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RESUMO

Explora-se a possibilidade de incorporar a camada-limite planetaria (CLP) em modelos
mais complexos que requeiram tratamento especial dessa camada. Na versdo simplificada
da CLP, a subcamada do solo é modelada segundo Blackadar {1976) e a camada superfi-
cial é considerada empregando-se a teoria da similaridade de Monin-Obukhov (1954). As
trocas de calor e momentum na CLP sdo efetuadas através do esquema de ajustamento de
Richardson, proposto por Chang (1979). Uma série de experimentos foi conduzida para
analisar a habilidade do modelo em detalhar os processos fisicos envolvidos na CLP.

ABSTRACT

The possibility of incorporating the planetary boundary layer (PBL) in complex models
requires its special treatment and exploration. In a simplified version of PBL, the ground
substratum is modelled as in Blackadar (1976) and the surface layer with the Monin-
Obukhov (1954) similarity theory. The heat and momentum exchanges in the PBL are
acomplished through the Richardson number adjustment scheme ‘as proposed by Chang
(1979). As series of experiments were conducted to analise the model ability to present

the details of the physical processes involved in the PBL.

1. INTRODUCAO

O maior sumidouro da quantidade de movimento e as
maiores fontes de calor e umidade dentro da camada limite
planetaria (CLP) resultam direta ou indiretamente da inte-
racdo entre a atmosfera e a superficie da terra (ou oceano).
A remogdo da quantidade de movimento pelas forcas visco-
sas supre a fonte de energia cinética turbulenta (KE) e cria
um cisalhamento vertical do -vento. O fornecimento ou
remocdo de calor sensivel da atmosfera, resultante dos flu-
xos radiativos para a {ou da) terra, produz uma diferenca de
temperatura entre o ar e a superficie da terra (ou oceano).

Assim, quando o fluxo de calor apontar para o ar, as
forgas de flutuagdo agem como fonte de KE, e a CLP é ins-
tavel. Por outro lado, na extracdo de calor do ar, com o flu-
x0 de calor apontando para a Terra, as forcas de flutuacdo
agem como sumidouro de KE, inibindo a turbuléncia, e tor-
nando a CLP estavel. Da mesma forma, a adicdo de umida-
de, ao ar, por evaporagdo na superficie, cria forcas de flu-
tuacdo que sdo fontes de KE. Esses fluxos, dentre outros,
sdo importantes para a dinamica da atmosfera em meso e
grande escala, e seu grau de relevancia depende das carac-
teristicas do fendmeno a ser estudado.

Smith e Carson (1977) descreveram os aspectos pra-
ticos dos modelos numéricos com respeito a certas proprie-
dades basicas da CLP e determinaram os parametros de
maior ou menor relevancia a serem especificados nessa ca-
mada. Segundo suas anélises, a estrutura interna da CLP nos

modelos numéricos, pelo menos sobre a terra, deve ser de-
terminada pelos fluxos da superficie e pelos pardmetros ex-
ternos e ndo viceversa.

Embora os modelos unidimensionais sejam mais sim-
plificados, eles apresentam varios aspectos essenciais e co-
muns aos modelos de trés dimensGes. Assim, pretende-se de-
senvolver um modelo simples, mas realista, que simule as
variacGes diarias dos processos fisicos evolufdos na CLP, pa-
ra possivel incorporacdo em outros modelos dindmicos mais
complexos de meso ou grande escala. Os principais resulta-
dos obtidos na formulacdo dos esquemas de ajustamento,
sensibilidade em certos pardmetros e formulacdo dos pro-
cessos de transportes turbulentos sio apresentados neste
trabalho.

