cobertura. Foi introduzido
para reter a forma logaritmica do perfil vertical da velocidade do vento sobre areas de
floresta. Com efeito, o tamanho médio dos vortices acima da floresta € proporcional a

distancia representada pela atura (z- d)e néo a distancia da superficie terrestre (z).

A grandeza z,, conhecida como pardmetro de rugosidade aerodindmica, esta

relacionada com a capacidade da cobertura vegetal para absorver momentum, e é uma
caracteristica da interagdo dindmica do escoamento com a superficie em questéo, sendo
inversamente proporcional a resisténcia que a superficie apresenta a transferéncia
turbulenta de quantidade de movimento (Monin e Yaglom, 1971). Logo, quanto mais
rugosa a superficie e quanto maior a velocidade do vento, menor a resisténcia
aerodinamica (Thom, 1975).

A interacdo da superficie vegetada com a atmosfera cria uma subcamada rugosa
chamada subcamada de transicdo, onde as formas universais dos perfis da CLS e a
analogia de Reynolds (identidade dos mecanismos de calor e momentum) ndo s0 mais
vélidas. Segundo Thom et a. (1975) e Garratt (1978b, 1992), nessa camada a
transferéncia de momentum € causada, em parte, por flutuagdes de presséo
determinadas pelo impacto do escoamento ante elementos individuais de rugosidade, o
gue gera esteiras turbulentas localizadas atras dos elementos de rugosidade. Por outro
lado, na transferéncia de calor tal mecanismo ndo € tdo relevante. Assim, aresisténcia a
transferéncia de momentum entre as superficie vegetada e a atmosfera deve ser menor

gue aresisténcia atransferéncia de calor (Monin e Yaglom, 1971).

A diferente concepcdo fisica dos processos de transferéncia de momentum e calor, € um
dos importantes mecanismos que introduzem distorgdes nas relages fluxo-perfil
convencionais, 0 que caracteriza a chamada “discrepancia aerodinamica’. Outro

mecanismo gerador de distor¢les, segundo Raupach (1979), seria congtituido pelas

50



circulagdes locais induzidas termicamente, devido a existéncia de gradientes horizontais

de temperatura a superficie. A camada de transicdo é compreendida entre z, e uma

altura que se convencionou chamar de z, onde esta Ultima corresponde ao limite

inferior do intervalo vertical de validade das fungbes universais de M-O e por
consequéncia, do perfil vertical logaritmico da velocidade do vento. Assim, para uma
camada atmosférica acima de uma superficie rugosa horizontalmente homogénea (com
os fluxos verticais constantes), as relagbes fluxo-perfil para momentum e calor

(discutidas na Segdo 3.5) devem ser alteradas, com a substituicio de z por (z- d)
(Raupach, 1979; Garratt, 19784).

Historicamente, as estimativas das grandezas turbulentas obtidas a partir de informagtes
contidas nos perfis verticais desempenharam um papel fundamental na compreensio da
estrutura da turbulénciana CL S (Webb, 1970; Businger et a., 1971; Hogstrom, 1996), o
gue podemos avaliar pelas consideragtes de Kaimal e Wyngaard (1990) sobre o papel
desempenhado pelos resultados do Experimento de Kansas na compreensdo das
caracteristicas do escoamento do ar proximo a superficies planas. Todavia, com o
advento dos instrumentos €letrénicos para medidas rapidas na atmosfera (anemdmetros
sonicos e similares) e com o desenvolvimento de meios potentes de aquisicdo de dados
(microcomputadores e “dataloggers’), foi possivel estudar as caracteristicas da CLS a
partir da estatistica das flutuagcbes turbulentas, inclusive de suas caracteristicas
espectrais. 1sto permitiu que o fechamento da turbuléncia fosse estendido a ordens mais
elevadas, possibilitando a obtencdo de mais informagdes fisicas sobre as caracteristicas
dos processos de trocana CL S (Wyngaard, 1983; 1984; 1992).

Um aspecto importante propiciado pelas medidas de resposta rapida concerne ao
conhecimento da informac&o fisica oferecida pelos momentos de segunda ordem das
flutuacGes turbulentas. A partir destes, conforme sera mostrado nesse estudo, € possivel
obter informagdes sobre os fluxos, sobre as principais escalas do escoamento, sobre a
altura da CLA, sobre a taxa de dissipagdo de energia cinética turbulenta, sobre
condigdes de estabilidade da atmosfera, sobre os parémetros de rugosidade, sobre
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caracteristicas da turbuléncia (como € o0 caso das estruturas coerentes) dentre outras

informagoes.

3.7 CAMADA DE MISTURA

A camada de mistura é considerada como a camada da atmosfera mais diretamente
afetada pelo aguecimento da superficie, apresentando uma forte variagdo diurna.

Freguentemente a sua atura, z , é definida como a altura da primeira inversdo do

perfil de temperatura potencia (Tennekes, 1984) e pode acangar até 2 km em latitudes

médias.

Nessa camada, 0os movimentos convectivos de grande escala sdo dirigidos pelas forcas
de flutuabilidade e as escalas propostas pela Teoria da Similaridade de M-O n&o séo

vélidas, umavez que o termo de producdo mecéanica é desprezivel ai. Os parametros que

governam a turbuléncia na camada de mistura séo i, z,z e Q (Sorbjan, 1989).

qv GC
Assim, definiu-se uma escala de velocidade:
Y
W, —%g QO Zg
* T i+ 3.30)
éqv GC 4] (
e uma escala de temperatura:
q :& (3.31)
Tw

que sdo somente funcBes de z/z . Tas escalas, podem normalizar as grandezas

meteorolégicas em camadas limite instaveis e tém sido utilizadas em simulagfes de
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difusdo de poluentes atmosféricos, entre outras aplicagdes. A validade dessas escalas
foram estabelecidas por Willis e Deadorff (1974) em simulagbes da camada de mistura
em laboratério, e confirmada por Caughey e Pamer (1979) que estudaram a estrutura da
turbuléncia na camada limite convectiva. Parte apreciavel da literatura sobre a camada
de mistura, descreve a turbuléncia em termos dos seus momentos de segunda ordem,
como é o0 caso das variancias ou dos desvios padres das grandezas

micrometeoroldgicas, 0 que serd apresentado a seguir.

3.8 DESVIOS PADROES DAS CARACTERISTICASTURBULENTAS

Um parémetro estatistico da dispersdo (flutuagdo) dos dados em torno de seu valor
médio é conhecido como desvio padrdo (ou raiz quadrada da variancia), e pode ser
interpretado como uma medida da magnitude da flutuagdo dos dados em torno de seu
valor médio. Por esta razdo ele € usado como uma medida da intensidade da turbuléncia.

As flutuagBes turbulentas sdo responsaveis pelos processos de transferéncia vertical
(momentum, calor e umidade), particularmente os préoximos a superficie terrestre.
Muitas das aplicagbes da CLS turbulenta necessitam de informacbes sobre as
caracteristicas das flutuagbes turbulentas. Entdo, devem-se estabelecer fungdes
universais que relacionem o0s desvios padrbes adimensionais de grandezas
meteorol6gicas com diferentes fungBes das condigbes de estabilidade atmosférica.
Podem ser consideradas as condi¢cBes neutras, instaveis e estévels, conforme serd

apresentado a seguir.

3.8.1 Desvios Padrdes das Componentes de Velocidade do Vento para Condigoes

Neutras

A hipétese da similaridade de M-O pode ser aplicada aos parametros estatisticos das
flutuacOes turbulentas de velocidade do vento na CLS, e requer que os desvios padrbes
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das componentes de velocidade, normalizadas por u., sgjam fungdes somente de z .
Assim, sob turbuléncia puramente mecanica (z = 0), os desvios padrées normalizados

podem ser constantes e independentes da alturana CLS. Logo :

Su— A ou s, =Au

U (3.32)
Sv-p ou s, =Bu.

U (3.33)
Sw=c ou s, =Cu.

U (3.34)

Asconstantes A, B e C podem ser determinadas considerando-se a lei logaritmica do
vento (Eq. 3.25) ou através de observacfes (Panofsky e Dutton, 1984). Note-se que em
condigdes neutras, 0s desvios padrdes sdo independentes da velocidade do vento e de

u. , dependendo apenas de z/z, .

3.8.2 Desvios Padrdes das Componentes de Velocidade do Vento para Condigoes
Diferentes da Neutralidade

As caracteristicas do desvio padréo da componente vertical de velocidade do vento na
CLS sdo relativamente bem conhecidas pois, obedecem as relagBes universais (que
dependem apenas de z ). A razdo pela qual o comportamento da velocidade vertical do
vento na CLS é relativamente simples, vem do fato da proximidade da superficie
terrestre impedir a formagdo de flutuagbes de baixa frequéncia nesta componente de
velocidade (Lumley e Panofsky, 1964). Assim, 0 desvio padréo pode ser descrito por:

S
—w —=f
u, ) (3.35)



InUmeras sugestdes empiricas para f W(z) tém sido testadas para condi¢les instéveis.
Todas estas sA0 baseadas na hipétese de que f ,(z ) sgjaindependente de u, , isto &, sea
proporciona a (- z)* para (z <<0). Esta hipétese é fisicamente razoavel ja que u,

depende da velocidade do vento e da rugosidade da superficie, e ambos estdo
relacionados a turbuléncia mecanica.

Baseado nos argumentos acima, Panofsky et a. (1977) sugeriram paraz <0:

Sw =125(1- & )*
u (3.36)

A condig&o sob a qual a estatistica da turbuléncia torna-se independente de u, (z << 0)

€ conhecida como conveccéo livre, e assm a Eq. (3.36) torna-se:

0

S = — 7
w + 37
a (3:37)

0 que mostraque s ,, aumenta com a atura em dias claros e com ventos fracos.

H4 pouco acordo sobre o comportamento de f ,(z) em condigBes estéveis. Uma das
dificuldades é de natureza observacional, pois S, e u. nestas condi¢des, tornam-se
pequenos (» 0) e assim, sua razéo é determinada com muita imprecisio. A incerteza do
valor de u, € especialmente séria, pois sua subestimativa tem grande efeitosob s |, /u. .

Entdo, recomenda-se considerar as condi¢cbes estaveis anadlogas as condigdes de
neutralidade (Panofsky e Dutton, 1984).
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Em contraste com o desvio padréo da componente vertical de velocidade do vento, as
componentes horizontais de velocidade sobre terrenos uniformes n&o sdo independentes
da aturana CLS, mesmo sob condi¢Bes instéveis. Assim, a escala de M-O ndo € vdida
para essas componentes. 1sso deve estar relacionado a influéncia de vértices de baixa
freqiéncia (Wyngaard, 1983). Panofsky et al. (1977) sugeriram para condigOes
instaveis:

S

u

u*

:fuéﬂfg»fvﬂfgzs—v
eLg éLg u (3.38)

onde z € aalturada camada de mistura

- L . S S .
Em condigdes estiveis pode-se assumir que =4 e = mantém os mesmos valores que
U u

sob condic¢bes neutras, contanto que fl Nao sga muito maior que zero, pois para

condicdes de forte estabilidade atmosférica e ventos fracos essas quanti dades aumentam
novamente e tornam-se extremamente variaveis (Panofsky e Dutton, 1984; Mahrt et a.,
1998). Nestas, a Teoria da Similaridade deve ser modificada para assumir uma
formulac&o local (Sorbjan, 1989).

3.8.3 Desvios Padr 6es de Escalares

Os desvios padroes de escalares na CLS, como temperatura e umidade, sGo bem
descritas pela Teoria da Similaridade de M-O (Panofsky e Dutton, 1984), que requer

gue o desvio padrédo normalizado sga

S
—S =f
s ) (3.39)
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onde s € um escalar qualquer.

3.9 ESTATISTICA ESPECTRAL DE FLUTUACOES TURBULENTAS

As funcles de densidade espectral descrevem como a variancia de uma quantidade é
distribuida sobre diferentes escalas, freqliéncias, ou dimensdes dos vortices. Se as
guantidades medidas séo as componentes de velocidade do vento, 0 espectro descreve a
distribuicdo de energia cinética com respeito ao intervalo de freqliéncia.

Em meteorologia, 0s espectros sdo mais Utels para algumas aplicagdes, do que outras
ferramentas estatisticas. Algumas razfes paraisto sdo (Panofsky e Dutton, 1984):

a) O espectro demonstra diretamente a distribuicdo de energia ou variancia com
respeito afrequéncia;

b) Estimativas em banda especifica de freqiéncia sdo estatisticamente
independentes de estimativas em outras bandas;

c) Para grandes amostras, a densidade espectral pode ser estimada rapidamente
com técnicas de Transformada Rapida de Fourier (Stull, 1988).

Se a densidade espectral é apresentada sob uma escala linear em funcéo da frequéncia,
entdo a area do intervalo de frequéncia representa a contribuicdo das flutuactes para a
variancia nesse intervalo, e o espectro € dito unidimensional.

Considerando-se a frequiéncia em ciclos por unidade de tempo (f =w/2p ) , adensidade

espectral é dada por:
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(3.40)

onde S(f) éafuncéo de densidade espectral. A Eq. (3.40) permite apresentar o gréfico
de f S(f) contra In f , que tem sido adotado para descrever a maioria dos espectros

atmosféricos.

Devido aos vortices turbulentos observados na CLA serem estruturas espacialmente
extensas, sua andlise requer informagtes de muitos pontos no espaco. Tais medidas sdo
disponivels, em principio, por medidas obtidas em avifes, mas a maior parte dos dados
micrometeorolégicos sdo derivados de medidas em um ponto fixo do espaco como
funcdo do tempo (torre micrometeoroldgica). Para converter essas medidas temporais
em dados espacialmente distribuidos, utiliza-se a hipétese de Taylor, pela qua a
turbuléncia pode ser considerada congelada no tempo (Kaimal e Finnigan, 1994). Entéo,

a partir de medidas realizadas em um sistema Euleriano, pode-se ter:
x=ut e k = f/u (341)

onde x corresponde a posi¢ao espacia e k; a um nimero de onda. O espectro pode ser

representado por:
k,S(k,)=f S(f) (3.42)

mantendo a sua forma, bem como sua magnitude. Muitas vezes 0s espectros sdo

apresentados em escalas logaritmicas de frequéncias adimensionais, In(fz/ﬁ) ou

In(f; / G) , pois assim é possivel visualizar claramente aspectos universais dos espectros,

tais como suas leis de poténcia. Apesar da indiscutivel utilidade da hipétese de Taylor,
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ela apresenta limitagdes em sua aplicagdo (particularmente, quando a velocidade média
do escoamento ndo é suficientemente grande), o que foi discutido por vérios autores
dentre eles Kaimal et a. (1972), e muitas questbes sobre tal hipdtese ainda sdo

controversas nos dias de hoje (Gledzer, 1997).

A Teoria do Equilibrio Universal concebida por Kolmogorov, constitui o primeiro
esforgo tedrico importante para compreender caracteristicas universais dos espectros da
turbuléncia atmosférica. Segundo sua concepgdo, na turbuléncia desenvolvida
tridimensional, 0 espectro de energia apresenta trés regides fisicamente distintas. regido
de producdo, subdominio inercia e regido de dissipacéo de e(conforme mostrado na

Fig. 3.2 para o espectro unidimensional) (Kaimal e Finnigan, 1994).

(K)

€

Fig. 3.2- Espectro de energia cinética turbulenta na CLA mostrando a regido de
producéo de energia (A), o subdominio inercial (B) e aregido de dissipacéo
(C). L é a escala integra de turbuléncia e h é a microescaa de

Kolmogorov.
FONTE: Kaimal e Finnigan (1994, p.34).

Na regido de producdo, nas escalas maiores, e é produzida principalmente pela
flutuabilidade e cisalhamento do escoamento médio, tendo escalas de comprimento da
ordem de dezenas de metros a varios quildmetros, e escalas de tempo que variam de
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dezenas de segundos a varios minutos. As caracteristicas da densidade espectral dessa
regido dependem em geral da velocidade do vento, do comprimento de rugosidade e da
dltura da camada limite, aém das condicbes de estabilidade atmosférica. No

subdominio inercial, ainda segundo Kolmogorov, deve existir um “equilibrio universal”

de tal forma que e ndo é produzida e nem destruida neste subdominio, mas flui em
cascata das escalas maiores para menores (cascata de energia). Nessa regido a
turbuléncia é considerada isotropica e determinada somente pelo parémetro e (taxa de

dissipacio de e por unidade de massa), que funciona ai como fluxo espectral de
energia. Na regido de dissipagéo, e é convertida em calor pela dissipagdo viscosa que
ocorre em pequenas escalas, as chamadas microescalas da turbuléncia (Tennekes e
Lumley, 1972).

Agora, apresentar-se-80 algumas propriedades universais do espectro turbulento obtido
acima de superficies homogéneas na CLS.

3.9.1 Subdominio I nercial

Nesse subdominio a densidade espectral das componentes de velocidade é apenas

funcéo de e ede k,. Assim, por andlise dimensional temos que a forma do espectro de

u é dada por (Sorbjan, 1989):

S, (k) =a,e”k,* (3.43)

u

onde a, € uma constante universal (a constante de Kolmogorv). Esta € a bem conhecida

“lel de poténciade —5/3" do subdominio inercial.

Como a turbuléncia é considerada isotrOpica nessa regido (isotropia local), isto €, o

campo de velocidade é independente da rotagdo em torno do seu eixo espacial, temos a
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validade da seguinte relagdo dos espectros das componentes de vel ocidade transversal e
longitudinal (Sorbjan, 1989):

(3.44)

Outra consegquéncia da isotropia local é a de que desaparecem todas as correlacfes entre
as componentes de velocidade e escalares, e isto implica que ndo pode haver
contribui¢bes para os fluxos turbulentos no subdominio inercial.

As relagBes do subdominio inercia sdo de grande importancia, ja que proporcionam
elementos para uma estimativa média de e . Um indicador do comportamento geral de
e étambém obtido pela forma simplificada da equacéo do balanco de e. A combinagdo
da le do subdominio inercial com a equacdo simplificada do balanco de e é
particularmente (til na estimativa dos fluxos turbulentos, o que pode ser obtido
exclusivamente com informac&o proveniente das altas freqiéncias do sinal turbulento
(Large e Ponds, 1982; Durand et al., 1991).

3.9.2 EspectrosdaCLS

Utilizando-se as condigbes estabelecidas pelas relagbes universais de M-O, a
adimensionalizagdo dos espectros das componentes de velocidade do vento e de
temperatura na CL'S, s&o efetuadas através dos parametros de escala de velocidade (u. )
e de temperatura (T) respectivamente. Uma apropriada escala de frequéncia

adimensiona é definida por:
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gue é a razdo da atura de medida z, pelo comprimento de onda, utilizada para

representar 0 espectro.

Como e varia rapidamente na CLS em fungdo da atura, € Util determinar sua
formulacgo adimensional. Para isto basta adimensionalizar a equacéo do balanco de e

através da multiplicagio de seus termos por kz/u®. Assim, obtém-se o termo
adimensional da dissipacéo de e:
u: (3.45)

Logo, 0 espectro da componente u normaizado no subdominio inercial pode ser

EXresso por:

NS, __a, f)%aeEQ%
W (k) &up (3.46)

Através da definicdo da frequéncia adimensional n e dos valores de a, =0,55
(constante de Kolmogorov) e k =0,4 (constante de von Karman) (Kaimal e Finnigan,
1994) tem-se:

"% =037
uf,” (3.47)

gue representado em gréfico log-log, apresenta forma linear no subdominio inercial com
uma declividade de - 2/3.
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A forma funcional de f, para diferentes condicBes de estabilidade atmosférica €

expressa por (Kaimal e Finnigan, 1994):

cx _f1r08z"  zL<o
i@+05zL) FL>0 (3.48)

e 0s espectros adimensionais das demais componentes de velocidade e de temperatura

tem as formas:

na,y =04n”
uf (3.49)
nS(Ny =04n”
uf,” (3.50)
37 » O,43n'%
TA f.7 (3.51)

As parametrizacfes supramencionadas, constituem um importante acervo a disposi¢céo
da modelagem da CLA. Além das variancias, outros momentos de segunda ordem
fornecem informagtes fundamentais para a compreensdo dos processos de troca na
CLA. Dentre estes, destacam-se as covariancias entre a flutuagdo da velocidade vertical

w e flutuagBes de grandezas tais como u ', qv' ou g, as quais fornecem informagdes

para a determinacdo dos fluxos turbulentos verticais de momentum, calor sensivel e
calor latente, respectivamente.
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Como ja mencionado anteriormente, a determinagdo dos fluxos tém grande utilidade na
meteorol ogia aplicada e constitui objeto de intensa atividade de pesquisa. Por isso, sera
dada atencdo especial a métodos de célculo dos fluxos na CLS, a partir de informagdes

oferecidas pelas flutuagdes turbulentas obtidas com instrumentos de resposta rapida.

