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...

Welcome to wherever you are

This is your life; you made it this far

Welcome, you got to believe

That right here, right now

You’re exactly where you’re supposed to be

Welcome to wherever you are

...

ˇ “(

Welcome to wherever you are — Bon Jovi



Resumo
Estudos relacionados com a camada limite atmosférica (CLA) são de fundamental importância

para as mais diversas análises relacionados ao meio ambiente, como por exemplo, em dispersão

atmosférica, meterologia, e hidrologia. Nesses casos é comum supor que as flutuações turbulentas de

dois escalares quaisquer possuem comportamento similar. Essa suposição, conhecida como hipótese

de similaridade, é uma consequência da Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov, a qual é válida

para a camada limite superficial. Sob esta hipótese, todas as funções de similaridade relacionadas

aos escalares em questão devem ser iguais. No entanto, resultados experimentais mostram que isso

nem sempre ocorre sob condições instáveis, e é dif́ıcil identificar as causas da dissimilaridade uma vez

que não há um controle sobre o que acontece na atmosfera. Nesse sentido, o objetivo deste trabalho

foi analisar causas de dissimilaridade através de dados experimentais (que permitem estudar a

similaridade entre escalares na região da camada limite superficial) medidos sobre o Lago de Furnas

(Brasil), e de resultados de simulações de grandes vórtices (que permitem analisar toda a camada

limite atmosférica). A partir dos dados experimentais obteve-se uma relação entre a similaridade

de temperatura e umidade espećıfica e a intensidade dos forçantes superficiais. O equiĺıbrio clássico

entre produção por gradiente e taxa de dissipação molecular da variância dos escalares, e de sua

covariância, foi confirmado. Observou-se que esse equiĺıbrio é uma condição necessária para que

haja similaridade entre os escalares, e ele pode ser violado quando os termos de transporte são

grandes, e possivelmente quando há não-estacionariedade. Um conjunto de números adimensionais

— números de fluxo de escalar — capaz de diagnosticar o equiĺıbrio (ou não) entre a taxa de

dissipação e o gradiente de produção foi proposto. O fato de que diferentes funções de similaridade

não são igualmente capazes de identificar similaridade também é demonstrado, e um novo indicador

de similaridade é proposto. Também verificou-se que a dissimilaridade nas baixas frequências tem um

impacto maior sobre a similaridade entre os escalares do que sobre a similaridade entre seus fluxos.

Simulações de grandes vórtices representativas de entranhamento de fluxos no topo da camada limite

atmosférica, e de superf́ıcie heterogênea foram analisadas. Os resultados das simulações mostram

claramente que fluxos de entranhamento com sinais opostos reduzem a correlação entre os escalares

dentro de toda a camada limite atmosférica: na parte mais alta da camada de mistura essa redução

é causada por alterações tanto nas variâncias quanto na covariância, e está distribúıda em todas

as escalas resolvidas; na região mais próxima à superf́ıcie, há um aumento na variância do escalar

somente nas grandes escalas. O equiĺıbrio entre taxa de dissipação e gradiente de produção também

foi analisado e confirmado. A partir das simulações numéricas para superf́ıcie heterogênea constatou-

se que quanto maior a heterogeneidade menor é a correlação entre os escalares na região da camada

limite superficial. Acima dela os escalares ficam próximos da similaridade perfeita, o que indica que

em situações reais outras causas de dissimilaridade devem ser consideradas.

Palavras-chave: Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov, similaridade entre escalares, análise

de dados experimentais, simulação de grandes vórtices.



Abstract
Studies related to the atmospheric boundary layer (ABL) have a fundamental importance in many

analysis related to environmental issues, for example atmospheric dispersion, meteorology, and hy-

drology. In general, in these cases, it is assumed that the turbulent fluctuations of two scalars have

a similar behavior. This is a consequence of the Monin-Obukhov Similarity theory which is valid

for the atmospheric surface layer. Under this hypothesis, all the similarity funcions related to the

scalars are equal. However, experimental results have shown that scalar similarity does not always

hold under unstable conditions, and that it is difficult to establish physical processes causing dis-

similarity once we have no control over what happens in the atmosphere. In this sense, the goal of

this work was to analyse causes of dissimilarity using experimental data measured over Furnas Lake

(Brazil) and results of large-eddy simulations are analized. Experimental data allow the study of

similarity between scalars in the surface layer, while large-eddy simulation results allow the study

of similarity over the entire atmospheric boundary layer. From the experimental data, a relation

between temperature–water vapor similarity and the strength of the surface forcing was found. The

classical balance between gradient production and molecular dissipation of scalar variance and co-

variance was confirmed as a key to scalar similarity; this balance can be disrupted by the large

transport terms, and possibly by nonstationarity. A set of dimensioless scalar flux numbers was

proposed; they are capable of diagnosing the balance (or imbalance) between gradient production

and molecular dissipation. The fact that different similarity functions are not equally capable of

identifying scalar similarity was also demonstrated, and a new similarity indicator was proposed.

Furthermore, it was also verified that low-frequency dissimilarity has a larger impact over scalar

similarity than over scalar flux similarity. Large-eddy simulations representing the entrainment flux

at the top of the atmospheric boundary layer, and heterogeneous surfaces were analyzed. Simula-

tion results shown that entrainment fluxes of opposite signs cause decorrelation between the scalars

within the entire atmospheric boundary layer: in the upper mixed layer, the reduction is caused by

changes in both variances and covariance, and is distributed over the entire range of scales resolved

in the simulation; in the region closer to the surface, there is an increasing in the scalar variance only

in the large scales. The classical balance between gradient production and molecular dissipation was

also analised and confirmed. From the numerical simulations representing heterogeneous surface, it

was found that, in the surface layer, the greater the heterogeneity the lower the correlation between

the scalars; above the surface layer the scalars are close to being perfectly similar, which indicates

that in real situations other dissimilarity causes should be considered.