2. FORMULAGAO DA CAMADA LIMITE PLANETARIA

As relacBes prognosticas da camada limite planetaria
foram consideradas, por simplicidade, somente em uma di-
mensdo. Todavia, com uma simples inclusdo dos efeitos
advectivos horizontais, o modelo pode ser facilmente esten-
dido para duas ou trés dimensGes. As equacles relevantes
do modelo sdo (os simbolos estdo definidos no Apéndice A)
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A diferenca entre o modelo de Blackadar (1976) e o
presente modelo reside essencialmente na formulagdo dos
termos com subscripto m nas Equagdes 2.1 a 2.3 acima da
camada superficial. Blackadar, em seu modelo, empregou
para tais termos a teoria K e, com a aproximagdo de segun-
da ordem nas equac3es de Mellor e Yamada (1974), obteve
indiretamente a distribuicdo vertical dos coeficientes de di-
fusdo turbulenta de calor e quantidade de movimento. Na
presente formulagdo, foi considerado o esquema de ajusta-
mento do nimero de Richardson acima da camada superfi-
“cial, como foi feito por Chang (1979). Ja na camada infe-
rior a formulagdo é idéntica a de Blackadar (1976).

A interagdo solo-atmosfera é considerada supondo-se
a existéncia de uma fina camada uniforme de solo 3 tempe-
ratura constante, e o prognostico € dado apenas pela tem-
peratura da superficie do solo (Tg) em fun¢do do tempo.
Posteriormente, o presente modelo podera ser, eventual-
mente, acoplado ao modelo de solo em desenvolvimento
por Lemes e Berlatto no Departamento de Meteorologia do
INPE, Sdo José dos Campos (comunicagdo pessoal, 1982).

A equacdo prognostica para Tg, segundo Blackadar
(1976), pode ser escrita:

aT

—9 -

v Usd+1 4 =1L N Gl + (T — Tg) +
+K (6 — Tg) : 2.4)

onde os efeitos da radiagdo solar absorvida na superficie,
radiacdo de ondas longas da atmdsfera, radiagdo de ondas
longas da superficie, troca de calor da fina camada do solo
com o substrato e o fluxo de calor da superficie foram de-
vidamente incluidos.

A radiagdo de ondas curtas absorvida na superficie é-

estimada por:

Is4 = Scos Z(1 —A) qSecZ (2.5)
e o angulo zenital (Z) é obtido pela expressio:

Z = cos™! (seny sen§ + cosy send cos wy,) (2.6)
onde a declinacé’p solar (6) é dada por:

2n(DJ-80) .
8 = 23.6sen [——] (2.7)
365 - '
e o angulo horario (wp) por:

wp = 160 (TL — 129) (2.8)

onde o tempo local (TL) € obtido através de:

A
TL = GMT — — . (2.9)
150

No tocante as radiagdes de ondas longas, diversas ten-
tativas tém sido feitas para se obter-uma representacdo em-
pirica. A descrigdo de algumas delas sdo discutidas em
Sellers (1965). Embora Gates (1965) argumente em favor
da relacdo empirica de Swinbank (1963), obtida através
do emprego de dados da Australia e Oceano Indico, devido
as controvérsias existentes, foi utilizada aqui a relagdo de

Brunt (1952), que é expressa por:

Lb—i 1t = —eoT(1—a—bve) (210

onde a e b sdo constantes. No modelo nédo foi levado em
conta o efeito do vapor d’'4gua, e a constante a foi consi-
derada igual a 0.61, valor obtido por Budyko (1956).

A camada que controia o fluxo de calor solo-atmos-
fera foi considerada como o dobro da espessura do nivel
de abrigo. O balango de calor nessa camada requer, na
auséncia de fontes diabdticas de calor, que a energia interna
da camada seja modificada apenas pela interagdo com o
solo e pela perda para a camada mista; isto é:

3, C H
— = Lk (Tg— Ba) = —
ot pcpd pcpd

(2.11)

O fluxo de calor total (Hg) é dado pela soma dos
fluxos mecénicos (Hm) e convectivo (H¢). O método de
Priestiey (1965) foi empregado na determinagdo do fluxo
convectivo. O método é aerodin&mico, onde os fluxos sdo
estimados a partir de quantidades médias medidas. Nas con-
digGes convectivamente instaveis, para alturas acima de zp,,
porém bem menores que | L |, Hc pode ser estudado a par-
tir da relacdo de Priestley (1965):

h pc g
H = P (_:_)1/2 ZA1/2 (8 — a\l)alz

33/2(1 _ 2)3/2 6
: ZN _ (2.12)

O fluxo de calor mecénico, que € gerado pelo cisalha
mento vertical do vento, agindo sobre o gradiente vertical
de temperatura proximo ao solo, € o Unico mecanismo de
troca de calor em situagSes ndo-convectivas (8, ON). Este
fluxo é determinado pela teoria da similaridade de Monin-
Obukhov. As relagdes dadas por Businger (1973) foram em-
pregadas aplicando-se o método descrito por Hoffert e
Storch (1979). O fluxo de calor mecénico é dado por:

Hm = pcp T (2.13)
sendo a velocidade de friccdo e a escala de temperatura en-
contradas, respectivamente, através de:
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onde ¥, e YT sdo respectivamente, as funges dependentes
da estabilidade para vento e temperatura.