3.9.3 Andlise Espectral para Sinal Ndo Estacionario: A Transformada em
Ondeletas

A Transformada em Ondeletas é um método de andlise desenvolvido a partir dos anos
80, como uma forma de projetar funcbes temporais (espaciais). Este método é baseado
na teoria de grupos e nas fungBes quadraticamente integraveis (energia finita),
permitindo decompor um sinal dependente do tempo em ambos, tempo e escala. A
Transformada em Ondeletas da fungéo f(t)1 L?(A) é definida pela expressio (Farge,
1992):

onde a! 01 A*ebl A.

Os coeficientes da Transformada em Ondeletas, W, f (a,b), sfo obtidos por translagdes

e dilatagdes da funggo y (t) que é denominada de ondeletamde. O parametro

adimensional de escala, a, afeta o tamanho e a amplitude das ondeletas, mas néo a sua

forma. E o parémetro b permite a sualocalizag&o temporal.

Existem dois tipos de ondeletas: a ondeleta continua e a ondeleta discreta. Dentre as
ondeletas discretas mais conhecidas estdo, a de Haar, a de Meyer e a biortogonal.
Quantos as continuas, destaca-se a ondel eta complexa de Morlet (Daubechies, 1992).



3.10 METODOS PARA ESTIMATIVAS DOS FLUXOS TURBULENTOS NA
CLS

Para que se possam estimar os fluxos turbulentos é necessério antes de mais nada medir
as intensidades das flutuagOes turbulentas das grandezas que intervém nestes fluxos.
Porém, tendo-se em vista o cardter aleatério dos fendbmenos turbulentos, a primeira
etapa no clculo dos fluxos consiste em estimar o valor médio de cada grandeza a

computar, para que se possa entdo calcular as flutuagdes, com relacdo a esta média.

Os fluxos turbulentos de momentum e calor na CL S podem ser determinados por muitos
métodos (Arya, 1988), dentre os quais valem ressaltar: 0 método das covariancias e 0
método dissipativo inercial. O método das covariancias, geralmente considerado como
um método de referéncia, ja que é o Unico a permitir o calculo dos fluxos diretamente a
partir das flutuagdes turbulentas. O método dissipativo inercial obtém os fluxos a partir
de informagdes obtidas exclusivamente no subdominio inercial. Ele admite a validade

das hipdteses de Kolmogorov e necessita de parametrizagoes das fungbes f . e f, na

CLS.

A seguir, serdo discutidos em maiores detalhes os dois dos principais métodos de
estimativa supramencionados.

3.10.1 Método das Covariancias (“ Eddy-Correlation”)

E 0 Unico método direto disponivel para medir fluxos turbulentos. Consiste em calcular
as covariancias entre as flutuagdes de velocidade vertical, w , e as flutuagdes de uma
grandeza turbulenta qualquer, s, aqual pode ser u para o fluxo vertical de quantidade

de movimento ou g para o fluxo vertical de calor sensivel. Em termos absolutos, este
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método necessitaria da determinacdo das flutuagbes sobre uma superficie S, para
cacular o fluxo através desta:

— 1 L
iws)z—@/v‘ sdS
S (3.52)

Na prética, as medidas sdo efetuadas em um ponto fixo (em func¢éo do tempo). Entéo,
utiliza-se a seguinte aproximagdo, sob a hipotese de que a covariancia assim calculada
sga edtatisticamente representativa do fluxo através de uma superficie horizontal
(McBean, 1972):

- 1 T o ¥
(Ws)==isds= o, (f) df
ws )= E)N sds Epows( ) (353)

onde f é a frequéncia, T € o periodo sobre o qual a média é efetuada e Co,, € 0O

coespectrode we s .

Uma dificuldade importante para determinar a covariancia, reside na necessidade de se

fazer uma integragdo sobre todo o espaco das frequéncias. Todavia, admite-se que a
falha espectral exista em uma regido onde a freqiiéncia é da ordem de f. (Lumley e
Panofsky, 1964). Entdo é possivel ter um limite inferior de integragdo, f,, sob a
condicdo de f, > f_. Por outro lado, € possivel achar também um limite superior de
integracdo, fs (que corresponde a frequéncia do extremo inferior do subdominio

inercial), por causa da prépria natureza da turbuléncia, a qual so contribui para o fluxo
turbulento em escalas maiores do que as do subdominio inercial. Pode-se, rescrever a
Eq. (3.53) naforma
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In fg

ws)= fsc‘pows(f) df = Of Co,(f)d(inf)

int, (3.54)

onde f, e f_ poderiam ser determinados a partir de uma observacéo do coespectro de

WS .

Podemos enumerar alguns problemas técnicos de medida que tornam o célculo dos

coespectros dificil:

a)

b)

f)

O coespectro €, por sua propria natureza, mais dificil de estimar que os
espectros de poténcia, pois as correlagbes entre as variaveis medidas sdo
freqlientemente muito pequenas (Kamal et al., 1972). Ademais, a significancia
estatistica das contribuicfes provenientes das freqiiéncias mais baixas, muitas
vezes ndo é suficientemente elevada (Mahrt, 1991);

Os coespectros sao particularmente sensiveis a erros que introduzem
“intercomunicagfes’ entre as  flutuagbes das variavels. Exemplos: a
contaminagdo de w por u' e vice-versa (Wyngaard, 1984);

Para nUmeros de onda suficientemente elevados, a distor¢éo do coespectro pode
ser devida a distancia que separa o0 sensor que mede w daquele que mede s
(Kaimal et al., 1972);

S50 introduzidos erros nos valores de w quando o sistema de referéncia no qual
as medidas sdo feitas ndo € suficientemente fixo (Large e Ponds, 1982);

Os efeitos de distor¢do do escoamento em torno dos obstéculos instrumentais
podem levar a sérios erros nas estimagdes estatisticas das grandezas turbulentas
(Wyngaard, 1988);

A eventual ndo estacionaridade do sinal turbulento (Farge, 1992), pode induzir &
obtencdo de valores pretensamente “médios’, sem um claro significado
estatistico.
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Associados aos problemas acima, podemos acrescentar outros devidos a propria
amostragem do sinal, cuja consequiéncia é tornar a estimacdo dos coespectros instével
(Hildebrand, 1991; Mahrt, 1991). Uma questdo central associa-se a uma estimagédo
robusta da média. Um prérequisito para isto, € que 0 suporte amostra sga
suficientemente longo para captar um numero estatisticamente significante dos vortices
mais energéticos associados aos fluxos. Na prética isto nem sempre é fécil de se obter
principamente devido ao fato de o processo turbulento ndo ser suficientemente
estacion&rio ou horizontalmente homogéneo. Outro problema mencionado, é o da
existéncia de certa manifestagcdo turbulenta que se caracteriza pelo fato das flutuagoes
turbulentas ndo contribuirem suficientemente para a existéncia de fluxos turbulentos
consideraveis, razéo pelaqual é chamada de “turbuléncia ndo ativa’ (Hogstrom, 1990).

Em sintese, apesar de o Método das Covariancias (MC) ser o Unico que permite a
medida direta dos fluxos, ele tem sua aplicacdo complicada por aguns problemas
préticos. Dentre os métodos alternativos para o célculo dos fluxos turbulentos destaca-se
o Dissipativo Inercial.

3.10.2 M étodo Dissipativo I nercial

O Método Dissipativo Inercia (MDI) € um método indireto de estimagdo dos fluxos.
Como tal ele necessita de parametrizagdes e de constantes universais cuja vaidade é
discutivel, além de depender também, da validade das hipo6teses de Kolmogorov sobre a
turbuléncia desenvolvida. Sua aplicacdo € restrita a CLS e sua utilizagdo ndo €
recomendével para condi¢des de convecgdo livre (Kader, 1992). Todavia, €le pode
apresentar vantagens, tais como: menor sensibilidade as flutuages de baixa fregtiéncia
dos suportes onde estdo instalados 0s instrumentos; € provavelmente menos sensivel as
distorsdes impostas ao escoamento pelas plataformas experimentais; pode estimar a taxa

de dissipacéo da e eo fluxo vertica de momentum sem gue paraisto sgja necessario se
dispor da flutuagéo vertical de velocidade do vento. Pode estimar os fluxos a partir de
dados medidos em interval os de tempo extremamente curtos (a guns segundos).
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O MDI se baseia nas equagdes de balango das variancias turbulentas, as quais admitem
um equilibrio local entre producdo e dissipacdo de energia cinética, mesmo para
pequenos intervalos de tempo (Khalsa e Businger, 1977). Utilizando-se agumas
parametrizagdes e admitindo-se as hipoteses supramencionadas chega-se ao cdlculo dos
fluxos a partir da estimativa das taxas de dissipagdo (ou semi-destruicdo da variancia, no
caso de escalares) das grandezas concernentes. As parametrizagOes usadas so aquelas
das funcbes gradientes universais para a CLS. As hiplteses admitidas sdo: a da
similaridade de M-O; a de que os campos das grandezas turbulentas sdo estacionarios e
horizontalmente homogéneos e a de que certos termos que representam transporte e
pressdo, sdo despreziveis ou compensados um pelo outro (Wyngaard e Coté, 1971).
Admitindo-se que os termos de desequilibrio s8o nulos, chega-se ao seguinte sistema
simplificado para as equagdes adimensionais do balanco de e edo balanco da semi-

variancia da temperatura potencial q :

kz
f m- Z :e—3
A (3.55)
f, =N,
Tu (3.56)

onde N, éataxade semi-destruicdo da variancia de temperatura. Para se estimar e e
N, , admite-se a validade da hipotese de Kolmogorov sobre a turbuléncia desenvolvida.

Os valores destes parametros sdo entdo obtidos a partir d informagdo contidas nos
subdominios inerciais dos espectros de variancia.

Finalmente, parase obter z , u, e T, aplica-se um algoritmo interativo mostrado na Fig.

(3.3). De posse destes parametros, os fluxos turbulentos sdo entéo estimados. O maior
problema referente a0 MDI reside na possibilidade dele indicar resultados diferentes
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dagueles apontados pelo MC em regifes especificas do escoamento, nas quais as
estruturas coerentes ai existentes impdem variagcOes abruptas nos campos turbulentos

(Weljers et d., 1994). Todavia, estas diferencas da estimativa tendem a se reduzir para
grandes segmentos amostrais (S4, 1992).

Fig. 3.3- Algoritmo iterativo que congtitui parte integrante do clculo dos fluxos pelo
MDI: a partir da informaggo de entrada provida por € e N, , € possivel obter
u, T.ez.

FONTE: S4(1992, p.39).

Tais consideragBes sobre célculo dos fluxos turbulentos encerram a apresentagdo dos

elementos tedricos deste estudo. A seguir, passar-se-a as analises dos dados.
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CAPITULO 4

ANALISE E CONSISTENCIA DOSDADOS

Ao longo da redlizagdo do Experimento IPE-1 foi coletado extenso conjunto de dados,
tanto com instrumentos de resposta rapida quanto de resposta lenta, como foi descrito
no Capitulo 2. Os resultados aqui obtidos, baseiam-se em seis dias de dados (140-145),
sendo que em algumas situacdes foi feita a escolha de dias especificos. Isto para que se
obtivesse uma caracterizagdo do comportamento dos fluxos turbulentos para diferentes
condicdes de estabilidade e para distintos regimes do escoamento atmosf érico.

Antes de se usarem os dados de resposta rdpida para obtencdo dos resultados,
procedeu-se a uma andlise dos mesmos para fins de controle de qualidade e de definicdo
da frequéncia de corte para separacdo entre média e flutuacdo (Hildebrand, 1991). No
controle de qualidade dos dados foram assumidos 0s seguintes critérios:

a) Inspecdo do sinal bruto e sua andlise tempo/escala para detectar possiveis ruidos
(Vickers e Mahrt, 1997);

b) Verificagcdo da consisténcia da variancia, seguindo procedimento de Vickers e
Mahrt (1997);

c) Remocgdo das flutuagdes de freqiéncia muito baixa e da tendéncia linear
(Durand et d., 1988);

d) Andlise dos espectros e coespectros para verificar se o tempo de amostragem foi

suficientemente grande para fech&los (Kaimal e Finnigan, 1994).

Para proceder a um estudo estatistico dos sinais turbulentos, foram admitidas as
suposi¢des segundo as quais. a hipotese ergddica € vélida; os sinais turbulentos sdo
estaciondrios (0 que implica que as propriedades estatisticas das grandezas medidas ndo

variam com o0 tempo); existe uma falha espectra que permite a separacéo das
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contribuicBes referentes a0 escoamento médio (grande escala) das que contém os
movimentos turbulentos (microescala). Somente nessas condi¢des, 0s procedimentos de
mediacdo de Reynolds tém sentido fisico claro (Lumley e Panofsky, 1964; Stull, 1988).

Nas andlises espectrais levaram-se em conta as proposicdes de Kaima e Finnigan
(Capitulo 7, 1994), particularmente com relagdo as freqUéncias de amostragem, as
freqUéncias de corte e pré-preparacéo dos dados. Os espectros para todas componentes
de velocidade foram obtidos, inicialmente, considerando-se o tempo de amostragem de
60 minutos, 0 que se mostrou muitas vezes insuficiente para a obtencdo dos picos
espectrais. Assim, foi aumentado o tempo de amostragem para 90 minutos, situacéo em
gue 0s espectros, ha sua grande maioria, apresentaram pico espectral e por consequiéncia
uma regido de vortices mais energéticos bem definida (Fig. 4.1). Embora este
procedimento tenha se revelado adequado para a obtencdo da freqiéncia do pico
espectral, algumas questes relacionadas com a filtragem passa-ato do sina e suas
consequiéncias no calculo de algumas grandezas turbulentas, serdo discutidas a seguir.

Sdliente-se que, de um modo geral, os espectros apresentam declividade de - 5/3 no

subdominio inercial. Todavia alguns resultados para condi¢cdes estéveis, obtidos para
periodos noturnos, ndo apresentaram o padrdo esperado no subdominio inercial, o que
revela a existéncia de anomalias, provavelmente associadas a existéncia de circulagoes

locais (Mahrt et al., 1998), 0 que também sera discutido posteriormente.

No que se refere aos coespectros, as dificuldades relacionadas a sua correta estimativa
parecem estar associadas. a ndo estacionaridade dos dados; a existéncia de contribuigdes
para 0 coespectro provenientes de freqgliéncias muito baixas; a existéncia de bandas
coespectrais contribuindo com valores positivos para a covariancia, enquanto outras
contribuem com valores negativos. Isto ficou patente ao se aplicar a Transformada em
Ondeletas (Farge, 1992) aos dados de w e T para o dia 143, e a0 se projetarem por

escala as contribuicdes de wT , tanto para periodo de 24 horas quanto para 12 horas
(Fig. 4.2), conforme procedimento utilizado por Druilhet et a. (1994).
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b)

(Continua)

Fig. 4.1 - Espectros das variancias das flutuagbes turbulentas das componentes de
velocidade do vento: a)u; b) v; ¢) w; e suas respectivas curvas de guste
para diversos periodos do dia 143 (tempo de amostragem de 90 min.).

73



(Concluséo)

A Fig. (4.2) merece atencdo especial, pois ela oferece uma chave para a compreenséo da
evolugdo do fluxo turbulento de calor sensivel ao longo de um dia, fornecendo
informagdes que dificilmente seriam obtidas por outros meios de andlise de sina. Ela
mostra as contribuicdes para o termo W T por escala, indicando as regides (no espago
de tempo-escald) onde este é mais negativo (azul forte), mais positivo (vermelho forte) e

proximo de um valor nulo (verde).

Umaressalva inicial a ser considerada, é a de que em medidas efetuadas em sistema de
referéncia Euleriano (torre micrometeoroldgica) ndo se deve automaticamente
considerar que as escalas temporais maiores correspondem necessariamente a escalas de
comprimento maiores, pois a velocidade com que o0 escoamento passa pelo sensor de
medida desempenha papel importante na definicdo das escalas temporais mais
energéticas que aparecem nos sinais medidos. Esta questéo de estabelecer a verdadeira
variabilidade temporal, s6 poderia ser bem definida em sistema de referéncia
Lagrangeano. Em outras palavras, quando houver alguma variabilidade na escala
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temporal dos vortices no decorrer do tempo, isto ndo deve ser necessariamente
associado a uma variagdo similar na escala espacial dos mesmos. Este problema foi

amplamente discutido por Mahrt (1998).

Fig. 4.2 - Diagramas em tempo-escala resultantes da aplicagéo da TO (Morlet) a dados
de resposta rgpida de flutuactes turbulentas, medidas a 25m no dia 143. No
eixo horizontal esta representado o tempo, e no eixo vertical a escala (ou
frequiéncia). As cores correspondentes as flutuagdes positivas mais intensas

(vermelho) ou negativas mais intensas (azul): @ wT para 24 horas de
dados; b) wT' para 12 horas de dados (situagdo diurna).

A primeira observacdo importante é a de que, para 0s mesmos interval os de tempo, ha
regides no espago de freqiiéncia contribuindo positivamente para wT ', enquanto outras
o fazem negativamente. Este fendmeno, raramente reportado na literatura, foi
mencionado por Nai-Ping et al. (1983) como indicio da existéncia de circulagdes

catabdticas na CLA noturna. Esta explicacdo ndo seria inteiramente vélida para o
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Pantanal, uma vez que neste ndo se devem esperar circulagcbes de montanha, dadas as
caracteristicas basicamente planas de sua topografia. Todavia, € possivel que outro tipo
de circulacdo local sgja responsavel pelo surgimento desses tipos de padrfes,
particularmente aquel as geradas por gradientes horizontais de temperatura resultantes da
existéncia de regides secas e alagadas proximo ao sitio experimental.

Outra observac&o interessante da Fig.(4.2) é a evolugdo por escalade wT  ao longo do
dia. Durante a madrugada, principamente proximo as 4:00 horas, constata-se a
existéncia de contribuic¢des negativas para o fluxo de calor sensivel em todas as escalas
analisadas, savo nas menores, onde se verificam contribuicdes levemente positivas,
provavelmente exprimindo a existéncia de alguma circulagdo em um escala bastante
localizada. Essas circulages se originam devido a retirada de calor sensivel da regido
alagada (que tem maior capacidade de armazenar calor durante a noite e portanto,
apresenta pequena queda de temperatura) para a regido mais seca (apresenta uma queda
mais acentuada de temperatura).

No periodo das 6:00hrs as 10:00hrs, h4 diminuicdo das contribuigdes negativas das
escalas maiores para WT , enquanto que as contribuicdes positivas provenientes de
escalas cada vez maiores, aumentam gradativamente. Este € um periodo em gue o
albedo ainda é grande na regido alagada (Gielow et al., 1999), o que faz com que
peguena fragdo da radiagado solar incidente seja aproveitada para aumentar a temperatura
da superficie (intensificando consideravelmente o fluxo de calor sensivel). O aumento
gradativo das escalas onde wT >0, parece indicar que esta havendo uma lenta erosio
da camada de interface, 0 que permite a formacdo de vértices cada vez maiores. Ja nas
escalas superiores, provavelmente associadas a circulagdes de mesoescala (geradas por
gradientes horizontais induzidos pelo aguecimento diferencial da superficie), as

contribuicdes para wT <0 comegam adiminuir em intensidade.
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Entre 10:00hrs e 14:00hrs, verifica-se um aumento nos valores do fluxo de calor
sensivel através das maiores escalas, onde ocorrem as contribuicdes positivas para wT'
mais significativas ao longo do dia. Esse periodo corresponde aos menores valores do
albedo (Gielow et al., 1999), o que significa que mais energia esta disponivel para ser
convertida em calor sensivel. Acompanhando o raciocinio acima, proximo as 12:00hrs
h&4 um stbito aumento das escalas onde wT >0, o que parece indicar que neste
periodo a camada de interface foi erodida, incorporando a camada residual a camada de
mistura. A contribuicdo para wT <0, em pequena escala, pode estar associada a
ocorréncia de circulagdes locais que trazem ar mais quente das regides secas para as
regides inundadas (menos quentes).