A camada inferior do modelo foi tratada usando-se a
mesma suposicdo de Biackadar (1976), isto é, a de que a es-
pessura dessa camada é pequena {3.0m no presente modeio)
e a diregdo do vento ndo muda perto do solo. Nestas condi-
¢Oes, portanto, o tensor tensdo apresenta a mesma dire¢do
do vento num dado nivel.

Os efeitos devidos & mistura na camada de 50m s&
obtidos através de- ‘

du u*? u

(— M = - — N AT
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Nas camadas acima de 50m a distribui¢do de calor e
quantidade de movimento é feita através do esquema de
ajustamento do namero de Richardson (Chang, 1979), o
qual utiliza como critério de estabilidade o gradiente do
numero de Richardson, dado por:

o 20

6 0z
R = (2.20)

ou ov .-
72 2
[(Bz) +(az)]

Ha dois mecanismos importantes que concorrem para
a ocorréncia de mistura nas camadas abaixo da inversdo: nas
condigbes convectivas ou aproximadamente neutras a mis-
tura pode ser induzida por instabilidade estética, enquanto
nas condigdes estaveis 0 mecanismo dominante € o cisalha-
mento vertical do vento. Assim, quando o nimero de Ri-

chardson entre duas camadas atinge um certo valor, hduma
mistura do ar entre elas buscando um estado mais estével. O
valor critico considerado para R; foi 0.25, o qual esta de
acordo com varios estudos, tais-.como os de Taylor (1931),
Businger (1969}, Hines (1971} e outros. Para duas camadas
com temperaturas potenciais 6 e Gj+1, onde R; < 0.25, ¢
feito o ajustamento de modo que a taxa de variagdo vertical
da temperatura (,) assuma a forma: '

’

.
Bj+1 — 6= TC (901 — &) (2.21)

.

onde qﬂ e 6} sdo as temperaturas potenciais apds o ajusta-
mento. No modelo, v, =7 x 107* Km™!, conforme foi su-
gerido por Deardorff (1966) ao considerar o fluxo de calor
contra-gradiente. A nova temperatura potencial no nivel
jt1, apds o ajustamento, € obtida considerando-se que a
temperatura potencial € conservada durante uma mistura

adiabética e, em adigdo, utilizando-se a Equagdo 2.21.

) |
(G b7y, 46825+ fwsjﬂ — ¢j) 62])

17

(6zjs1 + 7))
_ (2.22)

onde Szj'ﬂ e 52j s30 as espessuras das camadas.

A nova temperatura no nivel j é obtida através da
Equagdo 2.21, usando-se 0j.y encontrado na Equagdo
2.22. A proporgdo de massa {a) transferida da camada
j para a camada j+1, a fim de que as temperaturas sejam

ajustadas, € dada por:

_ G = 6

(2.23)
0j — Oj+1

Esta mesma proporgdo « é utilizada para permitir o ajusta-
mento da quantidade de movimento:

Vier = (1—aVjsy + aVj (2.24)

A nova velocidade no nivel j € encontrada a partir da con-
servacdo da quantidade de movimento:

¢ Vje1 — Vi, ) 8zisy + Vi bz
Vj = ] J+1 J+1 J J (2.25)
821 :

3. RESULTADOS

Os dados empregados na inicializagdo do modelo fo-
ram aqueles observados no dia 9 de agosto de 1953, duran-
te o ‘'Great Plain Experiment’’ (Lettau e Davidson, 1957).
O perfil inicial de temperatura, correspondente as 04: 30
tempo local (TL), é apresentado na Figura 1. Os resultados
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do modelo sdo sensiveis em relacdo ao perfil inicial da tem-
peratura, porém ndo sdo influenciados pelos detalhes do
perfil de vento inicial, devido a forte mistura que ocorre
logo nas primeiras horas da manha. Assim, aliando-se a ndo-
disponibilidade de dados de vento nos pontos de grade do
modelo, foi considerado um perfil aproximadamente loga-
ritmico nos niveis inferiores, com o qual obtiveram-se resul-
tados satisfatorios.
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Figura 1 — Perfil inicial da temperatura potencial.

Foram feitos experimentos utilizando-se ventos geos-
tréficos uniformes do O {caso 1), 5 (caso 2) e 10ms™! (caso
3), visando observar como se comporfa o0 modelo sob dife-
rentes condi¢gBes de vento. Também foram testados valores
diferentes de zg, a fim de se notar a influéncia deste par&
metro nos resuftados obtidos através do modelo. Para obser-
var o comportamento da camada-limite, em relacdo aos ex-
perimentos efetuados, atentou-se para certas caracteristicas
importantes, tais como temperatura da superficie do solo,
temperatura do ar no nivel do abrigo, fluxo de calor na su-
perficie, velocidade de fricgdo e escala de temperatura.

A variagdo temporal de temperatura da superficie
do solo (Tg) é semelhante nos trés casos testados. Apds um
minimo em torno de 06: 00T L, com a incidéncia de radia-
¢do de ondas curtas provenientes do sol, Tg aumenta che-
gando a um maéaximo por volta de 14:00TL, sendo este
valor diferente para os trés casos. A Figura 2 mostra as tem-
peraturas do solo para os casos 1 e 3, onde se nota uma di-

ferenca de cerca de 1K entre os respectivos picos. Isto ocor- .

re porque o cisalhamento do vento no caso 3 provoca um
fluxo de calor para cima mais forte nas condigdes convecti-
vas, o que é evidenciado na Figura 3. J4, a noite, os valores
de Tq para o caso 1 sdo ligeiramente superidres aos encon-
trados no caso 3, pois o fluxo de calor para baixo em (1) é
praticamente nulo, enquanto em (3} é um pouco mais forte
(aproximadamente 2 wm™2).
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VariagOes disdrias da temperatura da superficie do solo
para os casos 1 e 3.

Resultados para zg = 10" m. A linha tracejada corres-
ponde ao caso ug = 10m s ! e a continua para ug
nulo.
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Fluxo de calor na superficie para os casos 1 e 3.
Resultados para zp = 10™*m. A linha mais grossa cor-
responde ao caso ug = 10m s™ e amais finaa ug nu-
lo. A linha tracejada refere-se a parte desacoplada.
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Com relagdo & temperatura no nivel do abrigo (83), a
sua variacdo também € semelhante nos trés casos estudados,
com um minimo em torno de 06: 00T L e um maximo entre
14:00 e 16: 00T L, como acontece normalmente durante o
dia. A Figura 4 apresenta valores temporais de O para os
casos 1 e 3, onde se nota também, a diferenga de aproxima-
damente 1K entre seus picos sob condi¢fes convectivas, e
pequenas diferengas durante a noite, como no caso de Tg.
Observa-se, ainda, um decréscimo mais acentuado de 04
ap6s as 17:00TL, quando Hg j& ndo € mais positivo e O,
excede o valor de Tq. Estes resultados estdo de acordo com
os encontrados por Chang (1979), no que diz respeito as
condi¢des convectivas. Contudo, durante a noite, tanto para
Tg como O3, as diferengas observadas entre os casos 1 e 3
sdo pequenas, ao passo que Chang obteve diferencas até cer-
ca de 6K. Isto pode ser explicado levando-se em conta os
fluxos de calor para baixo encontrados nos dois modelos.
Embora os valores de Hp, nos dois modelos, sejam seme-
lhantes no caso 1, apresentam diferengas no caso 3, onde no
presente modelo, estes valores sdo pequenos (até aproxima-
damente 2 wm™?) em comparagdo aos obtidos por Chang
(até cerca de 50 wm™2).