Das 14:00hrs as 18:00hrs, ha pouca contribuicio para wT em todas as escalas
analisadas. Esse é um periodo em que o albedo volta a crescer (acima da regido
inundada), diminuindo o saldo de radiacdo ai. Mas, dada a capacidade térmica da &gua,
a temperatura das regifes alagadas mantém-se elevada, o que gera fracos gradientes
horizontais de temperatura e consequentemente, pouca formagao de circulacbes locais.

Finalmente, apds as 18:00hrs, as contribuicbes para wT < 0 voltam a se manifestar nas

escalas maiores, enquanto wT > 0 passa aocorrer em escalas menores, Nestas Ultimas,
€ possivel que ocorram efeitos oriundos da maior capacidade térmica da lamina d’ agua,
gue deve manter temperatura mais elevada se comparada as superficies secas,
ocasionando transporte de calor em direcdo a essas Ultimas. As contribuicdes das
escalas maiores talvez estejam associadas a circulagbes de mesoescala, que trazem calor
para aregido.

Autores como Nai-Ping et al. (1983), Sun et a. (1996) e Smeets et al. (1998) sdo dos
poucos a reportarem situacbes na CLS nas quais se verificam auséncia de falha
espectral, dificuldade no fechamento dos coespectros, forte transiéncia, e contribuicbes
tanto positivas quanto negativas para o coespectro, dependendo da escala de célculo.
Embora tais autores tenham detectado a importancia de levar em conta a néo
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estacionaridade no calculo dos fluxos pelo método das covariancias, algumas vezes eles
também adotaram o procedimento de filtragem passa-alto dos dados para remover
contribuigdes (para os fluxos turbulentos) provenientes de fendmenos de mesoescala e
de outras escalas que ndo contribuem para a turbuléncia tridimensional classica
(teorizada por Kolmogorov, Taylor e outros, e apresentada por Lumley e Panofsky
(1964) e Panofsky e Dutton (1984)). Tais manifestacdes também foram encontradas no
experimento IPE-1, porém, diferentemente daguelas mencionadas pelos autores acima
(sob condicdes de forte estabilidade atmosférica), no Experimento IPE-1 as condicfes
de estabilidade associadas a0 fendmeno parecem refletir natureza fisicamente distinta
daquelarelatada pel os autores acima.

No que se refere as flutuagdes de maior escala, a questéo de decidir se estas devem ser
removidas ou ndo dos sinais tém gerado muita controvérsia, havendo pesquisadores
partidérios de um exame minucioso das conseqiéncias da ndo estacionaridade no
clculo dos fluxos turbulentos (na medida em que essas flutuagBes contribuiriam
fisicamente para os fluxos verticais) (Mahrt, 1991; Sun et al., 1996; Mahrt, 1998).

Neste estudo, optou-se por utilizar uma metodologia que ja se revelou adequada para
separar  flutuagbes turbulentas medidas acima do Pantanal. Assim, aplicou-se
procedimento de filtragem passa-alto dos dados turbulentos similar aquele adotado por
Bolzan (1998), que apds exaustivos testes com filtros convencionais, utilizou a
Transformada em Ondeletas (Daubechies, 1992) como instrumento de filtragem. O tipo
de ondeleta empregada, a Daubechies-4, possibilitou a remogdo das duas escaas
superiores. Este procedimento permitiu que as contribui¢des de baixa freqiiéncia fossem
removidas, sem perda de definicdo temporal do sinal reconstruido, como pode ser
observado na Fig. (4.3).
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b)

Fig. 4.3- Espectros das variancias das flutuagbes turbulentas das componentes de
velocidade do vento: a) u ; b) w ; apés filtragem passa-alto dos sinais. Para o
dia 143, considerando tempo de amostragem de 60 min.
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Este cuidado com a correta estimativa dos fluxos pelo método das covariancias é
raramente abordado na literatura (Sa, 1992). Todavia, autores como Wyngaard (1983),
Hildebrand (1991) e Mahrt (1991) chamam a atencdo para as consequéncias que a sua
ma estimativa pode acarretar nos estudos sobre a estrutura da turbuléncia na CLS. As
dificuldades encontradas na determinagéo da frequiéncia de corte para a filtragem passa
alto dos dados, exigiram que se avaliasse até que ponto tal procedimento ndo ocasionou
perdas nos valores dos fluxos. Por isso, foi elaborado um teste para verificar se ocorreu
subestimativa substancial dos fluxos turbulentos pelo MC. Para tal, foi necessario
comparar o resultado do célculo dos fluxos pelo MC com o resultado obtido por outro

método, pouco sensivel ao problema da filtragem passa-alto do dados.

M étodos como fluxo-perfil, fluxo-variancia, dentre outros, apresentam o mesmo grau de
comprometimento no que se refere a possibilidade de proporcionarem resultados
inexatos devido a remocéo de flutuagdes de freqliéncias muito baixas. Por essa razéo,
adotou-se 0 MDI que parece ser menos vulnerdvel a tais problemas, pois aém de ndo
necessitar de dados filtrados, ao estimar fluxos, utiliza apenas informagdo dependente
de flutuacBes que ocorrem no subdominio inercial. Apesar de ser um método indireto,
de depender de parametrizagbes de fungbes adimensionais na CLS, de admitir o
equilibrio entre producdo e dissipacéo de energia cinética turbulenta, tal método tem a
vantagem de possibilitar o calculo dos fluxos turbulentos a partir de amostragens de

dados muito peguenas, conforme mencionado anteriormente.

Por essa razdo, foi levada a cabo a comparagdo entre as estimativas dos fluxos
turbulentos pelo Método de Covariancia (MC) e pelo MDI (desde que os dados
experimentais o permitissem). Tais comparagfes sdo mostradas no Capitulo 5, na secéo
referente ao calculo dos fluxos turbulentos. Porém, conforme salientam Kader (1992) e
Henjes (1998) dentre outros, 0 MDI ndo € muito indicado para estimativa dos fluxos sob
condicbes de conveccdo livre (que foram dominantes nos periodos diurnos do
experimento IPE-1). Assim, o MDI foi utilizado apenas como critério de validacéo do
MC, ou melhor, como teste para verificar se a freqiéncia de corte foi bem escolhida.
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Com efeito, uma ma estimativa dos fluxos significa uma ma estimativa dos parametros
caracteristicos tais como u,, T., L, etc.,, 0s quais sdo cruciais na determinagdo das

relagcdes universais para fendbmenos da CLS.

Além do célculo dos fluxos turbulentos, no presente trabalho ha uma preocupacdo
especia com a determinacdo de caracteristicas da estrutura da turbuléncia acima do
Pantanal, a partir de informagdes fornecidas pela energia cinética turbulenta (e também
variancia da temperatura) em algumas das suas escalas mais importantes, como aguelas
associadas a regido de producdo (dentre as quais se incluem as escalas do pico espectral
e as das contribuigdes do coespectro) e aquelas associadas ao subdominio inercia (onde

se espera a validade da hipétese do equilibrio universal de Kolmogorov).

Portanto, tentar-se-& aproveitar informacfes providas pelos momentos turbulentos de
segunda ordem, sobretudo aquelas proporcionadas por fungbes adimensionais, para
melhor compreender aspectos das trocas turbulentas acima do Pantanal. Como é
conhecido, na formulagdo dessas relagbes universais € fundamenta o papel
desenvolvido pelos pardmetros de estabilidade atmosférica, uma vez que as funcdes
universais dependem deles. Esta € a razéo pela qual serdo pesguisados 0s parametros
adimensionais e algumas das relagbes universais para a CLS, antes de se estudar os

momentos turbulentos de segunda ordem na regido do Pantanal.
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CAPITULO 5

ANALISE DOSRESULTADOS

5.1 CRITERIOS DE ESTABILIDADE

Para se obter o comportamento universal dos parametros meteoroldgicos na CLS,
necessita-se estabelecer algum procedimento sistematico de medida das condi¢es de
estabilidade atmosférica, j& que sua determinacdo € de vita importancia na
caracterizagcdo das transferéncias verticais de momentum, calor e umidade. Como
descrito no Capitulo 3, os critérios de estabilidade comumente utilizados sdo: 0 nimero
de Richardson e o pardmetro de estabilidade de M-O, além das classes de Pasquill-
Gifford (P-G).

A Tabela(5.1) mostraosvaloresde z , R, s, e o correspondente critério de P-G para

os dias 144 (céu claro) e 145 (céu nublado). Considerando que os critérios de
estabilidade analisados utilizam diferentes tipos de informagdes (resposta rapida e
resposta lenta), obtidas a diferentes alturas (gradientes. 8.1-15.7m; diregdo do vento:
22.8m; anemOmetro sonico tridimensional: 25m), as comparagdes apresentam um bom
acordo, pelo menos no que se refere & qualidade das informagdes fornecidas. As
condicles estaveis foram predominantes nos periodos noturnos. Quanto as condicdes
instévels, nota-se uma maior intensidade no dia de céu claro, se comparado ao dia de
céu nublado.

De uma maneira geral, observa-se que as condicbes de estabilidade foram melhor
representadas por z e por R, sendo que o critério de P-G ndo se mostrou t&o
satisfatorio, principalmente em condigdes de conveccdo livre. 1sso se deve ao fato de P-
G utilizarem medidas convencionais, mais faceis de serem obtidas, mas que ndo levam
em consideracdo as forgantes térmicas, de vital importéncia para a caracterizagdo da
turbuléncia na CLA. Além disso, a heterogeneidade horizontal da superficie,
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representada pela acentuada rugosidade aerodindmica e também pela rugosidade
térmica (existéncia de gradientes horizontais de temperatura que induzem circulagdes
locais), influem na determinacdo das condicbes de estabilidade, fato este néo
considerado no critério de P-G conforme ressaltado por Lalas et al. (1979).

TABELA 5.1- COMPARAGAO DOS DIFERENTES CRITERIOS DE
ESTABILIDADE ATMOSFERICA UTILIZADOS: NUMERO DE RICHARDSON
GRADIENTE (R ); PARAMETRO DE ESTABILIDADE DE M-O (z); VARIANCIA
DA DIREGAO DO VENTO (s, ); CRITERIO DE ESTABILIDADE DE P-G. AS

RESPECTIVAS ALTURA DE MEDIDA FORAM: GRADIENTES (8,1-15,7m);
DIRECAO DO VENTO (22,8m); SONICO TRIDIMENSIONAL ( 25m)

Dia 144 (céu claro) Dia 145 (céu nublado)
horas R; z S, P-G R z S, P-G
00:00 1,699 4,584 5,48 E 0,421 84,900 3,15 F
01:00 0,419 5,660 4,25 F 0,363 10,280 5,47 E
02:00 0,491 3,002 13,15 D 0,428 4,659 3,03 F
03:00 0,589 0,596 4,89 F 0,367 1,059 3,97 F
04:00 0,196 0,324 3,23 F 0,432 2,210 8,18 E
05:00 0,179 0,572 3,92 F 0,302 0,909 7,16 E
06:00 0,354 0,510 1,71 G 0,358 0,785 8,21 E
07:00 0,193 0,024 2,80 F 0,234 -0,105 7,45 E
08:00 0,007 -0,401 3,68 F -0,176 -1,500 17,25 C
09:00 -0,300 -1,448 10,75 D -0,408 -1,384 7,73 E
10:00 -0,848 -6,887 20,23 B -0,388 -0,258 4,11 F
11:00 -0,781 -2,661 4,61 F -0,093 -0,243 3,92 F
12:00 -0,325| -12,680 40,69 A -0,090 -0,168 52,32 A
13:00 -0,416 -0,697 21,47 B -0,072 46,45 A
14:00 -0,301 -0,659 100,10 A 0,002 9,38 E
15:00 -0,146 -0,480 67,66 A 0,002 0,035 22,86 B
16:00 0,152 0,017 133,40 A 0,084 0,228 55,69 A
17:00 0,365 1,914 3,50 F 0,290 0,985 10,23 D
18:00 0,739 3,050 146,40 A 0,233 1,220 3,89 F
19:00 0,817 6,707 10,64 D 0,205 1,094 3,35 F
20:00 1,742 3,982 3,46 F 0,262 0,814 2,81 F
21:00 1,207 -2,222 11,17 D 0,174 0,502 3,50 F
22:00 0,781 4,305 2,92 F 0,151 0,557 5,83 E
23:00 0,442 7,079 4,23 F 0,235 1,057 2,02 G

Uma comparagéo entre R e z obtidos experimentalmente, relacionados teoricamente

através da Eq. (3.24), pode ser obtida pela andlise da Fig. (5.1), que apresenta a variagdo

de R com relagdo a z . As estimativas para 0 Pantanal mostram que z apresenta

condicdes de instabilidade mais intensas se comparado R, sendo que as estimativas se



gustaram melhor a curva proposta por Raupach (1979), obtida com medidas acima da
Floresta de Thetford (Reino Unido). Conforme o préprio autor salienta, nestas
condicOes verifica-se anomalias nas relagdes fluxo-perfil. O fato das estimativas do
Pantanal se gustarem bem aos prognésticos de Raupach, mostra que assim como
Thetford, as distor¢gbes observadas sdo mais influénciadas por fatores mecanicos,
comparativamente aos térmicos, diferentemente do que foi relatado por Garrat (1978b)

nos estudos sobre a Savana tropical.

Fig. 5.1 - Variagdo de R com relagdo a z .(o) Estimativas considerando grad. 8,1-

15,7m. Curvas propostas por: (--) Raupach (1979); (-) Kaima e Finnigan
(1994). Barras verticais representam a média e o desvio padrdo dos
respectivos interval os.

Sob condigdes estaveis, a curva proposta por Raupach (1979) para escoamento acima de

floresta e a curva proposta por Kaimal e Finnigan (1994) para superficies lisas, mostram

caracteristicas muito aproximadas. Ja os dados do Experimento |PE-1, apresentam
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sobrestimagdo dos valoresde R . Todavia, Mahrt et al. (1998) chamam a atengdo para o

fato de que a Teoria da Similaridade deve valer somente sob condi¢des levemente

estaveis, 0 que pode ser verificado para os dados do Pantanal quando (01<z £0,5).

Com a intensificacdo da estabilidade isto ja ndo fica claro, uma vez que ocorrem

contribuig¢des de movimentos n&o turbulentos ocasionados pela existéncia de escalas de

comprimento locais, nessas condicoes.

Alguns comentérios gerais, além das discussdes acima, podem ser estabelecidos com

relagéo aos desacordos encontrados:

a)

b)

Os dados que possibilitaram os calculos de z foram medidos a uma altura de
25m, o nivel mais ato em que foram instalados os instrumentos de medida
durante o Experimento IPE-1. Conforme ser& mostrado ao longo deste trabal ho,
esta é uma atura zque deve estar acima da subcamada de transicdo, ou sgja,
z>z. Por esta razdo, todos os célculos envolvendo este nivel de medida
apresentaram, de modo geral, concordancia com os resultados estabelecidos na
literatura, referentes a Teoria da Similaridade de M-O paraa CLS

Os dadosde R foram obtidos a partir de medidas realizadas com instrumentos
de resposta lenta, colocados em alturas bastante inferiores a 25m. Ha fortes
indicios tedricos, segundo os quais, dentro da subcamada de transigéo (z< z.)
as relacOes gerals estabelecidas pela Teoria da Similaridade para a CLS ndo séo

mais vélidas (Raupach, 1979; Garratt, 1980), 0 que muitas vezes é denominado
de “discrepancia aerodindmica’, conforme mencionado anteriormente.

Espera-se que tenham sido apresentadas algumas explicacbes para as discordancias

entre os dados do Pantanal e os resultados tedricos.

86



5.2 CALCULO DO DESLOCAMENTO DO PLANO-ZERO

Os métodos mais comuns para calcular a altura de deslocamento do plano-zero, d,
utilizam informac6es sobre o perfil de velocidade do vento sob condigBes adiabaticas
(Thom, 1975; Schaudt, 1998). A aplicagdo de tais metodologias requer medidas dos
perfis de velocidade do vento dentro da CLS, isto €, a atura de medida z deve ser
maior que 1.5 vezes a altura da vegetagdo h e menor que 0.1 vezes a altura da CLA

(Wieringa, 1993), e as condic¢des de pista devem ser suficientemente extensas.

Em muitas aplicagbes préticas, tais condi¢cbes limitam a utilizagdo dos métodos
convencionais. Um problema adiciona se refere as condicdes de estabilidade, pois em
algumas regides, como é o caso do Pantana Umido, as condi¢cBes adiabéticas sdo
escassas. Assim, resolveu-se aplicar o0 método proposto por De Bruin e Verhoef (1997)
paraaobtencdo de d . Ta método é baseado na relacdo de similaridade para condicfes

de conveccdo livre, existente entre o desvio padréo da velocidade vertical do vento s |,

e wq, , e tem a vantagem de necessitar de medidas em apenas um nivel. Utilizando as

relagdes de similaridade:

S
—w :f
u, e) (5.1)

onde f , € a funcdo adimensional do desvio padréo da componente vertical de

velocidade do vento, a qual em condiges instaveis € expressa pela Eq. (3.36). Sob

condicdes de convecgdo livre—3z >>1 o queimplica

s=C(z-dwg  -L<<z-d (5.2)
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onde C = (1,25)° ﬁ Portanto, d pode ser determinado pelas medidasde s , e w_qv
a,

em um unico nivel. Neste estudo, foram utilizadas medidas realizadas no nivel de 25
metros de altura, o qual, muito provavelmente, esteve acima de z. e portanto, fora da

subcamada de transi¢éo.

Para os dados do Pantanal, considerando os horé&rios que apresentam condigdes de
conveccdo livre com fluxo de calor sensivel superior a 120 Wm? (De Bruin e Verhoef,
1997) os resultados podem ser observados na Tabela (5.2).

TABELA 5.2- VALORES MEDIOS DA ALTURA DE DESLOCAMENTO DO
PLANO-ZERO PARA DUAS DIFERENTES DIRECOES DOMINANTES DO
VENTO (EM METROS), DETERMINADOS PELO METODO DE DE BRUIN E

VERHOEF (1997)
d Norte Sul
Valor médio 4,28 5,35
namero de dados 7 4
Desvio padrao 2,17 2,66
Intervalo confianga 2,11 3,42

Tais resultados mostram maiores valores de d , quando o vento é de sul, proveniente de
regiao com vegetagcdo mais alta (Fig. 2.4). Ainda assim, o vento de norte, proveniente de
regido de gramineas com presenca de &rvores de porte médio esparsas, apresenta valor
considerével de d . Osvaloresde d aqui obtidos, foram incorporados aos célculos do

parametro z , nos estudos reportados nesse.
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5.3 RELACOES ASSOCIADAS AOS PERFISVERTICAIS

Como mencionado anteriormente, a CLS é a regido da atmosfera mais proxima da
superficie terrestre onde ocorrem significantes transportes de momentum, calor sensivel,
calor latente e outros congtituintes atmosféricos, que sdo de vital importancia para os
estudos relacionados aos processos de troca com a superficie, incluindo as
parametrizagdes em modelos de circulagdo geral (Garratt et al., 1996). Nesse sentido, a
Teoria da Similaridade de M-O estabeleceu uma base para 0 melhor entendimento dos
fendmenos que ocorrem na CLS (Monin e Yaglom, 1971; Kaimal e Finnigan, 1994) .
Apesar da redlizacdo de inlmeros experimentos, ainda hé controvérsias quanto a forma
exata das funcbes adimensionais dos gradientes verticais de velocidade média do vento
e temperatura potencia, f e f, respectivamente, como funcdes da estabilidade
atmosférica (Hogstrom, 1990). Para determinélas experimentalmente, sG0 necessarios
medidas dos fluxos de momentum e de calor, dos gradientes de velocidade média do
vento e de temperatura (e quando for o caso, a determinagdo do deslocamento do plano
zero, d). No presente estudo, as estimativas das fungdes adimensionais dos gradientes
verticais foram obtidas com base em gradientes resultantes de medidas efetuadas em
trés diferentes alturas (gradiente A: 3,75-15,7m e gradiente B: 8,1-15,7m), e as
covariancias com dados registrados em 25m (anemdmetro sonico tridimensional).