A razao para que os fluxos de calor na superficie nes-
te modelo sejam mais fracos a noite, no caso 3, em relagcdo
ao modelo de Chang, deve residir na maneira como séo cal-
culados. Aqui é utilizado o método de Hoffert e Storch
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Figura4 — Variagdes didrias de temperatura potencial no nfvel de

abrigo para os casos 1 e 3.
Resultados para zg = 107%m. A linha tracejada corres-
ponde ao caso ug = 10m s™! e a contfnuo a ug nulo.

X

(1979), o qual toma o nimero de Richardson a altura do
nivel do abrigo como pardmetro de estabilidade para o cél-
culode u* e T”, e portanto de Hg. Quando Ri excede um
valor critico (0,21), o escoamento é suposto desacopliado e
tanto u* como T* s3o considerados nulos. Assim, ao passar
da condicdo de instabilidade para estabilidade, Ri pode
eventualmente exceder este valor critico e 0 escoamento
tornar-se desacoplado. Isto pode acontecer em vd&rios ins-
tantes ndo consecutivos, de forma que os valores de Hp ndo’
variem de maneira uniforme em todo intervalo de tempo
em que ha estabilidade.

' As Figuras 5 e 6 mostram as variagGes com o tempo
de u™ e T* respectivamente, nos casos 1 e 3, onde as linhas
tracejadas representam a parte desacoplada. No caso 1, no-
ta-se que o desacoplamento ocorre por volta de 16:30TL,
persistindo até aproximadaente 22: 30T L. Como neste caso
Ri excede o valor critico em todo este intervalo, o desa-
coplamento é continuo, e Hg mantém-se nulo como pode
ser visualizado na Figura 3. No caso 3, o intervalo onde
ocorre desacoplamento corresponde aproximadamente das
16:30 as 19: 30T L. Contudo, agora, o desacoplamento ndo
persiste continuamente em todo o intervalo de tempo, apa-
recendo, também, situagBes de estabilidade (Hg negativo)
dentro do mesmo intervalo. Isto é representado na Figura 3
através da parte tracejada.
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Figura 5 — Variagdes diarias da velocidade de fricgdo para os casos
1e3.

Resultados para zp = 10™*m. A linha mais grossa cor-
responde a0 caso ug = 10m s? e a mais finaa ug nu-
lo. A linha tracejada refere-se 3 parte desacoplada.
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Figura6 — Variag8es diarias da escala de temperatura para os ca
sos 1e 3.

Resultados para zo = 10™*m. A linha mais grossa cor-
responde a0 caso ug = 10m st e amais finaa ug nu-
lo. A linha tracejada refere-se a parte desacoplada.

Ainda com. referéncia as Figuras 5 e 6, nota-se que,
durante asituagdo de instabilidade, houve alteracGes nos va-
fores mdximo de u* e minimo de T*, do caso 1 para 0 3,

. devido ao fato do cisalhamento do vento ser maior em
(3). Os valores de u™ em (3) sdo superiores aos encontrados
em (1), neste periodo, pois este pardmetro aumenta quanto
maior for o cisalhamento do vento. J4 quanto a curvade T*,
no caso 3, o0 mrimo € menos pronunciado, pois. o cisalha-
mento do vento, que induz um fluxo de calor para cima
mais forte, provoca valores mais baixos de Tg e, portanto,
de acordo com a Equagdo 2.15 valores maiores de T*.

O modo como u™ e T™ variam com o tempo apresen-
ta semelhancas com os resultados obtidos por Hoffert e
Storch (1979). Todavia, diferencas s3o encontradas nos mé-

Ximos e minimos, onde no presente modelo T* varia apro-

ximadamente de —0,6 a 0,02K {caso 3} e de —0,72 a 0,01K
{caso 1); e u*, de 0 a0,37ms™! (caso 3) e de 0'a0,12ms™!
(caso 1); enquanto Hoffert e Storch obtiveram variagSes de
O0a1ms™! ede—1,3a0,3Kparau™e T*, respectivamente.
Também o periodo de duracdo da situacdo de desacopla-
mento no presente modelo € diferente do encontrado por
Hoffert e Storch, o qual se estende aproximadamente das

20: 00 as 23:30TL. Estas diferengas podem ser atriburdas
a fonte dos dados iniciais, bem como ao fato de que Hoffert-
Storch acoplaram ao perfil de similaridade de Monin-Obu-
kchov uma formulagdo que usa um for¢ante para a evolu-
¢do da temperatura da superffcie do solo a fim de produzir
valores locais de tensdo de cisalhamento, fluxo de calor €
temperatura-de superficie.