A Fig.(5.2) mostraavariagdo de f , com relagdo z , onde as curvas consideradas foram
propostas por Dyer (1974) e Hogstrom (1988), para superficies lisas. Como se observa
no gréfico, os valores de f  obtidos a partir do gradiente B, apesar de terem forma
semelhante as curvas propostas, foram sobrestimados para condi¢cbes de conveccéo
forcada (- 05£z <-01) e para condigdes de convecgdo livre (z <-05). Em
condigBes proximas da neutralidade, as estimativas foram superiores aos valores
reportados na literatura. Em condigBes levemente estéveis (0,1<z £ 0,5) os resultados
tiveram o padrdo esperado, sendo que, com a intensificacdo das condi¢ches de

estabilidade (z > 0,5) as estimativas apresentam acentuado espalhamento.
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Fig. 5.2 - Variagdo da funcdo adimensiona do gradiente vertical de velocidade média
do vento com relacdo a z . (+): Estimativas considerando grad. A (3,75

15,7m); (0): Estimativas considerando grad. B (8,1-15,7m). Curvas propostas
por: (-) Dyer (1974) ; (--) HOgstrom (1988). Barras verticais representam a
média e o desvio padréo dos respectivos intervalos.

Com relacdo as estimativas de f, (Fig. 5.3), os resultados apresentaram-se mais

condizentes com as curvas propostas em condigdes de conveccdo livre e forgada, sendo
que em condi¢Bes proximas da neutralidade, em condi¢des levemente e fortemente

estaveis ocorreram espal hamentos das estimativas.

Viswanadham (1982) e Hogstrom (1996) apresentaram revisdes importantes sobre a

forma das principais fungbes adimensionais encontradas na literatura, e discutiram
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algumas das causas que podem determinar diferencas entre as diversas formulagtes

adimensionais. Dentre as possiveis causas citam-se:

Fig. 5.3- Variagcdo da funcdo adimensional do gradiente vertica de temperatura

b)

d)

potencial com relagdo a z . (+): Estimativas considerando grad. A (3,75-
15,7m); (0): Estimativas considerando grad. B (8,1-15,7m). Curvas propostas
por: (-) Dyer (1974); (--) HOgstrom (1988). Barras verticais representam a
média e o desvio padréo dos respectivos intervalos.

Incerteza estatistica nas médias obtidas para classes especificas de estabilidade;

Imprecisdo instrumental sistematica ndo adequadamente corrigida durante o

procedimento de normalizacao;
Condicgoes de pista (“fetch”) vento acimainadequadas,

Erros sisteméticos devido amostragem inadequada;
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e) Limitagdo navalidade da similaridade de M-O.

Além destas mencionadas acima, outras, ndo necessariamente indepedentes delas,
podem ser adicionadas:

f) A incerteza associada a definicdo da frequiéncia de corte para filtragem passa
alto dos sinais turbulentos, conforme discutido anteriormente;

g) A ndo estacionaridade do sina turbulento e suas consegiéncias no célculo das
meédias,

h) M4 estimativa da altura de deslocamento do plano zeros, d.

Neste caso particular, nos dados do Experimento IPE-1, uma causa determinante
poderia ser aguela associada a irregularidades do sitio experimenta e
conseglientemente, a existéncia de uma subcamada de transicdo onde se manifesta a
“discrepancia aerodinamica’.

Dentro desta linha de raciocinio, seria possivel explicar o acentuado desacordo entre os
dados experimentais e as curvas propostas observadas na Fig. (5.2). Para melhor
compreender a origem da discrepancia, procurou-se na literatura, formulagdo mais
apropriada das fungbes f | e f, para superficie extremamente rugosa como parece sef 0
caso do Pantanal. Assim, os resultados experimentais foram comparados com o da curva
determinada por S4 e Molion (1983) para dados do Experimento Koorin (Clarke e
Brook, 1979), obtidos acima de Savana Tropical, sob condigdes de rugosidade
superficial similares aguelas encontradas no Pantanal. Sa e Molion (1983) utilizaram a
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metodologia de gjuste proposta por Dyer e Bradley (1982) paraaobtengdo de f e f

em funcéo de z para condig¢des de convecgao livre e forgada.

Os resultados do Experimento | PE-1, particularmente os obtidos através do gradiente B,
se gjustaram muito melhor a uma das curvas de Sa e Molion, conforme mostrado na
Figs. (5.4) e (5.5), sobretudo sob condicdes de conveccéo livre. Isto parece indicar que o
desacordo entre os dados do Experimento IPE-1 com as curvas propostas por Dyer
(1974) e Hogstrom (1988), deve-se menos a um problema oriundo de eventual ma
gualidade dos dados experimentais e mais, a problemas dindmicos especificos
(associados aos campos de momentum) das subcamadas de transicdo préximas a
superficies muito rugosas. Ressalte-se que a faléncia das relagbes fluxo-perfil
tradicionais acima de superficies extremamente rugosas congtitui resultado bem
conhecido na literatura conforme atestam trabalhos tais como os de: Thom et al. (1975),
Raupach (1979), Garratt (1980), Raupach (1992), Cellier e Brunet (1992) e Bosveld
(1997).

S4 (1981) citando diversos autores, ressalta que uma designacdo adequada para este
fendmeno seria a de “discrepancia aerodinamica’. Fisicamente, ele poderia ser atribuido
a pelo menos um dos fatores abaixo:

a) A influéncia de esteiras turbulentas geradas pela incidéncia do escoamento em
obstacul os fisicos proximos a superficie, tais como arbustos, galhos, etc., o que
gera gradientes de pressdo intensos e bem localizados com a consegiente
distorcio do escoamento e dos pefis verticas das grandezas
micrometeoroldgicas medidas nestas regides. Garratt (1980, 1983) chama esta
camada, onde os efeitos das esteiras turbulentas se fazem sentir, de subcamada

de transicdo, cuja altura convencionou-se representar por z . Ele propds nova

formulacéo para as relagOes fluxo-perfil nesta subcamada, a qual parece ter-se
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mostrado valida para os dados da Reserva Ducke na Floresta Amazbnica
(Manzi, 1987). E interessante observar, a partir dos dados do Experimento |PE-
1 aqui analisados, que a subcamada de transi¢do no Pantanal deve-se representar

detal formaque z <25m, pois todos os resultados obtidos a partir das medidas

de resposta rgpida efetuadas nesta atura, apontam para a validade das relacfes
universais. Isto é comprovado nos calculos dos fluxos turbulentos e das
correlagOes, na determinagdo da atura da camada de mistura e nos estudos das
variancias adimensionais, que serdo apresentados nas se¢des posteriores;

b) A influéncia de circulagbes locais induzidas pelo aguecimento diferencial da
superficie (e similarmente, pela existéncia de maior ou menor resisténcia a
tranferénca turbulenta de vapor d'éagua a superficie), fendbmeno que, em
principio, poderia se manifestar em diferentes escalas. E muito possivel que tais
fendbmenos se manifestem no Pantanal, particularmente devido ao fato de
existirem regifes alagadas e secas proximo atorre, 0 gue certamente implica na
existéncia de grandientes horizontais de temperatura e umidade especifica
Todavia, com os dados disponiveis, € dificil de avaliar a amplitude da influéncia
destes fatores nos resultados. Um indicio da existéncia de circulacfes locais na
regido do sitio experimental, pode estar associado a existéncia de bandas
coespectrais contribuindo com valores positivos para a covariancia, enquanto
outras contribuem com valores negativos, contribuicOes estas detectadas pela
andlise resultante da aplicacdo da tranformada em ondeletas aos sinais
turbulentos (Fig. 4.2). Tais problemas, serdo abordados posteriormente, mas um

estudo mais sistematico deste fenémeno foge ao escopo deste trabal ho.

A questdo de encontrar relagdes universais para f . e f, dentro da subcamada de

transicdo continua em aberto, principamente devido a dificuldade em se encontrar
relacOes universais para superficies com caracteristicas de rugosidade acentuadamente
diferentes. Uma aternativa para estudos da relacéo fluxo-perfil acima do Pantanal, seria

aumentar a atura da torre experimental e utilizar apenas medidas de velocidade do
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vento acima de 25m (ou acima de z.). Isto devera ser objeto de estudo nas campanhas

futuras no Pantanal.

Espera-se mostrar que os resultados obtidos para os perfis no Experimento IPE-1 sdo
aceitaveis, segundo o que jafoi estabelecido na literatura, para escoamentos turbulentos
acima de superficies extremamente rugosas. Todavia, os resultados do Experimento
IPE-1 mostram discrepancias mesmo com relagcdo aos dados do Experimento Koorin,

que é mostrado na Fig. (5.4). Nesta os resultados para f , proximos da neutralidade

apresentam valores consideralvelmente maiores do que agueles de Sa e Molion (1983),
0 que parece indicar a origem predominantemente mecénica da discrepancia, que
determinaria aumento dos gradientes verticais proximo a superficie, com relagdo aos
previstos pela Teoria da Similaridade.

Fig. 5.4 - Variagdo da funcdo adimensiona do gradiente vertical de velocidade média
do vento com relacdo a z (+): Estimativas considerando grad. A; (0):

Estimativas considerando grad. B. Curvas propostas por Sa e Molion (1983):
(“) f m = (1' 50,52 )_0'3; (-) f m = (1_ 34,32 )-0.12 .
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Os resultados da Fig. (5.5), relativos aos gradientes adimensionais de temperatura

potencial, mostram que os valores de f ., obtidos no Experimento IPE-1 sdo maiores do

gue os determinados por Sa e Molion, principalmente préximos a neutralidade. Porém,
neste grafico as discrepancias séo menores do que aguelas verificadas na Fig. (5.4).
Além disso, os resultados mais discordantes com as curvas propostas, estdo associados
as medidas efetuadas no intervalo do gradiente A, ou sgja, aos niveis mais inferiores.
Isto € mais um indicio que aponta para as esteiras turbulentas da subcamada de trasi¢céo
como fonte das distorgdes rel atadas acima.

Fig. 5.5- Variagdo da funcdo adimensional do gradiente vertica de temperatura
potencial com relagdo a z (+): Estimativas considerando grad. A; (0):
Estimativas considerando grad. B. Curvas propostas por Sa e Molion (1983):
() f, =(@-50z)°%; (-) f, = (- 54,42 )°*.

A funcdo adimensional de dissipagéo, f ,, foi estimada considerando-se o balancgo entre

a producdo e a dissipacdo de energia cinética turbulenta, ja que ndo foram efetuadas
medidas diretas da dissipacdo. Como se observa na Fig. (5.6) as estimativas a partir do
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gradiente B mostram um melhor acordo com a curva proposta por Hogstrom (1990),
principalmente sob condi¢cBes de conveccdo livre. JA para o gradiente A, verificou-se
melhor acordo com a curva proposta por Wyngaard e Coté (1971). Em condigdes de
convecgdo forgada e em condicBes proximas da neutralidade os valores obtidos no
Pantanal sdo superiores aqueles das curvas propostas, 0 que parece indicar que os
fatores mecénicos predominam na geracdo de discrepancias. Em outros topicos deste
estudo serdo apresentados novos resultados que ressaltam o cardter extremamente
andmalo das fungdes universais associadas a energia cinética turbulenta, sob condicdes
muito proximas da neutralidade.

Sob condigdes estaveis, as andlises serdo dividas em duas regides. levemente estaveis
(01<z £05) e muito estéveis (z >0,5). Sob condigBes levemente estaveis, os dados
do Experimento IPE-1 acompanham as curvas propostas, sendo que as estimativas
obtidas através do gradiente A se gjustam melhor a curva proposta por Wyngaard e Coté
(1971), e as do gradiente B se gjustam melhor a curva de Hogstrém (1990), seguindo os
mesmos prognosticos das condigdes instaveis. Segundo Hogstrom (1990), os resultados
de Wyngaard e Coté (1971) apresentaram erro sistematico devido a distor¢des impostas
a0 escoamento em seus dados. E possivel que esta também seja a explicagio para as
estimativas do Pantanal, obtidas a partir do gradiente A, pois este, esta mais préximo da
superficie e portanto mais sujeito a distor¢es impostas pel os elementos de rugosidade.

Ja em condigdes fortemente estévels, as estimativas para o0 Experimento IPE-1
apresentaram grande espalhamento. Nessas condiges, como ressalta Mahrt et al.
(1998), ha contribuic¢bes de movimentos ndo turbulentos ocasionados pela existéncia de
escalas de comprimento locais, 0 que possivelmente justifica as disparidades

encontradas, e o que foi confirmado nos resultados anteriores.
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Fig. 5.6 - Variagdo da funcdo adimensiona da taxa de dissipacéo de energia cinética
turbulenta com relagdo a z . (+): Estimativas considerando grad. A; (0):

Estimativas considerando grad. B. Curvas propostas por: (-)Wyngaard e Coté
(1971); (--) Hogstrom (1990). Barras verticais representam a média e o
desvio padréo dos respectivos intervalos.

Uma vez conhecida a forma das fungdes adimensionais f , e f,, a relagdo entre as
difusividades turbulentas de calor sesivel e de momentum (K, /K, ) em funcdo da

estabilidade atmosférica (z ) foi determinada (Egs. (3.22) e (3.23)), conforme Fig. (5.7).

Os resultados mostram que, sob condicdes estaveis, K, /K~ foi ligeiramente inferior

as curvas propostas apresentadas, mas, 0s resultados se mantiveram dentro dos desvios
padrdes, se comparados a curva proposta por Hogstrom (1988). Observa-se pouca
dispersdo nessas condigdes, comparativamente aguelas verificadas sob condi¢des
préximas da neutralidade e em condicles instavels.
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Sob condicBes proximas da neutralidade, as estimativas de K, /K, apresentaram

grande dispersdo, com alguns dos menores valores dentre os calculados. Sob condigoes

de convecgdo forcada, os valores de K, /K, estiveram acima daqueles apresentados
nas curvas propostas. Para valores de z <-0,5, ou sga, sob condic¢bes de convecgdo

livre, os resultados mostram acentuada dispersio nos valoresde K, /K. .

Fig. 5.7 - Variagdo da razéo entre os coeficientes de difusividade turbulenta de calor
sensivel e de momentum (K, /K. ) com relagdo & z . (o) Estimativas

considerando o grad. B. Curvas propostas por: (--) Hogstrom (1988), obtida
através darazdo entre asfuncgbes f . e f . ; (-) Kaima e Finnigan (1994). Os

vaores médios de K, /K para intervalos especificos, com os respectivos
desvios padrdes (barras verticais).

As observagtes acima, tomadas em seu conjunto, reforgam a convicgdo de que, em uma
subcamada de transicdo, as relagdes adimensionais previstas pela Teoria da

Similaridade de M-O falham em explicar muitos dos processos fisicos que ai se
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desenvolvem. Arya (1988, p.279-281), em sua revisdo sobre a validade das relagoes
fluxo-perfil acima de superficies complexas (como aguelas que apresentam vegetacao),
salienta que as hipdteses do tipo gradiente-transporte baseadas em conceitos tais como,
comprimento de mistura, viscosidade turbulenta, etc., podem ter sua aplicabilidade
limitada, o que tem sido ressaltado por autores tais como Raupach e Thom (1981).
Dentro desta linha de raciocinio, fluxos em coberturas vegetais nem sempre estariam
exclusivamente determinados por gradientes verticais. Por exemplo, o fluxo vertical de
momentum, H poderia ser dirigido por um gradiente horizonta de velocidade

vertical média, Tw/fix, e ou por flutuabilidade, o que implica inexisténcia de unicidade

narelagéo entre u/Yz e o fluxo de momentum.

Ainda segundo Arya (1988), ha muito poucas observacdes de fluxos e gradientes em
escoamentos proximos a coberturas vegetais complexas que sustentem teorias do tipo
gradiente-transporte (K ). Pelo contrério, as observages tém mostrado forte evidéncia
da existéncia de fluxos contragradiente. Teorias de difusdo local ndo poderiam prever
tais relagcOes. As principais razoes desta faléncia, ainda segundo Arya (1988), seriam as
de que, imediatamente acima da superficie complexa, o0 escoamento médio é
tridimensional, h& producdo ndo-local de turbuléncia e esta possui uma multiplicidade
de escalas ali.

Estabelecidas estas ressalvas sobre a possibilidade de obtencéo de relagbes universais

paa f e f, dentro da subcamada de transicdo (e portanto também para
K,/K, =f,./f,), passar-se-4 a comparar os resultados obtidos para a representacéo
gréficade K, /K versus z , em fungdo de outros resultados encontrados na literatura,

referentes ao escoamento acima de superficies complexas.

Para condigcbes de conveccdo forcada, os resultados do Pantanal concordam
qualitativamente com os de Viswanadham et al. (1987) em sua andlise da variagdo de
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K, /K, aima da Floresta Amazonica (Experimento ARME). Todavia, estes autores

ndo apresentaram dados para condigcbes de conveccdo livre. Eles utilizaram os
argumentos de Thom et al. (1975) para justificar seus resultados, tendo como ponto de

partida a proposi¢do segundo a qual ndo é razodvel considerar que K, » K., de uma

maneira universal, posto gue os mecanismos de transferéncia de momentum e de calor
nem sempre sdo idénticos, particularmente quando as flutuagtes turbulentas de presséo
desempenham um papel importante na transferéncia média de momentum, como

acontece na subcamada de transi¢ao.

Contrariamente aos resultados do Experimento IPE-1, que estiveram abaixo da curva

proposta, Viswanadham et al. (1987) encontram valores de K, /K superiores aqueles

previstos por Webb (1970) para condicdes estaveis (obtidos acima de superficies lisas).
Uma possivel explicagdo para esta diferenca, pode ser atribuida a natureza diferente das
condicdes de contorno inferior na Amazonia e no Pantanal. Enquanto na Amazonia, o
escoamento penetra numa copa profunda, muito irregular, no Pantanal a rugosidade
superficia € determinada por arbustos e agregados esparsos de vegetacdo. Além disso, é
possivel que no Pantanal, circulages locais induzidas pelo aguecimento diferencial,
também exercam alguma influéncia nos resultados. Estas diferencas poderiam introduzir

modificagbes na evolugdo de K, /K, em funcdo de z, na CLN. Com efeito,

Smedman (1988) encontrou variagGes bruscas no desvio padrdo de algumas variaveis
micrometeorol 6gicas quando z ultrapassou o valor de 0,6. Segundo Mahrt et al. (1998),
modificgdes deste tipo poderiam ser presumivelmente atribuidas a contribuicdo de
movimentos ndo turbulentos para as difusividades turbulentas e para as variancias
adimensionais das velocidades, dentre outras grandezas micrometeorolgicas. E ainda
segundo eles, nem sempre L poderia ser utilizado para adimensionalizar comprimentos

(alturas) na CLS estével por duas razdes:

a) Poderiam existir escalas adicionais tais como a atura da camada limite, a altura
do jato de baixos niveis e a profundidade do escoamento de drenagem;
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b) Mesmo que L e a dtura de medida , z, sgam as Unicas escalas de
comprimento para a CLS, isto ndo significa considerar que L possa descrever
plenamente as influéncias do fluxo de calor sensivel e da velocidade de fricgdo a
superficie. Assim, ainda segundo Mahrt et a. (1998), duas situagbes com o

mesmo valor de L, mas uma delas apresentando Q, e u. grandes e a outra,
com Q, e u. pequenos, devem mostrar diferentes padroes de escoamento

turbulento.

Este Ultimo argumento, certamente, pode ser estendido as condicdes instaveis e mesmo
as neutras. Com relagdo a estas Ultimas, os dados do Pantanal mostraram um resultado

bastante peculiar: os vaores de K, /K, apresentaram um pronunciado minimo

relativo, com valores proximos a zero, quando z ® 0, , ou sgja, pelo caminho estavel.
Quanto ao lado instavel, a existéncia de um Unico ponto proximo a z =0, também

apresenta esta tendéncia, mas a curva cresce rapidamente para valores superiores a 1.

Este é um resultado dificilmente encontrado na literatura e aponta provavelmente para
um fendmeno especifico do campo turbulento acima do Pantanal, em condicfes
aproximadamente neutras. E interessante mencionar que Bolzan (1998), estudando a
estrutura da turbuléncia acima de vegetagdo do tipo paratudal no Pantana seco
(Experimento 1PE-0), encontrou padrdes muito peculiares de flutuagbes turbulentas
proximo a neutralidade. Segundo €ele, a existéncia destes padrbes poderia ser uma
consequéncia da manifestacdo da chamada “instabilidade do ponto de inflexdo”
associada a ponto de inflexao no perfil vertical de velocidade média do vento. Por outro
lado, Raupach et al. (1996) argumentam que, uma vez confirmada a existéncia de tal
tipo de instabilidade, haveria uma faléncia tedrica da similaridade de M-O em exprimir

as propriedades do escoamento nas regides em que predominam tais processos.

Ressalte-se que os dados aqui analisados (Experimento IPE-1), foram medidos num
sitio experimental diferente daquele em que foi realizado o IPE-0. No sitio do
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Experimento IPE-1 a vegetagdo era muito mais esparsa ao norte, enquanto que no sitio
do Experimento |PE-0 o grau de concentragdo era consideravelmente maior. E possivel
gue neste Ultimo, o escoamento apresentasse deformagdo nos perfis verticais de vento

em intervalos mais amplos de z do que no IPE-1, uma vez que a densidade de

elementos de rugosidade foi maior nele. Porém, sob condigbes proximas da
neutralidade, situagcBes em que a flutuabilidade € muito restrita, é possivel que padrfes
do “tipo rolo” como os mencionados por Bolzan (1998), possam existir mesmo no sitio
do IPE-1, aterando assim as caracteristicas da difusividade turbulenta. Conforme esse
autor sdlienta, a instabilidade tende a diminuir a importancia destas estruturas no
transporte turbulento. Embora tais ponderagdes devam ser levadas em conta, elas
servem apenas como elementos de reflexdo para a interpretagcéo dos resultados. Estudos
devem ser desenvolvidos para analisar a natureza dos padrbes turbulentos préximo a
neutralidade no IPE-1, o que foge do objetivo deste trabalho. Quanto a determinacdo de
pontos de inflexdo nos perfis verticais de velocidade, esta tarefa foi dificultada devido
aos poucos hiveis de medida disponiveis. Estes elementos deverdo ser levados em conta
na organizagdo de futuras campanhas experimentais no Pantanal .

5.4 FLUXOSTURBULENTOSNA CLS

A determinagdo dos fluxos turbulentos na CLS é de vital importancia para o
entendimento dos processos de troca que ocorrem entre a superficie terrestre e a
atmosfera. Como ja foi mencionado, existem vérios métodos para a obtencdo dos fluxos
turbulentos verticais, dentre os quais vale ressaltar o Método das Covariancias (MC) e o
Método Dissipativo Inercial (MDI). As vantagens e desvantagens, bem como a
concepcdo de cada método foram discutidas no Capitulo 3 deste.

Nesse estudo, os fluxos turbulentos foram obtidos através do MC e as formulacfes
utilizadas séo:

Fluxo de momentum=r u?
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Fluxo de Calor Sensivel = r ¢, wq,

onde W_qv = W +0.61 c_] m (Garratt, 1992) e o operador () corresponde a média

em periodos de 60 minutos.

As estimativas dos fluxos turbulentos médios de momentum para dias de céu claro (140
a 144) e céu nublado (145) sdo mostradas nas Figs. (5.8a) e (5.8b). Como se observa, 0

fluxo de momentum para os dias de céu claro apresentou valores inferiores a 0,1 Nm'?,

com maximos relativos as 8:00 e 14:00hrs. Para o dia de céu nublado os valores foram

superiores aos dias de céu claro, atingindo méximo de »0,3Nm* as 11:00hrs. Isto se
deve ao fato dos dias de céu nublado terem apresentado ventos fortes e persistentes
durante o dia, com consequente intensificagdo do valor do fluxo de momentum. Ja nos
dias sem nuvens, os quais foram mais numerosos durante o experimento, predominaram
regimes de convecgéo livre durante o dia, com ventos muito fracos e forte fluxo de
calor.

E interessante notar que em dias de céu claro, o valor de U, atinge méximos relativo as

8:00hrs e as 14:00hrs, e um minimo relativo aproximadamente as 10:00hrs, o que ndo é
observado no dia nublado. Isto pode ser atribuido ao fato de nos dias de céu claro, os
efeitos devido a heterogeneidades locais nas condigbes de contorno a superficie
(gradientes horizontais de temperatura e de umidade devido, principalmente, a
existéncia de éreas adagadas localizadas prOximas a outras secas) introduzirem
circulagdes locais neste periodo. Estas, deveriam diminuir nos periodos mais proximos
dagueles em que ocorrem situagdes de “equilibrio” (nas quais ocorre a diminui¢éo nos
gradientes horizontais de temperatura e umidade, pois as circulagbes locais ja
compensaram as diferengas).
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a) céu claro (140-144) b) céu nublado (145)
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Fig. 5.8 - Evolucgo horéria do fluxo turbulento médio de momentum (Nm™) calculado
pelo MC, paradias. a) céu claro; b) céu nublado.

Parainvestigar a eventual existéncia destas circulagdes locais, € apresentada a Fig. (5.9),
gue mostra a evolugdo temporal dos vetores de velocidade média horaria do vento, para
dias de céu claro. Tais padrdes de variabilidade da diregdo do vento foram encontrados
superpostos ao escoamento médio em todos os dias andisados. Fica claro pela Fig.
(5.9), aexisténcia de diferentes interval os de tempo, durante os quais a direcéo do vento
apresenta padrdes caracteristicos. E interessante notar que os resultados desta figura
parecem estar associados aqueles apresentados na Fig. (4.2) (aplicacéo da TO a andlise
de wT por escala). Assim, os periodos em que houve mudanca da dire¢do do vento e
agueles em que este se manteve estavel, parecem ter relagdo com o0s periodos
classificados quando da discusséo da Fig. (4.2).

Ja no dia nublado, o campo de velocidade é determinado principalmente por fatores de
grande escala e ndo mais pelas circulagbes locais, e o fluxo de momentum atinge
maximo quando ocorrem 0s maiores vortices turbulentos e quando a convecgdo

mecanica € mais intensa.
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Fig. 5.9 - Representacdo da evolugdo horéria da direcdo do vento médio entre os dias
140 e 145. Vaoresem ms™.

Os fluxos turbulentos médios de calor sensivel acompanharam o ciclo diurno de
aguecimento da superficie terrestre e os valores maximos obtidos para ambos os dias

ficaram em torno de 140 Wm'>. A Fig. (5.10a) mostra uma evolucdo horéria do fluxo
de calor sensivel, a qual € aproximadamente simétrica com relacdo ao eixo vertical que
passa pelas 12:00 hrs, resultado esperado para uma jornada sem nuvens no céu.
Observa-se também, periodo de rapido crescimento do fluxo de calor sensivel entre 8:00
e 10:00hrs, e periodo de répido declinio apods as 12:00hrs, tal que aproximadamente as
15:00hrs o fluxo torna-se praticamente nulo. Isto pode ser explicado fisicamente pelo
aumento da temperatura da lamina d’ agua apos a incidéncia dos primeiros raios solares,
gue aguece as camadas de ar imediatamente superiores a mesma, provocando nestas
movimento ascendente devido a aceleracdo de flutuabilidade (Jacobs et al., 1997). Este
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processo, introduz flutuagdes positivas de velocidade do vento associadas a ascensdo de

parcelas de ar mais quente, de tal forma que € gerada covariancia positiva W'qv' e

consegiientemente fluxo de calor ascendente.

Quanto maior for o saldo de radiagcdo na interface superior da lamina d’ agua, maior sera
a contribuicéo para 0 aguecimento desta lamina, e conseqiientemente maior 0 aumento
dos fluxos de calor sensivel e de calor latente. E interessante observar que Gielow et al.
(1999) em seu estudo sobre o abedo no Pantanal alagado, encontraram assimetria na
curva que representa a evolugdo diurna do albedo em relacéo ao eixo vertical que passa
pelas 12:00hrs. Os vaores mais elevados do albedo ocorrem antes das 10:00hrs e apos
as 14:00hrs. Isto parece explicar o fato de dQ,/dt apresentar somente um pequeno
intervalo de tempo durante o qual aproxima-se do valor nulo, contrariamente ao que
ocorre, por exemplo, acima da Floresta Amazonica (S et al., 1988) ou do Pantanal na
estacdo seca (Gielow et a.,1999).

a) céu claro (140-144) b) céu nublado (145)
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Fig. 5.10- Evolucdo horéria do fluxo turbulento médio de calor sensivel (Wm?),
calculados pelo MC para os dias. @) céu claro; b) céu nublado.
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A Fig, (5.10b) mostra a variagdo horéria do fluxo de calor sensivel em dia de forte
nebulosidade, com variabilidade na cobertura de nuvens, razéo pela qua € mais dificil
obter um padrdo simétrico para a curva que representa a evolucao horéria do fluxo.

Durante o periodo noturno, nos dias de céu claro, os valores do fluxo de calor sensivel
mostraram-se negativos, indicadando a perda de energia da superficie através do fluxo
de radicdo de onda longa irradiado na diregdo da atmosfera. Durante o dia de céu
nublado, todavia, a perda de calor sensivel foi maior durante a noite, provavelmente em
virtude dos processos mecanicos imperantes ocasionados por intensos campos de vento
(Fig. 5.8b).

Uma comparacdo entre os resultados obtidos para as variagtes diurnas dos fluxos de
momentum e de calor sensivel, parece sugerir que nos periodos em que o albedo é
elevado acima da lamina d’ agua (provavelmente, nas regides secas este devera ser
menor) ocorrem maiores gradientes horizontais de temperatura e umidade entre éreas
inundadas e secas, os quais diminuem apenas no intervalo temporal em que dQ,/dt se
aproxima de zero para o balanco de energia. Logo, nos periodos em que os gradientes

horizontais sd0 maiores, sdo induzidas circulagbes locais, associadas aos maximos
relativos em U’ e certamente & adveccdo horizontal de calor sensivel e latente, o que

parece ser confirmado pela mudanca na diregdo do vento neste periodo (Fig. 5.9). Esta
seria uma razdo para explicar o comportamento peculiar de dQ, /dt nos periodos entre
7:00-11:00hrs e 13:00-16:00hrs. Todavia, no intervalo que vai de aproximadamente das
11:00-13:00hrs, no qual h& um certo equilibrio no balanco de energia, o abedo se
estabiliza em um valor minimo acima da lamina d'&gua (Gielow et al., 1999), ocasido
em que as advecgOes horizontais de calor devem diminuir, com consequente diminuicéo
da circulagdes locais. E justamente neste periodo que ocorrem fendmenos de aumento

stbito da altura da camada de mistura, z , o que sera discutido posteriormente.
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Como descrito no Capitulo 4, as dificuldades nas estimativas dos coespectros levaram a
adocdo de um procedimento de filtragem passa-alto nos sinais turbulentos. Para
verificar até que ponto tal procedimento ocasionou uma subestimativa substancial no
calculo dos fluxos turbulentos, faz-se necessario comparar os resultados obtidos pelo
MC com os do MDI. Isto, em virtude de o MDI ser menos vulnerdvel a esses
problemas, uma vez que estima os fluxos turbulentos utilizando apenas informacdes do
subdominio inercia (Henjes, 1998). Contudo, esse método faz uso das funcdes

adimensionais f e f, para considerar os efeitos da estratificagio térmica na CLS e

como discutido na literatura essas relagdes sdo falhas em situagdes de forte instabilidade
(Kader, 1992) e eventualmente, sob condicdes nas quais as medidas sio feitas dentro da
subcamada de transicdo (Garratt, 1980, 1983). Além disso outros fatores podem
contribuir para as estimativas imprecisas dos fluxos pelo MDI:

a) Circulagdes locais, adveccdo horizontal de calor ou de momentum, etc.,
fendmenos que possivelmente ocorrem no Experimento 1PE-1,

b) O MDI necessita da utilizagdo da Hipétese de Taylor para conversdo de
numeros de onda em fregiiéncia. Porém, sob condi¢des em que a velocidade do

vento é muito fraca, a validade desta hipétese é questionavel.

Durante o experimento IPE-1 houve predominéncia de dias com condi¢des de
estabilidade atmosférica fortemente convectivas (convecgdo livre). Assim, para efetuar
a comparacdo acima, foram escolhidos dados especificos que ndo se associassem a
condi¢Bes de estabilidade muito instaveis. Como se observa na Fig (5.11), tanto os
fluxos de momentum quanto os fluxos de caor sensivel obtidos pelo MDI
(determinados pelo espectro de u ou de v), para horarios sob condigdes
moderadamente instaveis (8:00 e 9:00hrs.), mostraram razoavel acordo com aqueles
estimados pelo MC, com a vantagem do MDI fornecer informagdes adicionais sobre a
evolucdo temporal dos fluxos no periodo em questdo (mesmo para pequenos interval os

de tempo).
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Fig.5.11- Comparacdo dos fluxos de momentum (Nm?) e calor sensivel (Wm?)
calculados pelo MDI e pelo MC. O MDI (o) foi calculado para periodos
sucessivos de 10 min; o MC (--) foi calculado apenas para o periodo de 1
hora. Eixo horizontal representa a evolugéo temporal.
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Todavia, o fluxo de momentum obtido pelo MDI sempre apresentou valores maiores
gue agueles pelo MC, problema que também se verificou para o fluxo de calor sensivel
mas, em menor intensidade. E possivel que ambas estimativas apresentem imprecisdes,
0 que reflete a dificuldade em se estimar fluxos turbulentos nas condigdes do
Experimento IPE-1. Assim, parece que o procedimento de filtragem passa-ato nos
sinais, ndo superestimou os fluxos turbulentos, mas permanece a divida sobre o critério

de separagao das flutuacoes turbulentas das contribuigdes de baixa frequiéncia.

Ressdlte-se porém, que existiram efetivamente flutuagdes lentas, as quais estiveram
presumivelmente associadas a circulagdes locais conforme discutido anteriormente (0s
resultados mostrados na Fig. (4.2) apontam claramente para esta concluséo). Estas
flutuacOes lentas, predominantemente bidimensionais, ndo contribuem para a energia
cinética turbulenta relacionada a vortices tridimensionais (Panofsky et al.; 1978; Mahrt
et a.; 1994; Brutsaert, 1998), associando-se a escalas maiores que as da falha espectral.
Os resultados apresentados na proxima secdo, contribuirdo para uma melhor

compreensao do problema.

Além do célculo dos fluxos turbulentos na CLS, outras informagdes importantes sobre a
eficiéncia da turbuléncia na transferéncia de momentum e de calor sensivel, sdo os

coeficientes de correlagdo para momentum e calor sensivel:

cujos valores devem também respeitar a Teoria da Similaridade de M-O (Kaimal e
Finnigan, 1994).

As estimativas dos coeficientes de correlagdo com relagdo a estabilidade atmosférica
sdo apresentadas na Fig. (5.12). Em condigdes proximas da neutralidade e em condices
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estéveis, as estimativas de |r,,,| ficaran em torno de 0,35, 0 que esta plenamente de

acordo com os valores tedricos propostos por Monin e Yaglom (1971) e Kaima e
Finnigan (1994). Todavia, sob condigdes instaveis, somente houve acordo com a teoria

para valores de z 3 -0,8. Préximo a z =-1, verificou-se uma queda acentuada em

|rwu| que passou rapidamente para um valor inferior a 0,2, diferentemente do que é

apresentado por Kaimal e Finnigan (1994), cujos valores de |r,,,| decrescem suavemente

com o aumento da instabilidade. Estes resultados, validos para dias com ou sem nuvens,
refletem possivelmente caracteristicas peculiares da turbuléncia acima do Pantandl,
razéo pela qual € apresentado o grafico dos coeficientes de correlagdo em fungdo da
horalocal (Fig. 5.13).

Fig.5.12- variagso do coeficiente de correlagéo linear entre W e U, ou g, em

relacdo a z : a) correlagdo para momentum; b) correlagdo para calor
sensivel.
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a) Correlacao media |wu| (dias 140-144) b) Correlacao |wul (dia 145)
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Fig. 5.13- Evolucdo horéria dos coeficientes de correlagdo para momentum e calor
sensivel. Corelagdo para momentum: @) céu claro; b) céu nublado.
Correlacdo para calor sensivel: ¢) céu claro; d) céu nublado.

Os valores andmalos de |r correspondem a horarios préximos das 12:00 hrs e

também, das 17:00hrs, para os dias de céu claro, 0 que ndo ocorre para o dia de céu
nublado. Neste sentido, Sun et al. (1996) salientam que pode ocorrer baixa consideravel

no vaor de r,, quando predominam situacdes com forte influéncia de circulagtes

locais, como possivelmente ocorreu no Pantanal. Além disso, nos horérios proximos as

12:00 hrs, em que |r

w| diminui, parece ocorrer mudanca substancial na altura da
camada de mistura, com elevacdo abrupta da mesma (conforme discussdo posterior), e
as circulagbes locais que em outros periodos parecem “modular” a escala dos maiores

vortices turbulentos, deixam de atuar neste sentido passando a se manisfestarem em
escalas menores (regido de producédo de é). Isto pode explicar a gueda do valor de |r

WU|’

que se verifica nesses periodos. Ta padréo de variagdo fica claramente mostrado na Fig.
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(4.2), aqual apresenta stbita modificagdo no sinal turbulento de wq, nos horérios em

gue houve queda nos valores de |r Quanto ao periodo entre 17:00 e 22:00hrs, €

w -
notada uma queda substancial em seu valor absoluto, voltando a crescer nas horas
subsequientes. Estes dados correspondem a periodos em que 0s coespectros turbulentos
apresentaram valores com sinais diferentes (também mostrado na Fig. 4.2), dependendo
da escala considerada, fendmeno mencionado por Nai-Ping et al. (1983) em sua andise
de uma camada limite estdvel com circulacdo do tipo catabética. Trata-se de um

problema complexo e que devera merecer maior atencdo em trabal hos futuros.

No que se refere as estimativas de r,, , 0 acordo com os resultados apresentados por

Kamal e Finnigan (1994) foi muito mais abrangente, estendendo-se tanto as condicoes
instaveis quanto as estavels. Para condicdes instavels as estimativas de r,,, ficaram em
torno de 0,5, o que evidencia a eficiéncia da turbuléncia na transferéncia de calor nessas
condigles, contrariamente ao verificado para a tranferéncia de momentum. Em

condices estaveis, as estimativas r,,, ficaram proximas de —0,3, apontando para uma

menor transferéncia de calor, 0 que deve ser esperado nestas condicgoes.

A proxima secdo, referente a estimativa da atura da camada de mistura, certamente

ajudara a melhorar a compreensdo dos problemas supracitados.

55 ESTIMATIVA DA ALTURA DA CAMADA DE MISTURA ATRAVES DO
ESPECTRO DAS COMPONENTESHORIZONTAIS DE VELOCIDADE

A camada limite convectiva, ou camada de mistura, € definida como a parte da
atmosfera mais diretamente afetada pelo aguecimento da superficie terrestre. Em dias de
céu claro, a camada de mistura sobre a superficie terrestre apresenta um forte
desenvolvimento diurno. Do nascer até o por do sol, este desenvolvimento segue as
seguintes etapas (Stull, 1988; Garratt, 1992):
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b)

d)

A quebra da inversdo térmica noturna devido ao fluxo de calor sensivel gerado
pelo aguecimento da superficie, causa 0 desenvolvimento de uma camada
superficial bem misturada;

O subseguiente desenvolvimento de uma profunda camada de mistura devido a
forte atividade convectiva. Nesta camada, 0s gradientes verticais sdo
praticamente nulos e seu topo € possivelmente limitado por uma camada de
inversdo (camada de interface), que vai sendo erodida por plumas convectivas.
Essa penetracdo de parcelas de ar na camada de interface é conhecida como
entranhamento;

Proximo ao pbr do sol, a atividade covectiva cessa e ocorre um enfraquecimento
da turbuléncia. A camada de ar resultante, neutramente estratificada, € chamada
de camada residual, e as variaveis médias e suas concentragdes sd0 as mesmas
da recém destituida camada de mistura. Com o esfriamento da superficie forma
se uma camada limite estavel adjacente a mesma, que se aprofunda durante a
noite até ser destruida pelo agquecimento solar do dia seguinte;

Sob condigdes especiais 0 aprofundamento da camada de mistura pode levar a
Situacdo em que sgja atingida a camada residual, o que determina uma variagéo
muito rgpida da altura da camada de mistura (Kaimal et al., 1982), fenébmeno

gue possivelmente foi observado no Pantanal, conforme sera discutido.