Os resultados até agora discutidos se referiram a tes-
tes efetuados a fim de se observar o comportamento de cer-
tos pardmetros importantes dentro da camada limite plane-
taria em relagdo as diferentes condigdes de vento. Para isso,
nos trés casos estudados, foi mantido o mesmo valor zg (no
caso 10™%m). Experimentos realizados com outro valor de
2o (107*m) revelam as mesmas caracteristicas observadas
anteriormente, por ocasido das condi¢Ses de vento nulo e
ndo-nulo. As -Figuras 7 a 9 mostram as temperaturas de
superficie do solo, fluxo de calor na superficie e T* para
os casos 1e 2, onde se nota a semethanca com os resultados
obtidos para zg = 107%m (Figuras 2, 3 e 6). Com o aumen-
to de zo, 0s pardmetros u” e T* intensificam seus valores
méximo e minimo, respectivamente, durante o perfodo
convectivo, como é mostrado nas Figuras 10 e 11. Isto re-
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Figura7 — VariagOes diarias da temperatura da superficie do solo

para os casos 1 e 2,
Resultados para zg = 102m. A linha tracejada corres-
ponde ao caso ug = 5ms~! e acontinuaa ug nulo.
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sulta num ligeiro aumento do fluxo de calor para cima e
conseqiente diminuicdo dos picos das temperaturas da
superficie do solo e do abrigo. Contudo, este acréscimo em
Ho e decréscimo em Tg e 04580 muito pequenos e de difi-
cil percepgdo através das curvas destes pardmetros.
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Fluxos de calor nasuperficie para os casos 1e 2.
Resultados para zg = 1073 m. A linha mais grossa refe-
re-se ao €aso ug = 5m s'1 @ a mais fina a ug nulo. A
linha tracejada refere-se & parte desacoplada.
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VariagBes diarias de u™ parazg diferentes.

Resultados para ug nulo A linha mais grossa cogres-
pondeaocasozg = 10~ mea mais finaazg = 10 "m.
A linha tracejada refere-se & parte desacoplada.
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4. SUMARIO E CONCLUSGES

Um modelo unidimensional é desenvolvido visando
simular os processos fisicos envolvidos na CLP. A camada
superficial é modelada utilizando-se a teoria da similaridade
de Monin-Obukhov, e a temperatura da superficie do solo é
obtida segundo Blackadar {(1976). O fluxo de calor na su-
perficie é calculado através da soma dos fluxos convectivo
e mecanico, e as trocas de calor e quantidade de movimen-
to sdo feitas usando-se o0 esquema de ajustamento do nume-
ro de Richardson {Chang, 1979).

0O modelo, embora simples, reproduz as principais ca-
racteristicas das variagBes didrias dos pardmetros envolvidos
na CLP, sendo, portanto, atil sua incorporagdo em modelos
dindmicos mais complexos de meso ou grande escala.

Experimentos foram realizados visando observar a es-
trutura térmica da CLP sob diferentes condigdes de vento:
Nug=0;2)ug=5e3)ug = 10ms™ . O efeito da presen-
¢a de ug # 0 aparece na diminuigdo, durante o periodo con-
vectivo, dos picos das curvas de variagdo diaria das tempe-
raturas da superficie do solo e do nivel do abrigo, pois o ci-
salhamento do vento causa fluxo de calor para cima mais
forte. Durante a noite hd um pequeno aumento de Tg e
B4 em relacdo ao caso Ug = 0, pois neste o fluxo de calor
na superficie é praticamente nulo. Aumentando-se o valor
de zq, verificam-se as mesmas caracteristicas observadas an-
teriormente, apenas com um diminuto acréscimo em Hg e

conseqlente diminuicdo de Tg e O3, embora quase insen-
sivel.