A altura da camada de mistura, z, € uma escala de comprimento que caracteriza a

estrutura e a evolucdo da CLA e por isso é de vital importancia na determinacéo de
funcBes que exprimam de maneira universal 0s processos fisicos que ocorrem nesta. Ha
varios caminhos para estima-la, sendo que 0s mais comuns s80 baseados em medidas
obtidas por sondagens, avifes e sensores remotos tais como: radares, sodares, lidares,
entre outros (Vittal Murty et al., 1980; Kaima et al., 1982). Os métodos descritos
acima, além de serem custosos, necessitam ou de detalhadas e intensivas campanhas de
medidas dos perfis de vento e de temperatura, ou de medidas realizadas a distancia. Para

superar estas dificuldades seria interessante calcular z com informagGes obtidas

exclusivamente com instrumentos micrometeorolégicos dispostos proximos a
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superficie. Neste sentido, Liu e Ohtaki (1997) propuseram a determinagdo de z através

de informagdes providas pelos espectros das componentes horizontais de velocidade do
vento, que tém a vantagem de ndo necessitarem de medidas efetuadas em alturas

elevadas para sua determinag&o.

O principio de tal método, € o de que na regido de producéo do espectro turbulento das
componentes horizontais de velocidade do vento, a escala utilizavel para
adimensionalizacéo seja z (devido aos efeitos dominantes dos vortices convectivos de
baixa freqliéncia). Além disso, o espectro ainda pode ser adimensionalizado por meio
das escalas de M-O e de Kolmogorov nas altas frequéncias (Kaimal , 1978). Como os
picos espectrais das componentes horizontais de velocidade do vento sdo os pontos que
separam 0s intervalos de baixa e dta frequéncia, entdo eles podem ser
adimensionalizados por meio de escala de comprimento representada pela altura de

medida, z. Assm, z pode ser obtido conhecendo-se z e afrequiéncia adimensional do

pico espectra n__, .

Tendo em mente o que foi apresentado acima, Hojstrup (1982) sugeriu que a densidade
espectral possa ser dividida em alta e baixa frequéncia, segundo aigualdade:

s(f)=s.(f)+s.(f)

onde as componentes horizontais de velocidade u e v do espectro de baixa freqiéncia
S, (f) dependem da fregiiéncia normalizada n, = fz /u e de z /L, enquanto que o
espectro de alta freqiiéncia S, () depende apenas da freqiiénciareduzida n= fz/u. As

equagles resultantes sdo gjustadas as condi¢bes do subdominio inercial e expressas de
acordo com a forma proposta por Panofsky e Dutton (1984):
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fs,(f) _ 05n aezi('j%+ 105n

u? _1+2,2ni%g Lg (1+33n) (5.3)

fS(f)_ 09n eezg 17n

u>  (1+2n)* & Lo (1+95n)* (5.4)

M atematicamente, os valores das freqiiéncias associadas aos picos para as componentes
horizontais de velocidade podem ser obtidos diferenciando as Egs.(5.3) e (5.4) com

relagdo a z, e igualando-as a zero:

a 1[1s,(u_,
| 2
dz 7 w Z,

Considerando o espectro de velocidade longitudinal, a freqiiéncia normalizada associada

a0 maximo espectral é alcancadaem n. ., = 0,53 e este valor estarelacionado a z por
meio da equagéo:

z,(u)= 0,53% =053

umax

VA
U max (55)

n

Com argumentos similares, obtém-se a equacdo para 0 espectro da componente
transversal de velocidade:

4

z(v)=0,75
M ma (5.6)

Como se observa, a estimativa de z necessita da determinagéo, a mais exata possivel,
da posicdo do pico espectral e por conseguéncia, da frequéncia n., . Devido as

dificuldades para obtencdo do pico espectral, utilizou-se como elemento de referéncia
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uma curva proposta para o guste dos espectros das componentes horizontais de
velocidade do vento (Sorbjan, 1989), isto para se conseguir uma estimativa mais

confidvel da posicdo do pico. O gjuste foi feito com base na seguinte curva:

fS(f)_  An°

u. (1+ Bne‘)b (5.7)

onde A, B, a, b e ¢ sdo constantes universais (Sorbjan, 1989). Segundo a lei
universal de Kolmogorov, a regido do subdominio inercial deve apresentar uma

inclinagéo de - 2/3, quando considerado fS(f ), o queimplica:

o
1
&
I
1
wIliN

(5.8)

e portanto, os valores das constantes sdo:a=1, b=5/3 e c=1, sendo que A e B sd0

obtidos por um processo de otimizagao (software Matlab) do melhor gjuste da Eq.(5.7)

ao espectro turbulento.

Uma vez determinados os vaores das contantes, é possivel achar a frequéncia
adimensional associada ao pico espectral (Sorbjan, 1989):

n = é ¢ L(
"%~ €B(ab - )i (5.9)
O procedimento acima foi aplicado aos dados do Experimento IPE-1, e também a
alguns do IPE-0. Assim, as estimativas de z para os dados do Pantanal foram obtidas a
partir dos espectros das componentes horizontais de velocidade do vento (entre os dias
140 e 145), calculados para periodos de amostragem de 90 min., que mostraram-se
suficientes para deteccdo do pico espectral (conforme discutido no Capitulo 4). Os
Sinais ndo passaram por um processo de filtragem, uma vez que tal procedimento
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poderia remover flutuacbes que contribuem para exprimir a expansdo da camada de
mistura nos periodos em que esta atinge seus val ores maximaos em espessura.

A Fig.(5.14) mostra evolugdes diurnas da estimativa de z , obtidas entre os dias 140 e

145, com informagOes dos espectros de u e v. No geral, as estimativas parecem
acompanhar o ciclo diurno de aquecimento da superficie terrestre, com excessdo de
algumas elevagdes bruscas, geralmente em horérios com forte atividade convectiva. Isto
certamente deve estar relacionado com a erosdo da camada de interface devido a
localmente forte penetracdo convectiva de parcelas de ar (térmicas), que invadem a

camadaresidual provocando uma elevacdo repentinaem z (Kaimal et al., 1982).

Observa-se que as informacgOes fornecidas pela variacdo diurna dos fluxos de
momentum e calor sensivel para os dias sem nuvens, bem como a evolugdo dos
coeficientes de correlacdo, as caracteristicas dos coespectros, a direcdo do vento
dominante, dentre outros, apontam para a existéncia de regimes marcadamente
diferentes da estrutura da turbuléncia na CLA, em intervalos de tempo préximos ao
meio-dia. Conforme ja foi mencionado, no inicio da manhd e em meados da tarde,
intensos gradientes horizontais de temperatura podem induzir a formagéo de circulagoes
locais pelas quais calor sensivel serialevado das regifes mais secas para as regides mais
Umidas. Estas circulagdes poderiam modular o crescimento da CLA e explicariam, em
parte, a ndo ocorréncia de nenhuma nuvem durante varios dias, no Pantanal. No fina da
tarde, chegar-se-ia a um novo equilibrio em horérios onde os gradientes horizontais de
temperatura poderiam mudar de sinal (aregido dalamina d’ dgua, com maior capacidade
térmica que a regido seca, seria capaz de manter a temperatura superficial mais elevada
que aregido seca, pelo menos no fina datarde e no inicio da noite). Isto explicaria, em

parte, 0 comportamento de alguns coespectros de W'qv' 0S quais, mostram escalas com

contribui¢bes positivas e outras negativas, contexto j& discuto por Nai-Ping et al.
(1983), e também observado naFig. (4.2).
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Fig. 5.14 - Estimativas da evolugdo diurna da altura da camada de mistura (z,) entre

os dias 140 e 145, obtidas a partir dos picos espectrais. @) da componente de
velocidade longitudinal do vento; b) da componente de velocidade
transversal do vento. N&o ha dados disponiveis para os dias: 142 (9:00-
12:00hrs) e 145 (12:00-13:30hrs).
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Nota-se também, que as estimativas de z obtidas do espectro de velocidade

longitudinal e do espectro de velocidade transversal apresentaram discordancias, sendo

que z (v) foi subestimado se comparado a z (u). Apesar de Liu e Otaki (1997) terem
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encontrado melhores concordancias para as estiméetivas de z obtidas a partir do

espectro de velocidade transversal, € razoavel esperar que 0 contrario possa ocorrer,
pois o espectro de velocidade longitudinal representa melhor a evolugdo da altura da
camada de mistura. Isto ocorre, em virtude deste incorporar o0s vortices mais
energéticos, uma vez que eles acompanham a direcdo do vento médio (Lumley e
Panofsky, 1964; Panofsky, 1969), o0 que ndo deve ocorrer com o espectro de velocidade
transversal. Em consegiiéncia , neste ultimo, deve diminuir a relacdo sinal / ruido, com

evidentes consequéncias para a preciso das estimativas de z, .

A validagdo da metodologia proposta para o cdlculo de z, com medidas provenientes de

sondagens verticais, ndo puderam ser efetuadas para os dados do Experimento |1PE-1,
uma vez que ao longo deste ndo foram realizadas sondagens atmosféricas. Assim,
tentou-se obter tal validagdo com base nos dados das sondagens verticais realizadas no
Experimento IPE-O. A estimativa da atura da camada de mistura foi realizada
considerando-se os perfis verticais de temperatura potencial (valores de umidade

especifica ndo foram disponiveis, razdo pela qual q, ndo foi calculado). Por este
método, a determinacdo de z foi feita com base na inspecdo visual do ponto de

inflexdo do perfil de q (Fisch, 1996), considerando os dados referentes ao periodo
diurno (5 sondagens). Vale ressatar que tal validagdo € apenas aproximada, uma vez
gue a metodologia proposta utiliza informagdes obtidas através de médias de 90 min,
enquanto que as radiossondagens captam informag0es praticamente instantaneas da
estrutura vertical da CLA. Logo, esta Ultima ndo constitui média, mas um valor medido
aleatoriamente a uma certa altura da CLA (a medida pode ser feita em térmicas, em
escoamentos descendentes, em jatos de baixos niveis, etc., prgudicando a
representatividade da medida).

Como se observa na Fig. (5.15), devido a pequena quantidade de perfis disponivels, ndo
se pode chegar a afirmagBes conclusivas com respeito a qualidade da validacdo da
metodologia proposta. Mas fica claro, que as estimativas acompanham a evolucéo da
camada de mistura. As divergéncias em algumas estimativas podem estar relacionadas

122



ao carater essencia mente diferente dos dois calculos de z . Isto se deve a existéncia das

plumas convectivas (térmicas), correntes descendentes e outras estruturas da CLA, que
impdem flutuagOes verticais consideraveis a0 escoamento atmosférico (Lenschow e
Stephens, 1980). As térmicas sdo parcelas de ar flutuante (mais quente que o ambiente)
gue se desenvolvem proximo a superficie, estendendo-se verticalmente por uma fragéo
significativa da CLA, transportanto calor, momentum, umidade e energia cinética
turbulenta. Tais estruturas, apesar de perderem flutuabilidade durante a sua trajetéria
ascendente, tém momentum suficiente para erodir, ou penetrar, na camada de interface
no topo da camada de mistura (L enschow e Stephens, 1980).

Por outro lado, no que se refere ao método tedrico, pelo qual as estimativas de z sdo
obtidas através dos espectros das componentes horizontais de velocidade do vento,
talvez o tempo de amostragem considerado n&o tenha sido suficiente para englobar a

escala dos vortices mais energéticos, provocando uma subestimativa de z (se

comparado a0 méodo do perfil). Também, as térmicas podem erodir a camada de
inversdo e consequentemente, penetrar a camada residual, o que traz ar mais quente das
camadas mais altas para dentro das camadas inferiores (Kaimal et al., 1982), acoplando-
as termodinamicamente num curto intervalo de tempo. Em conseqliéncia disto, é

possivel que as medidas de z nestas condic¢Oes, ndo sejam representativas da CLA (de

um ponto de vista da média no espaco e no tempo), 0 que pode provocar discrepancias
entre os valores medidos pontualmente e os estimados a partir de informagdes médias

para dezenas de minutos.
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Fig. 5.15- Determinagéo da altura (em metros) da camada de mistura obtida a partir
do perfil vertica de temperatura potencial, para 5 sondagens verticais
realizadas durante o Experimento IPE-0. Os valores de u e v, se referem as
estimativas de z obtidas através dos espectros horizontais de velocidade

do vento.(Obs. Em alguns perfis, as estimativas de z através do espectro
de v ndo foram possivels.)
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Levados em conta estes fatores, os resultados das validagbes podem ser considerados
como razoavel mente satisfatorios, 0 que permite a utilizagdo dos valores estimados para
a determinacdo de z ( e por conseguinte, a obtencdo da escala de comprimento para
adimensionalizar as variancias turbulentas na camada de mistura convectiva). Todavia,
as validagdes ndo apresentaram bom acordo para as condi¢es noturnas, quando
predominam condigBes estaveis. Nestas, a metodologia utilizada para determinar z a
partir da informac&o fornecida pelo perfil vertical de q € questionavel, até porque as
caracteristicas das relagdes de similaridade na CLN podem ser determinadas por
caracteristicas locais das camadas e ndo mais globais, como proposto pela Teoria da
Similaridade de M-O (Sorbjan, 1989).

Posto que a validagdo do método de estimativa de z mostrou-se adeguada apenas para
situagOes instaveis ou neutras, 0 estudos das relagfes universais para a variancia na
CLA do Pantanal, restringiu-se a estas condigdes atmosféricas. E o que sera discutido a
Seguir.

56 DESVIOS PADROES E VARIANCIAS DAS CARACTERISTICAS
TURBULENTAS

Muitas aplicagdes dos estudos sobre a CL S turbulenta necessitam de informagdes, e de
fato dependem, das caracteristicas das flutuagdes turbulentas, particularmente no que se
refere a energia cinética (Wyngaard, 1983). Todavia, pouco foi realizado neste sentido
com os dados do Pantanal. Assim, efetuou-se uma investigagdo detalhada das

caracteristicas dos desvios padrfes das componentes de velocidade do vento (su S, €
sW) (fisicamente, fornecem a mesma informag&o que a variancia) e do desvio padréo de

temperatura (s T ) e compararam-se 0s resultados obtidos com agueles encontrados na

literatura, para diferentes condic¢des de estabilidade.
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Em condigdes de turbuléncia puramente mecanica (condigdes neutras), a Teoria da
Similaridade de M-O requer que os desvios padrdes normalizados das componentes de
velocidade do vento sgjam constantes. Panofsky e Dutton (1984) analisando dados
micrometeorol6gicos provenientes de varios sitios experimentais mostraram que 0s
valores dos desvios padrdes das componentes horizontais de velocidade do vento séo
maiores gque o desvio padréo da componente vertical de velocidade, o que também foi
verificado no presente estudo. Para isto, utilizou-se a metodologia apresentada no
Capitulo 3. Os valores das constantes obtidos para a regido do Pantanal (dados medidos

em 25m), sao:

5.10

Su=pA=222+014 (5.10)
U.

Sy -B=183+023 (5.11)
U.

Sw=c=136+011 (5.12)

u*

Com o intuito de verificar a concordancia entre os resultados do Pantanal e aqueles da
literatura, € apresentada a Tabela (5.3), na qual sdo apresentados os valores das
constantes A, B e C obtidos por diferentes autores. Assim, observa-se que os valores
estimados em (5.10), (5.11) e (5.12) estdo de acordo com os valores apresentados na
Tabela (5.3). Ressdlte-se que as constantes A e B apresentam valores médios
ligeiramente inferiores aos encontrados na literatura, e que a constante C apresentou

valor superior a0 médio reportado na literatura.
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TABELA 5.3- VALORES DOS DESVIOS PADROES MEDIOS NORMALIZADOS

DAS COMPONENTES DE VELOCIDADE DO VENTO, SOB CONDICOES
NEUTRAS, OBTIDOS POR DIFERENTES AUTORES

s,/u s,/u S ,/u.
Pantanal 2,22+0,14 1,83+0,23 1,36+0,11
Monin e Yaglom (1971) 2,30 1,70 1,25
Merry e Panofsky (1976) - - 1,30
Viswanadham e André (1977) - - 1,30
Panofsky e Dutton (1984) 2,39+0,03 1,92+0,05 1,25+0,03
Hogstr 6m (1990) 2,78+0.25 2,44+0,40 -

Hogstrom(1990) e Andreas et a. (1998) sugerem que o valor de Sw possa variar
u

mesmo sob condi¢bes neutras. Ainda segundo Hogstrom (1990), o parametro de
Coriolis desempenha um papel fundamental em tal desvio, o que pode ser indicado pela

equagao:

s, /u. =012In((z- d)f_/u.)+199 (5.13)

onde f_ é o par@metro de Coriolis. A Fig. (5.16) mostra a variagéo de Sw com relagdo
u

a In((z- d)f./u.) para os dados do Pantana, onde fica evidente a influéncia do

parametro de Coriolis no desvio padréo adimensional da componente vertical de
velocidade do vento. Apesar do espalhamento das estimativas, a curva de guste

encontrada para o Pantanal foi:

s, /u. =012In((z- d)f,/u.)+2,07 (5.14)
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gue apresentou um excelente acordo com a curva proposta por Hogstrom (1990) (Eq.
5.13). Isso poderia explicar as diferencas encontradas nos valores apresentados na
Tabela (5.3), uma vez que as estimativas referem-se a dados obtidos em diferentes

localizagBes geograficas (diferentes latitudes).

dias 140 & 145 - GO rin

7 B5 B 55 5 a5 4
In{{z-d)fu*)

Fig. 5.16 - Desvio padréo adimensional da componente vertical de velocidade do
vento, para condigdes proximas da neutralidade, em funcdo de
In((z- d)f,/u.), onde f éaforcade Coriolis. (0) Valores estimados; (-)
Curva gjustada aos valores estimados (EqQ. 5.14).

Em condigdes de estabilidade diferentes da neutralidade (z * 0) o desvio padrdo da

componente vertical de velocidade obedece a similaridade de M-O e portanto, seu valor

. L . N . . - S
adimensionalizado é funcdo universal de z . A Fig. (5.17) mostra a variagdo de —~
u.
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com relagdo a z para os dados do Pantanal. Pode ser observado que os valores

. S . N
estimados de — apresentam comportamento similar ao padréo esperado, sendo que
U*

em situagdes instaveis as estimativas apresentaram um excelente acordo com a curva
proposta por Merry e Panofsky (1976):

s
2w =13F, - 25)"
U, 3 ) (5.15)

Ta acordo, mostra que em condigdes instévels a flutuabilidade € 2,5 vezes mais efetiva
gue o cisalhamento do vento na producdo de flutuacbes verticais de velocidade do
vento. Isto pode estar ligado ao fato da producéo de energia por flutuabilidade estar
diretamente relacionada com a geracdo vertical de energia, enquanto a producdo
mecanica é primeiro distribuida longitudinalmente para somente apds, e de modo menos
eficiente, ser distribuida verticamente (Merry e Panofsky, 1976). Para valores de

7 <<0, 2% varia segundo (z )¢, hipétese imposta pela similaridade para condigdes de
u

convecgao livre.

. L , ~ S
Em condigdes estaveis, ha pouco acordo com relacdo a0 comportamento de —*
u

(Panofsky e Dutton, 1984). A dificuldade é particularmente experimental, uma vez que

nestas s, e u. tornam-se muito pequenos e sua razdo € menos precisa. A incerteza

sobre u, é especiamente séria, pois se este for subestimado, ocasiona grande efeito em

Sw , que assim sera sobrestimado (Panofsky e Dutton, 1984).
u
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Fig. 5.17 - Desvio padréo adimensional da componente vertical de velocidade do vento
em funcéo de z . (0) Vaores estimados; Curvas propostas por: (--) Merry e

Panofsky (1976) (Eq. 5.15); (-) Kama e Finnigan (1994); (-+) Curva
gjustada aos valores estimados ( Eq.(5.16)).

Analisados os resultados do Experimento | PE-1, para condicles estaveis obteve-se:

u. (5.16)

gue é ligeiramente superior ao valor de 1,25 proposto por Panofsky e Dutton (1984). Em
ambas as curvas propostas, Egs. (5.15) e (5.16), os valores proximos as condicdes
neutras diferem do valor de 1,36, encontrado para 0 Experimento IPE-1, mas, estdo

dentro da margem de erro estabelecida na Eqg. (5.12).
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Contrariamente a0 que acontece com 0 desvio padrdo de w, h& muita evidéncia na
literatura sugerindo que, s ,/u. e s, /u. ndo obedecem a Teoria da Similaridade de M-
O na CLS, pois movimentos da grande escala, que ndo podem ser adimensionalizados
com z, influem nessas variancias (Andreas et a., 1998). O resultado mostrando a
variagao dos desvios padrdes normalizados das componentes horizontais de velocidade
do vento em relagdo a z é apresentada na Fig. (5.18). Nesta fica claro que os desvios
padrées adimensionais das componentes horizontais de velocidade do vento néo
mostram uma dependéncia nitida com relagdo a z . Logo, conforme esperado, a escaa
de M-O néo é satisfatéria para adimensionalizar essas componentes de velocidade do
vento na CLS (Monin e Yaglom, 1971; Panofsky e Dutton, 1984).

a)

ke igrenn i St o R 8RR 0 TR0 8
sl o ?‘I fem
1_
9 .
-15 -1 =05 o 0.5 1
b)
4 T
d_
3 3
=
= 5 o : =
i scl e Py BES
1
15 =1 08 0 0.5 1
¢

dizs 140 2 145 - & min

Fig.5.18- Desvios padrbes adimensionals das componentes horizontais de
velocidade do vento em fungdo de z : a) velocidade longitudina; b)

velocidade transversal. (0) valores estimados.
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Panofsky et al. (1977) sugeriram que os desvios padrdes das componentes horizontais
de velocidade do vento, mesmo préoximo a superficie, sdo consideravelmente

influenciados por grandes células convectivas com escala de comprimento z (altura da
camada de mistura). Portanto, espera-se que s , /u. e s, /u. estejam relacionados com

z, /L por meio de expressdes universais, e assim parauma CL S instével, deve-se ter:

Apesar do consideravel espalhamento verificado, as estimativasde s ,/u. ede s, /u.

para os dados do Pantanal, mostradas na Fig. (5.19), apresentam um definido aumento

com a diminuicdo dos valores de - z /L. Este crescimento, todavia, € menos

pronunciado se comparado aguele da curva proposta por Panofsky et al. (1977), o que é
mais flagrante para s, /u. . Segundo Panofsky e Dutton (1984), as flutuagBes das

componentes horizontais de velocidade do vento sofrem lentas variagdes devido as
mudancgas nas condic¢des de pista (grande efeito de memdria). No caso de superficies
extremamente rugosas, como € o caso do Pantanal, a tensdo de cisalhamento do vento a
superficie € maior se comparada as das superficies lisas. 1sso explica porque os desvios
padrdes adimensionais das componentes horizontais de velocidade do vento, estimados
para o Pantanal, apresentam valores menores gque os reportados na literatura (geralmente
obtidos para superficies lisas).
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Fig. 5.19 - Desvios padrdes adimensionais das componentes horizontais de velocidade
em funcdo de z /L, para condigdes instaveis: a) velocidade longitudina; b)
velocidade transversal. (-) Curva proposta por Panofsky et a. (1977).

A camadanaqual (z- d)>- L (condigBes fortemente instéveis) é chamada de camada
de mistura. Nesta, a estrutura da turbuléncia é pouco sensivel ao atrito introduzido pelo
contorno inferior, e nestas condi¢cBes, u. é de pouca vaia na parametrizacdo dos
processos convectivos. Os parametros que controlam a turbuléncia nessa camada so: o
fluxo de calor sensivel e a altura da camada de mistura. Como descrito no Capitulo 3, as
escalas de velocidade e de temperatura na camada de mistura séo w. e Q.,
respectivamente, e as propriedades estatisticas da turbuléncia adimensionalizadas com

tais escalas sdo fungdes somente de z/z (Kaimal et al., 1976; Panofsky e Dutton, 1984;
Kamal e Finnigan, 1994).
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A variagio de (s ,/w.)? com relagdo a z/z é apresentada na Fig.(5.20), com dados de
z, estimados pela metodolodia apresentada na Secéo (5.5). Conforme observado, em
condigdes de convecgao livre (z £0.1z ) , & curva gustada para o Pantanal teve forma

semelhante a curva obtida por Hojstrup (1982) a partir de modelagem da CLA, mas com
valores ligeiramente inferiores a esta. Tais curvas, tem declividade superior a calculada
por Kamal et a. (1976) a partir de guste de dados do Experimento de Minnesota.
Conforme mencionado por Panofsky e Dutton (1984), a curva proposta por Hojstrup
(1982) oferece um melhor guste, apesar de mostrar declividade diferente da sugerida

pela Teoria da Similaridade ( lei de poténciaem z* ).

Os pontos que mais se distanciaram do gjuste proposto para as estimativas do Pantanal,
observados para grandes valores de (s w/ W )2, corresponderam a periodos de transi¢céo

(inicio damanhé e fim da tarde) durante os quais os fluxos de calor sensivel apresentam
valores baixos e répida variagdo. Nestas condicOes, a relacdo sina/ruido diminui e o
erro associado a sua estimativa aumenta. Isto possivelmente explica o acentuado

espalhamento para grandes valoresde (s ,/w. )° ede z/z .
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Fig. 5.20 - Variancia adimensional da componente vertical de velocidade do vento em
funcdo de z/z . Curvas propostas por:(--) Kaima et a. (1976); (+-)
Hojstrup(1982). (-) Curva ajustada para o Pantanal. w.(u) e w.(v) sfo as
escalas de vel ocidade obtidas a partir de z (u) e z (v), respectivamente.

A variacéo de (s w [ W )2 com relagdo a z/z é mostrada na Fig.(5.21). As estimativas
de (s w [ W )2 para o Pantanal apresentaram grande espalhamento, possivelmente gerado
pelos mesmos problemas discutidos para (s /W )2. Em condigbes fortemente

convectivas (z£01z), o vaor médio de (s,,/w.)’é¢ aproximadamente 0,40,

ligeiramente superior ao valor proposto Caughey e Pamer (1979) de 0,35. As
discrepancias verificadas na tentativa de obtencdo de relagdes universais para

(s w [ W )2 sdo bem conhecidas na literatura, e algumas causas destas distorgoes podem

estar relacionadas:
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a) A problemas instrumentais que introduzem erros nas medidas experimentais
(Caughey e Palmer, 1979);
b) A heterogeneidade da superficie (Panofsky e Dutton, 1984);

c) As flutuagbes de grande escaa (superiores a 2z), que contribuem

significantemente para as variancias das componentes horizontais de velocidade
do vento (Caughey e Pamer, 1979);
d) A efeitos de circulagdes locais (Sun et al., 1996; Mahrt et al., 1998).

Fig. 5.21 - Variancias adimensionais das componentes horizontais de velocidade do
vento em fungdo de z/z ., respectivamente. (--) Curva gjustada do Pantanal

para (s ,/w. (u))’; (-) Curva proposta por Hojstrup (1982) para (s , /w. )?.
w.(u) e w.(v) sfo as escalas de velocidade obtidas a partir de z(u) e

7,(v).
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A relagdo entre o desvio padréo normalizado de temperatura para os dados do Pantanal

comrelagdo az € mostrada na Fig.(5.22). As estimativas para o Pantanal em condicdes

proximas da neutralidade apresentam consideravel espalhamento em virtude da

. - N ~ S ,
imprecisdo na determinacdo darazdo —'-, uma vez que ambos os termos (denominador

™|

e numerador) tornam-se bastante pequenos sob condi¢des adiabéticas. Em condices

, .S .
estaveis, — parece ser constante em torno de 2,5, valor superior ao encontrado por

|
Monin e Yaglom (1971) e Wyngaard et a. (1971), mas inferior ao valor de 3,2
encontrado por Andreas et a. (1998). Em condigdes instaveis a Teoria da Similaridade
parece ser bem estabelecida, e as estimativas apresentam um excelente acordo com a
curva proposta por Kaimal e Finnigan (1994).

digs 140 8 145 - 80 min

o /|T.|
£a on
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I

|
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Fig. 5.22 - Desvio padréo adimensional de temperatura em funcéo de z . (o) valores
estimados; (-) curva proposta por Kaimail e Finnigan (1994).
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Conforme observado, os melhores resultados sobre as varidncias das caracteristicas
turbulentas foram obtidos para condi¢des instéavels. Nestas, a flutuabilidade desempenha
um papel relevante na producdo de energia cinética turbulenta em detrimento das
forcantes devido ao cisalhamento do vento, e pode-se esperar que as condi¢des impostas
pela rugosi dade aerodinamica tenham menos influéncia sobre os resultados, tornando-os
mai's proximos daquel es previstos na literatura.

A utilizagdo dos valores estimados de z como escala de comprimento na camada de

mistura, parece ndo ter comprometido os resultados, que apresentaram concordancia

com as curvas propostas previstas na literatura. 1sso faz com que as estimativas de z

tenham validade e indica que a atura de medicéo dos dados de resposta répida (25m)

deve estar acima da subcamada de transi¢éo.
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CAPITULO 6

CONCLUSOES

Neste estudo utilizaram-se métodos variados para analisar a estrutura da turbuléncia na
CLA acima daregido do Pantanal Matogrossense. Estes possibilitaram a verificacdo do
grau de validade da Teoria da Similaridade de M-O para superficies heterogéneas (no
caso do Pantanal umido, ocorre alternancia de regides secas e alagadas).

Nas analises dos sinais turbulentos, ndo foram observadas falhas espectrais nitidas
separando os movimentos turbulentos das flutuagbes de baixa frequéncia, sendo
possivel apenas a obtencdo dos picos espectrais quando se consideraram medias de 90

minutos.

A aplicacdo da Transformada em Ondeletas aos sinais turbulentos, possibilitou a
visualizacdo da evolugdo dos fluxos turbulentos de calor ao longo do dia. Em algumas
situacOes foram observadas simultaneamente, contribui¢cdes positivas e negativas para o
coespectro atuando em diferentes escalas, fendmeno raramente reltado na literatura e

gue tem sua provavel causa associada a ocorréncia de circulagdes locais.

Os diferentes critérios de estabilidade investigados apresentaram um bom acordo, pelos
menos quanto a qualidade das informagdes fornecidas, embora tenham sido detectadas
discrepancias, particularmente nas situagbes em que houve trocas turbulentas de

momentum proximo a superficie, sob condicdes instaveis.

As estimativas da altura do dedocamento do plano-zero através da metodologia
proposta por De Bruin e Verhoef, se mostraram ligeiramente diferentes para distintas
direcbes do vento médio. Porém, a inclusdo deste parametro nos caculos melhorou
sensivelmente as estimativas das fungdes universais, comparativamente aos resultados

tedricos.
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A funcdo adimensional do gradiente vertical de velocidade média do vento sofreu
influéncias da superficie extremamente rugosa, sendo sobreestima para condigoes
instéveis e neutras. O mesmo ndo ocorreu para a funcdo adimensional do gradiente
vertical de temperatura potencial, apesar do espalhamento das estimativas do
Experimento | PE-1.

Foram obtidas boas estimativas da fungéo adimensional da taxa de dissipagdo de energia
cinética turbulenta para condiches instaveis e estaveis, mas em condi¢cbes de

neutralidade apresentou valores superiores ao esperado.

Também em condigdes proximas da neutralidade, a razéo entre as difusividades
turbulentas de calor sensivel e de momentum ficou abaixo do valor unitario, néo
confirmando as hipoteses da Teoria da Similaridade estabelecidas acima de superficies

lisas.

A comparacdo entre o calculo dos fluxos turbulentos obtidos pelo MC e pelo MDI,
mostrou-se razoavel, particularmente para o fluxo de calor sensivel. Mas, as estimativas
pelo MDI foram superiores aquelas pelo MC, o que salienta a dificuldade em se obter

calculos precisos dos fluxos turbulentos.

Os coeficientes de correlagdo entre w e u, e entre w e 6,, seguiram os valores
tedricos, com excesséo das estimativas de |r,,| para condicdes bastante instaveis. Sua

evolucdo diurna mostrou aspectos peculiares, os quais também foram observados na
evolugdo de outros parametros.

A metodologia proposta por Liu e Ohtaki para estimar a altura da camada de mistura
através dos espectros das componentes horizontais de velocidade do vento foi bastante
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satisfatoria na representacéo da evolucéo diurna desta, mas em condicOes estaveis, tal

metodologia é falha.

Os estudos dos desvios padrdes e das variancias das caracteristicas turbulentas seguiram

as proposicoes tedricas estabelecidas pela Teoria da Similaridade de M-O para a CLS.

Em condigbes proximas da neutralidade, o desvio padréo da componente vertical de

velocidade do vento depende do parametro de Coriolis.

A subcamada de transicdo possivelmente se manifeste até alturas inferiores a 25m, mas

estudos futuros devem ser conduzidos no sentido de precisar o valor de z. .

Como sugestdes paratrabal hos futuros, propde-se que:

a)

b)

Sejam efetuadas medidas sistematicas de radiossondagens nos experimentos
futuros a serem realizados no Pantanal;

Que sejam realizados estudos em campanhas seca e totalmente inundada, para
melhor determinar até que ponto os resultados agui obtidos sdo restritos a
periodos de transicao;

Que segjam realizadas mais medidas para melhor compreender a natureza da
turbuléncia sob condigdes proximas da neutralidade e assim, validar as
hipbteses propostas neste trabalho;

Que sgjam efetuados os célculos do fluxo de calor latente e da razéo de bowen
para o Pantanal;

Que sgjam realizadas medidas do perfil de temperatura dentro dalamina d’ agua

e dos fluxos de calor em seu contorno inferior.

141



REFERENCIASBIBLIOGRAFICAS

Alva4 R. C. S,; Manzi, A. O.; S4 L. D. A,; Vittal Murty, K. P. R.; Gielow, R.; Arlino,
P. A.R.; Alvdl/a P.C.; Lima, I. T. D.; Marques Filho, E. P.; Sambatti, S. B. M.; Von
Randow, C.; Souza, A.; Kassar, E.; Mahy, Y. S.; Kruijt, B.; Meirelles, M.L. Projeto
Interdisciplinar do Pantanal — Fase imida (IPE-1). In: Congresso Brasileiro de
Meteorologia, 10, Brasilia, 1998. Anais. Sdo José dos Campos: INPE, 1998. Secéo
de Comunicagdo Técnico-Cientificas.

Andress, E. L.; Hill, R. J.; Gosz, J. R.; Moorg, D. I.; Otto, W. D.; Sarma, A. D. Stability
dependence of the eddy-accumulation coefficients for momentum and scalars.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 86, n. 3, p. 409-420, 1998.

Arya, S. P. Introduction to micrometeorology. San Diego: Academic, 1988. 307p.

Berri, G. J,; Inzunza, J. The effect of the low-level jet on the poleward water vapour
transport in the central region of South America. Atmospheric Environment, v.
27A, n. 3, p. 335-341, 1993.

Blackadar, A. K.; Tennekes, H. Asymptotic similarity in neutral barotropic planetary
layers. Journal of the Atmospheric Sciences, v. 25, n. 6, p. 1015-1020, 1968.

Blackadar, A. K. Turbulence and diffusion in the atmosphere. Berlin: Springer,
1997. 185p.

Bolzan, M. J. A. Estudo da influéncia das estruturas coerentes e da rugosidade na
estimativa de fluxos turbulentos sobre o Pantanal. Séo José dos Campos. 123p.
Dissertacdo (Mestrado em Meteorologia) — Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais,
1998.

Bosveld, F. C. Derivation of fluxes from profiles over a moderately homogeneous
forest. Boundary-Layer Meteorology, v. 84, n. 2, p. 289-327, 1997.

143



Brutsaert, W. Land-surface water vapor and sensible heat flux: Spatial variability,
homogeneity, and measurement scales. Water Resources Research, v. 34, n. 10, p.
2433-2442, 1998.

Businger, J. A.; Wyngaard, J. C.; Izumi, Y .; Bradley, E. F. Flux-profile relationships in
the atmospheric surface layer. Journal of the Atmospheric Sciences, v. 28, n. 2, p.
181-189, 1971.

Cauguey, S. J.; PaAmer, S. G. Some aspects of turbulence through the depth of the
convective boundary layer. Quarterly Journal of the Royal M eteorological
Society, v. 105, n. 446, p. 811-827, 1979.

Cellier, P.; Brunet, Y. Flux-gradient relationships above tall plant canopies.
Agricultural and Forest M eteorology, v. 58, n. 1-2, p. 93-117, 1992.

Clarke, R. H.; Brook, R. R. The KOORIN expedition: atmospheric boundary layer
data over tropical savannah land. Camberra: A. G. P. S. Department of Science and
the Environment Bureau of Meteorology, 1979. 359p.

Daubechies, I. Ten lectures on wavelets. Philadelphia: SIAM, 1992. 357 p.

DeBruin, H. A. R.; Verhoef, A. A new method to determine the zero-plane
displacement. Boundary-Layer Meteorology, v. 82, n. 1, p. 159-164, 1997.

Druilhet, A.; Attié, J. L.; Sa, L. D. A.; Durand, P.; Bénech, B. Experimental study of
inhomogeneous turbulence in the lower troposphere by wavelet analysis. In: Chui; -
Montefusco, C. K.; -Puccio, L. ed. Wavelets, algorithms, and applications. San
Diego: Academic, 1994. v. 5, p. 543-559.

Durand, P.; Frangi, J. P.; Druilhet, A. Energy budget for the sahel surface layer during
the ECLATS experiment. Boundary-Layer Meteorology, v. 42, n. 1-2, p. 27-42,
1988.

Durand, P.; S4, L. D. A.; Druilhet, A.; Said, F. Use of the inertial dissipation method for
calculating turbulent fluxes from low-level airborne measurements. Journal of
Atmospheric and Oceanic Technology, v. 8, n. 1, p. 78-84, 1991.

144



Dyer, A. J,; Hicks, B. B. Flux-gradient relationships in the constant flux layer.
Quarterly Journal of the Royal M eteorological Society, v. 96, n. 410, p. 715-721,
1970.

Dyer, A. J. A review of flux-profile relationships. Boundary-L ayer M eteorology, v. 7,
n. 3, p. 363-372, 1974.

Dyer, A. J,; Bradley, E. F. An dternative analysis of flux-gradient relationships at the
1976 ITCE. Boundary-Layer Meteorology, v.22, n. 1, p. 3-19, 1982.

Etling, D.; Brown, R. A. Roll vortices in the planetary boundary-layer: areview.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 65, n. 3, p. 215-248, 1993.

Farge, M. The Wavelet Transform and its Applicationsto Turbulence. Annual Review
of Fluid Mechanics, v. 24, p. 395-457, 1992.

Figueroa, S. N.; Satyamurty, P.; Silva Dias, P. L. Simulations of the Summer Circulation
over the South American Region with an Eta Coordinate Model. Journal of the
Atmospheric Sciences, v. 52, n. 10, p. 1573-1584, 1995.

Fisch, G. F. Camada limite amazbnica: aspectos observacionais e de modelagem.
S80 José dos Campos. (INPE-6123-TDI/584). Tese (Doutorado em Meteorologia) —
Ingtituto Nacional de Pesguisas Espaciais, 1996.

Garcia, E. A. C,; Cadtro, L. H. R. Andlise dafregtiéncia de chiva no Pantanal
Matogrossense. Pesquisa Agropecuaria Brasileira, v. 21, n. 9, p. 909-925, 1986.

Garratt, J. R. Flux profile relations above tall vegetation. Quarterly Journal of the
Royal Meteorological Society, v. 104, n. 439, p. 199-211, 1978a.