Embora os resultados obtidos sejam satisfatorios, vé-
rios testes e melhoramentos podem ser feitos, no futuro,
com a finalidade de um maior aperfeicoamento do modelo.
Por exemplo, seria proveitoso realizar novos experimentos
com novos valores de zo com o objetivo de, comparando-se
com os testes ja efetuados, apurar mais detalhadamente a
sensibilidade do modelo em relagdo a este pardmetro. Tam-
bém seria de interesse obter um tratamento mais detalthado
quando ocorre a situagdo de desacoplamento, ao invés de
simplesmente considerar nulos os valores de u™ e T*. Outro
aspecto relevante refere-se a inicializagdo do modelo. Seria
interessante observar como se comporta o modelo ao reali-
zarem-se testes utilizando-se outras fontes de dados iniciais.
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APENDICE A

LISTA DE SIMBOLOS

Constante (= 0,61) na equagdo (2.10)

Albedo da superficie

Constante {tomada igual a zero) na equagdo
(2.10)

Calor especifico do ar seco a pressdo constante
(Jkg ' k1)

Capacidade calorifica por unidade de 4&rea
(Kgs™2 k')

Duas vezes a altura do nivel de abrigo (m)

Dia do ano

Pressdo de vapor (Nm~™
Pardmetro de Coriolis {s™1)
Aceleragdo da gravidade (ms™?)
Tempo médio de Greenwich
Constante de Priestley
Fluxo convectivo (Wm~
Fluxo mecénico de calor (Wm
Fluxo de calor total da superficie (Wm™
Fluxo de onda longa para baixo (Wm™2)

Fluxo de onda longa para cima (Wm~™?)

Fluxo de onda curta para baixo (Wm™?)

I'ndice denotando os niveis do modelo
Constante de Von Karmann (0,35)

Difusividade térmica do solo (s™!)
Comprimento de Monin-Obukhov (m)
Transmissividade da atmosfera

Ndmero de Richardson

Constante solar (Wm™?)

Tempo (s)

Temperatura do ar no nivel do abrigo (K)
Temperatura da superficie do solo (K)
Temperatura do ar a superficie (usualmente to-
mada como a média das 24 horas anteriores (K))
Temperatura do ar na altura da camada superfi-
cial (K)

Tempo local (s)

Escala de temperatura friccional (K)
Componente na direcdo x da velocidade do ven-
to relativa 4 Terra, (ms™1)

Velocidade do vento na dire¢do x no nivel de
nivel (ms™')

Velocidade do vento geostrofico na direcdo x
(ms™)

Velocidade do vento na direcdo x na altura da
camada superficial (m s™*) :
Velocidade de friccio (ms™!)

?)

%)
_2)
%)

Vg

VN

IVN

ZA
ZN
Zp

Componente na diregdo y da velocidade do ven-
to relativa 4 Terra (m s™1)

Velocidade do vento geostrofico na diregdo y
(ms™1)

Velocidade do vento na direcdo y na altura da
camada superficial (ms™*')

Mdédulo da velocidade horizontal do vento em
um nive! qualquer (ms™?)

Moédulo da velocidade horizontal vento na altu-
ra da camada superficial (m s™*)

Altura do nivel de abrigo (m)

Altura da camada superficial (m)

Rugosidade aerodindmica (m)

Angulo zenital do Sol (rad)

Proporcdo de massa transferida entre duas ca-
madas do modelo quando do ajustamento do
ndmero de Richardson

Constante (= 0,74) na equagdo (2.15)

Taxa de variacdo vertical da temperatura
(Km™1)

Declinagdo solar (rad)

Termo relacionado com o ajustamento do nu-
mero de Richardson (ms™!)

Termo relacionado com o ajustamento do nu-
mero de Richardson (ms™!)

Espessura das camadas (m).

Termo relacionado com o ajustamento do nu-
mero Richardson (K)

Geopotencial (m?s™2)

Longitude (rad)

Latitude (rad)

Func¢éo de estabilidade para o vento

Func¢do de estabilidade para a temperatura
Densidade (kg m~3)

Temperatura potencial do ar (K)

Temperatura potencial do ar no nivel do abrigo
(K)

Temperatura potencial do ar na altura da cama-
da superficial (K)

Temperatura potencial média (K)

Temperatura potencial ajustada (K)

Constante de tempo de relaxag3o (s~!)

Angulo horario do sol {rad)