Garratt, J. R. Transfer characteristics for a heterogeneous surface of large aerodynamic
roughness. Quarterly Journal of the Royal M eteorological Society, v. 104, n. 440,
p. 491-502, 1978b.

145



Garratt, J. R. Surface influnce upon vertical profiles in the atmospheric near-surface
layer. Quarterly Journal of the Royal M eteorological Society, v. 106, n. 450, p.
803-819, 1980.

Garratt, J. R. Surface influence upon vertical profiles in the nocturnal boundary layer.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 26, n. 1, p. 69-80, 1983.

Garratt, J. R. The atmospheric boundary layer. Cambridge: Cambridge University,
1992. 316 p.

Garratt, J. R.; Hess, G. D.; Physick, W. L.; Bougeault, P. The atmosphecic boundary
layer - advances in knowledge and application. Boundary-Layer M eteorology, V.
78, n. 1-2, p. 9-37, 1996.

Gidow, R.; Alvalg, R. C. S.; Hodnett, M. G.; Souza, A. Albedo no Pantanal Sul-
Matogrossense durante periodo de inundagéo de 1998. Congresso Brasileiro de
Agrometeorologiae Il Encontro Latino-Americano de Agrometeorologia, 11,
Floriandpolis, 1999.

Gledzer, E. On the Taylor hypothesis corrections for measured energy spectra of
turbulence. PhysicaD, v.104, n. 2, p.163-183, 1997.

Guedes, R. L. Condicdes de grande escala associadas a sistemas convectivos de
mesoescala sobre a regido central da América do Sul. S&o Paulo, 89p.
Dissertagdo(Mestrado em Meteorologia) — Universidade de S&o Paulo, 1985.

Henjes, K. Justification of the inertial dissipation technique in anisotropic mean flow.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 88, n. 2, p. 161-180, 1998.

Hildebrand, P. H. Error in eddy correlation turbulence measurements from aircraft:
application to HAPEX-MOBILHY'. In: Schmugge, T. J.; André, J.-C. ed. Land
Surface Evaporation - M easurement and Parameterization. New Y ork: Springer-
Verlag, 1991. Cap.13, p. 231-243.

Hill, R. J. Implications of Monin-Obukhov similarity theory for scalar quantities.
Journal of the Atmospheric Sciences, v. 46, n. 14, p. 2236-2244, 1989.

146



Hogstrom, U. Nondimensinal wind and temperature profiles in the atmospheric surface
layer: are-evaluation. Boundary-Layer Meteorology, v. 42, n. 1-2, p. 55-78, 1988.

Hogstrom, U. Analysis of turbulence structure in the surface layer with a modified
similarity formulation for near neutral conditions. Journal of the Atmospheric
Sciences, v. 47, n. 16, p. 1949-1972, 1990.

Hogstrom, U. Review of some basic characteristics of the atmospheric surface layer.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 78, n. 3-4, p. 215-246, 1996.

Hojstrup, J. Velocity Spectrain the Unstable Planetary Boundary Layer. Journal of the
Atmospheric Sciences, v. 39, n. 10, p. 2239-2248, 1982.

Jacobs, A. F. G.; Jetten, T. H.; Lucassen, D. C.; Heusinkveld, B. G.; Nieveen, J. P.
Diurnal temperature fluctuations in a natural shallow water body. Agricultural and
Forest Meteorology, v. 88, n. 1-4, p. 269-277, 1997.

James, I. N.; Anderson, D. T. L. The seasonal mean flow and distribution of large-scale
weather systems in the southern hemisphere: the effects of moisture transports.
Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, v. 110, n. 466, p. 943-
966, 1984.

Kader, B. A.; Yaglom, A. M. Mean fields and fluctuation moments in unstably stratified
turbulent boundary layers. Journal of Fluid Mechanics, v. 212, p. 637-662, Mar
1990.

Kader, B. A. Determination of turbulent momentum and heat fluxes by spectral
methods. Boundary-Layer Meteorology, v. 61, n. 4, p. 323-347, 1992.

Kaimd, J. C.; Wyngaard, J. C.; lzumi, Y .; Coté, O. R. Spectral characteristics of surface
layer turbulence. Quarterly Journal of the Royal M eteorological Society, v. 98, n.
417, p. 563-589, 1972.

Kamal, J. C.; Wyngaard, J. C.; Haugen, D. A.; Coté, O. R.; Izumi, Y.; Cauguey, S. J;
Readings, C. J. Turbulence structure in the convective boundary layer. Journal
Atmospheric Sciences, v. 33, n. 11, p. 2152-2169, 1976.

147



Kamal, J. C. Horizontal velocity spectrain an unstable surface layer. Journal
Atmospheric Sciences, v. 35, n. 1, p. 18-24, 1978.

Kamal, J. C.; Abshire, N. L.; Chadwick, R. B.; Decker, M. T.; Hooke, W. H.; Kropfli,
R. A.; Neff, W. D.; Pasqualucci, F. Estimating the depth of the daytime convective
boundary layer. Journal of Applied M eteorology, v. 21, n. 8, p.1123-1129, 1982.

Kaima J. C.; Wyngaard, J. C. The Kansas and Minnesota experiments. Boundary-
Layer Meteorology, v. 50, n. 1-4, p. 31-47, 1990.

Kaimd, J. C.; Finnigan, J. J. Atmospheric boundary layer flows. Their structure and
measurement. New Y ork: Oxford-University, 1994. 289 p.

Khalsa, S. J. S.; Businger, J. A. The drag coefficient as determined by the dissipation
method and its relation to intermittent convection in the surface layer. Boundary-
Layer Meteorology, v. 12, n. 3, p. 273-297, 1977.

Kodama, Y. Large-scale common features of subtropical precipitation zones (the Baiu
frontal zone, the SPCZ, and the SACZ). Part |: Characteristics of subtropical frontal
zones. Journal of the M eteorological Society of Japan, v. 70, n. 4, p. 813-836,
1992.

Lalas, D. P.; Catsoulis, V.; Petrakis, M. On the consistency of stahility classification
schemes when applied to non-homogeneous terrain. Atmospheric Environment, v.
13, n. 5, p. 687-691, 1979.

Large, W. G.; Ponds, S. Sensible and latent heat fluxes measurements over the ocean.
Journal of Physical Oceanography, v. 12, n. 3, p. 464-483, 1982.

Lenschow, D. H.; Stephens, P. L. Therole of thermalsin the convective boundary layer.
Boundary-Layer Meteorology, v. 19, n. 4, p. 509-532, 1980.

Liu, X.; Ohtaki, E. An independent method to determine the height of the mixed layer.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 85, n. 3, p. 497-504, 1997.

148



Liu, X.; Tsukamoto, O.; Oikawa, T.; Ohtaki, E. A study of correlations of scalar
quantities in the atmospheric surface layer. Boundary-Layer M eteorology, v. 87, n.
3, p- 499-508, 1998.

Lumley, J. L.; Panofsky, H. A. The structure of atmospheric turbulence. New Y ork:
Wiley, 1964. 239 p.

Magalhaes, N. W. Conhega o Pantanal. Sao Paulo: Terragraph, 1992. 400 p.

Mahrt, L. On the shallow motion approximations. Journal of the Atmospheric
Sciences, v. 43, n. 10, p. 1036-1044, 1986.

Mahrt, L. Heat and moisture fluxes over the pine forest in HAPEX. In: Schmugge, T. J;
André, J.-C. ed. Land surface evaporation - measurement and parameterization.
New York: Springer-Verlag, 1991. Cap.13, p. 261-273.

Mahrt, L.; Macpherson, J. |.; Degardins, R. Observations of fluxes over heterogeneous
surfaces. Boundary-Layer Meteorology, v. 67, n. 4, p. 345-367, 1994.

Mahrt, L.; Sun, J.; Blumen, W.; Delany, T.; Oncley, S. Nocturnal boundary-layer
regimes. Boundary-L ayer M eteorology, v. 88, n. 2, p. 255-278, 1998.

Mahrt, L. Flux sampling errors for aircraft and towers. Journal of Atmospheric and
Oceanic Technology, v. 15, n. 4, p. 416-429, 1998.

Manins, P. C. Vertical fluxesin katabatic flows. Boundary-L ayer M eteorology, v. 60,
n. 1-2, p. 169-178, 1992.

Manzi, A. O. Aspectos aerodinamicos de uma floresta amazonica. S&0 José dos
Campos. Dissertacdo (Mestrado em Meteorologia) — Instituto Nacional de Pesquisas
Espaciais, 1987.

149



McBean, G. A. Instruments requirements for eddy correlation measurements. Journal
of Applied Meteorology, v. 11, n. 7, p.1078-1084, 1972.

Merry, M.; Panofsky, H. A. Statistics of vertical motion over land and water.
Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, v. 102, n. 431, p. 255-
260, 1976.

Monin, A. S;; Yaglom, A. M. Statistical fluid mechanics: mechanics of turbulence.
Massachussets: MIT, 1971. 769 p.

Nai-Ping, L.; Neff, W. D.; Kaima, J. C. Wave and turbulence structure in a disturbed
nocturnal inversion. Boundary-Layer M eteorology, v. 26, n. 2, p.141-155, 1983.

Nogueira, M. T. L. C. Transportes turbulentos na camada superficial da atmosfera
em condicoes diabéticas. Sd0 Jose dos Campos, 101 p. (INPE-2007-TDL/045).
Dissertacdo (Mestrado em Meteorologia) - Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais,
1981.

Nogués-Peagle, J.; Mo, K. C. Alternating wet and dry conditions over South America
during summer. Monthly Weather Review, v. 125, n. 2, p. 279-291, 1997.

Panofsky, H. A. Spectra of atmospheric variables in the boundary layer. Radio Science,
v.4,n. 12, p. 1101-1109, 1969.

Panofsky, H. A.; Tennekes, H.; Lenschow, D. H.; Wyngaard, J. C. The characteristics of
turbulent velocity components in the surface layer under convective conditions.
Boundary-Layer Meteorology, v. 11, n. 3, p. 355-361, 1977.

Panofsky, H. A.; Egolf, C. A.; Lipschutz, R. On characteristics of wind direction
fluctuations in the surface layer. Boundary-Layer Meteorology, v. 15, n. 4, p. 439-
446, 1978.

Panofsky, H. A.; Dutton, J. A. Atmospheric turbulence. New York: A. W. &. Sons,
1984. 397 p.

150



Por, F. D. The Pantanal of Mato Grosso (Brazil). Dordrecht: K. A. Publishers, 1995.
122 p.

Rao, V. B.; Cavalcanti, |. F. A.; Hada, K. Annual variation of rainfall over Brazil and
water vapor characteristics over South America. Journal of Geophysical Research,
v. 101, n. D21, p. 26539-26551, 1996.

Raupach, M. R. Anomalies in flux-gradient relationships over forests. Boundary-L ayer
M eteorology, v. 16, n. 4, p. 467-486, 1979.

Raupach, M. R.; Thom, A. S. Turbulence in and above plant canopies. Annual Review
of Fluid Mechanics, v. 13, p. 97-129, 1981.

Raupach, M. R. Drag and drag partition on rough surfaces. Boundary-L ayer
M eteorology, v. 60, n. 4, p. 375-395, 1992.

Raupach, M. R.; Finnigan, J. J.; Brunet, Y. Coherent eddies and turbulence in vegetation
canopies. the mixing-layer analogy. Boundary-Layer M eteorology, v. 78, n. 3-4, p.
351-382, 1996.

S4, L. D. A. Um estudo sobre a estrutura do vento acima da savana tropical. S&o
José dos Campos. 91p. Dissertacdo (Mestrado em Meteorologia) — Instituto Nacional
de Pesquisas Espaciais, 1981.

S4, L. D. A.; Moalion, L. C. B. Um estudo da camada limite superficial sobre
superficie extremamente rugosa. S&o Jose dos Campos: INPE, 1983. 26p. (INPE-
2829-PRE/381).

S4, L. D. A.; Viswanadham, Y.; Manzi, A. O. Energy flux partitioning over the amazon
forest. Theoretical and Applied Climatology, v. 39, n. 1, p. 1-16, 1988.

S4 L. D. A. Lesflux turbulents dansla couche limite de surface analysés a partir
de mesures aéroportées: validation d'une methode dissipative-inertielle et étude
devariabilité. Toulouse. 153p. Tese (Doctorat) - Université Paul Sabatier de
Toulouse, 1992.

151



S4, L. D. A.; Sambatti, S. B. M.; Galvao, G. P. Ondeleta de Morlet aplicada ao estudo
da variabilidade do nivel do rio Paraguai em Ladario, MS. Pesquisa Agropecuéaria
Bradleira, v. 33, n. especial, p. 1775-1785, 1998.

Schaudt, K. J. A new method for estimating roughness parameters and evaluating the
quality of observations. Journal of Applied M eteorology, v. 37, n. 5, p. 470-476,
1998.

Smedman, A. S. Observations of a multi-level turbulence structure in a very stable
atmospheric boundary layer. Boundary-Layer M eteorology, v. 44, n. 3, p. 231-253,
1988.

Smeets, C. J. P. P.; Duynkerke, P. G.; Vugts, H. F. Turbulence characteristics of the
stable boundary layer over a mid-latitude glacier. Part 1: A combination of katabatic
and large-scale forcing. Boundary-L ayer Meteorology, v. 87, n. 1, p. 117-145,
1998.

Sorbjan, Z. Structure of the atmospheric boundary layer. London: Prentice-Hall,
1989. 317p.

Stull, R. B. An introduction to boundary layer meteorology. Dordrecht: Kluwer,
1988. 666 p.

Sun, J.; Howell, J. F.; Esbensen, S. K.; Mahrt, L.; Greb, C. M.; Grossman, R.; LeMone,
M. A. Scale dependence of air-sea fluxes over the western Equatorial Pacific.
Journal of the Atmospheric Sciences, v. 53, n. 21, p. 2997-3012, 1996.

Tennekes, H.; Lumley, J. L. A first coursein turbulence. Cambridge: MIT, 1972.
239 p.

Tennekes, H. The logarithmic wind profile. Journal of the Atmospheric Sciences, v.
30, n. 2, p. 234-238, 1973.

Tennekes, H. Similarity relations, scaling laws and spectral dynamics. In: Nieuwstadt, F.
T. M.; van Dop, H. ed. Atmospheric turbulenceand air pollution modelling.
1.ed. Dordrecht: Reidel, 1984. Cap. 2, p. 37- 68.

152



Thom, A. S. Momentum, mass and heat exchange of plant communities. In: J. L.
Monteith ed. Vegetation and the atmosphere, London : Academic, 1975. p. 57-110

Thom, A. S.; Stewart, J. B.; Oliver, H. R.; Gash, J. H. C. Comparison of aerodynamic
and energy budget estimates of fluxes over apine forest. Quarterly Journal of the
Royal Meteorological Society, v. 101, n. 427, p. 93-105, 1975.

Vickers, D.; Mahrt, L. Quality control and flux sampling problems for tower and aircraft
data. Journal of Atmospheric and Oceanic Technology, v. 14, n. 3, p. 512-526,
1997.

Vila da Silva, J. S. AplicagBes de técnicas de sensoriamento remoto e sistema de
informagtes geogr&ficas na avaliagdo da dindmica de inundagdo no Pantanal.
S&0 José dos Campos (INPE-5353-TDI/462). Dissertacdo (Mestrado em
Sensoriamento Remoto) - Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais, 1991.

ViladaSilva, J. S.; Abdon, M. M. Delimitagdo do Pantanal brasileiro e suas sub-regides.
Pesquisa Agropecuéria Brasileira, v. 33, n. especial, p. 1703-1711, 1998.

Viswanadham, Y.; André, R. G. B. Estatistica do movimento vertical sob varias
condicdes de estratificacdo. M eteorologica, v. 8/9, n. 5, p. 407-418, 1977.

Viswanadham, Y. Examination of the empirical flux-profile modelsin the atmospheric
surface boundary layer. Boundary-Layer Meteorology, v. 22, n. 1, p. 61-77, 1982.

Viswanadham, Y.; Sa, L. D. A.; SilvaFilho, V. P.; Manzi, A. O. Ratios of eddy transfer
coefficients over the Amazon forest. In: Swanson, R. M.; Bernier, P. Y.; Woodard, J.
P. D. ed. Forest Hydrology and Watershed M anagement. Wallinford : IAHS,
Oxfordshire Oxio, 1987. v. 167, p. 365-373.

Vittal Murty, K. P. R.; Viswanadham, D. V.; Sadhuram, Y. Mixing heights and
ventilation coefficients for urban centresin India. Boundary-Layer M eteorology,
v.19, n. 4, p. 441-451, 1980.

153



Webb, E. K. Profile relationships: the log-linear range, and extension to strong stability.
Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, v. 96, n. 407, p. 67-90,
1970.

Weijers, E. P.; Van Delden, A.; Vugts, H. F. Kinematic estimate within surface-layer
thermal structures. Boundary-L ayer Meteorology, v. 67, n. 1-2, p. 145-160, 1994.

Wieringa, J. Representative roughness parameters for homogeneous terrain.
Boundary-L ayer Meteorology, v. 63, n. 4, p. 323-363, 1993.

Willis, G. E.; Deardorff, J. W. A laboratory model of the unstable planetary boundary
layer. Journal of the Atmospheric Sciences, v. 31, n. 5, p. 1297-1307, 1974.

Wyngaard, J. C.; Coté, O. R. The budgets of turbulent kinetic energy and temperature
variance in the atmospheric surface layer. Journal of the Atmospheric Sciences, v.
28, n. 2, p.190-201, 1971.

Wyngaard, J. C. Lectures on the planetary boundary layer. In: Lilly, D.; Gal-Chen, T.
ed. M esoscale meteorology theory, observations and models. Hingham: Reidel,
1983. p.603-650.

Wyngaard, J. C. Boundary-layer modeling. In: Nieuwstadt, F. T. M.; van Dop, H. ed.
Atmospheric turbulence and air pollution modelling. 1.ed. Dordrecht: Reidel,
1984. Cap. 3, p. 69-106.

Wyngaard, J. C. The effects of probe-induced flow distortion on atmospheric turbulence
measurements: extension to scalars. Journal of the Atmospheric Sciences, v. 45, n.
22, p. 3400-3412, 1988.

Wyngaard, J. C. Atmospheric turbulence. Annual Review of Fluid M echanics, v. 24,
p.205-233, 1992.

Yaglom, A. M. Fluctuation spectra and variances in convective turbulent boundary
layers. areevaluation of old models. Physicsof Fluids, v. 6, n. 2, p. 962-972, 1994.

154



APENDICE A

TABELA A.1-PREVISAO DO TEMPO PARA A REGIAO CENTRO-OESTE,
REALIZADA NOSDIAS 140, 141, 142 E 145 DO ANO DE 1998

Realizada no dia 140

141: Céu claro em toda a regido devido a atuacdo de uma massa de ar seco e frio,
sistema de alta presséo. As temperaturas ficardo entre 13°C (MS) e 34°C
(nordeste do MT).

142: Céu claro emtoda aregido. Astemperaturas estardo estaveis.

Tendéncia (143 e 144): Predominio de sol em toda a regido. As temperaturas
permanecerdo estaveis.

Realizada no dia 141

142: A massa de ar seco e frio, sistema de alta pressdo continental, deixardo o céu
claro em toda a regido. As temperaturas ficardo entre 17°C (sul do MS) e 34°C
(noroeste do MT).

143: Permanéncia de céu claro em toda aregido. As temperaturas estardo estaveis.

Tendéncia (144 e 145): Predominio de sol em toda a regido. As temperaturas
permanecerdo estaveis.

Realizada no dia 142

143: O céu egtara claro devido a predominancia da massa de ar seco, sistema de ata
pressdo continental. As temperaturas ficardo entre 17°C (sul do MS) e 35°C
(norte do MT).

144: Permanéncia de céu claro em toda aregido. As temperaturas estardo estaveis.

Tendéncia (145 e 146): Predominio de sol em toda a regido. As temperaturas
permanecerdo estaveis.

Realizada no dia 145

146: Aumento de nebulosidade com ocorréncia de chuvas isoladas no decorrer do dia no
MS e sudoeste do MT. Nas demais areas 0 S0l aparecera entre nuvens durante
todo o dia. As temperaturas ficardo entre 15°C (sul do MS) e 37°C (norte do
MT).

FONTE: CPTEC
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