Key-words: Monin-Obukhov Similarity theory, similarity between scalars, experimental data anal-

ysis, large eddy simulations.
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e direção do vento 𝛼𝑥 para cada bloco analisado. . . . . . . . . . . . . . . 59

Tabela 3 – Escalas turbulentas 𝑢*, 𝜃* e 𝑞*, variável de estabilidade de Monin-Obukhov
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1 Introdução

O entendimento da estrutura e do comportamento da camada-limite atmosférica

(CLA) tem papel fundamental em estudos relacionados com poluição do ar, dispersão de

poluentes, mudanças climáticas, meteorologia e hidrologia.

Segundo Garratt (1994), grandes avanços na capacidade de interpretar observações

e entender o papel do empuxo nas mudanças do perfil de velocidade do vento e nas relações

fluxo-gradiente ocorreram desde 1940. Por exemplo, Kolmogorov (1991,1941) fez importantes

contribuições para o entendimento da estrutura e do processo de transferência de energia para

pequenas escalas turbulentas. Teorias de similaridade foram desenvolvidas de maneira tal que

representassem as caracteŕısticas da CLA, ou de parte dela, através das definições das escalas

de comprimento, velocidade e temperatura. Dentre essas teorias estão a de Kazanski e Monin

(1960), válida para toda a CLA, e a de Monin e Obukhov (1954), válida para a camada limite

superficial (CLS); esta última é conhecida por Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov

(TSMO) e é item fundamental deste estudo.

Medições pioneiras de fluxos superficiais turbulentos de calor e de quantidade de

movimento, juntamente com perfis de temperatura, e velocidade do vento médios foram rea-

lizadas no experimento de Kansas no final da década de 1960. Deste experimento resultaram

muitos trabalhos dentre os quais estão Businger et al. (1971), Wyngaard et al. (1971), Wyn-

gaard e Coté (1971), e Wyngaard e Coté (1972); estes trabalhos permitiram confirmar, e

compreender melhor muito do que já vinha sendo estudado e conjecturado em relação ao

comportamento da CLA, e principalmente em relação à CLS.

Desde o final dos anos 60 grandes avanços no conhecimento da estrutura da camada

limite têm ocorrido por meio da utilização de simulação numérica e utilização de modelos

de fechamento como tentativa de representar melhor os efeitos da turbulência (GARRATT,

1994). Paralelamente aos avanços numéricos, resultados de experimentos de campo relaci-

onados a diversos problemas foram publicados; por exemplo, Nieuwstadt (1984) estudou a

estrutura da camada limite noturna, Brutsaert (1992) apresentou funções de correção de es-

tabilidade para velocidade do vento e temperatura, e um extenso estudo sobre a estratificação

da CLA foi apresentado por Mahrt (1999) .

As aplicações da TSMO à CLS passam pelas estimativas de perfis de vento e tem-

peratura, estimativa de fluxos superficiais, e determinação da estabilidade atmosférica. As

estimativas de perfis de vento e temperatura, assim como da estabilidade atmosférica es-

tão diretamente relacionadas com estudos de dispersão de poluentes. Em meteorologia, as
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estimativas de fluxos superficiais são utilizadas como condição de contorno em modelos de

previsão de tempo. Estimativas de fluxos superficiais (quantidade de movimento, calor e

massa), passando pelo método da Razão de Bowen (BOWEN, 1926) e pelo método da va-

riância (WESELY, 1988), são aplicações importantes da TSMO em hidrologia. Em geral,

essas aplicações são realizadas sob a hipótese de que as flutuações de dois escalares quaisquer

possuem comportamento similar na CLS.

Como veremos posteriormente, se dois escalares são similares, todas as funções de

similaridade de Monin-Obukhov envolvendo os dois serão iguais. A utilização da hipótese de

similaridade pode estar impĺıcita ou expĺıcita; um exemplo de suposição impĺıcita é a Razão

de Bowen (BOWEN, 1926), onde as difusividades turbulentas para calor e vapor d’água

são consideradas iguais, embora não apareçam explicitamente na equação correspondente

(veja a equação (2.30)). No método da variância supõe-se, explicitamente, que as funções de

similaridade para os escalares envolvidos sejam iguais (WESELY, 1988); em Asanuma et al.

(2005), supõe-se similaridade entre temperatura e umidade para recuperar as altas frequências

do coespectro entre umidade e velocidade vertical a partir do coespectro entre temperatura

e velocidade vertical. Similaridade entre temperatura e umidade também é frequentemente

suposta em medições de fluxos de vapor d’água e calor através de cintilometria (LI et al.,

2012).

A TSMO tem sido utilizada para estimar trocas de gases de efeito estufa entre a

superf́ıcie e a atmosfera em estudos relacionados com mudanças climáticas; nesse contexto,

exemplos de aplicação são encontrados em Ohtaki (1985), Ruppert et al. (2006), Moriwaki e

Kanda (2006), Williams et al. (2007) e Cava et al. (2008).

Observa-se na literatura, ao longo dos últimos 40 anos, um grande debate em torno

da validade da hipótese de similaridade entre escalares, e consequentemente da validade da

TSMO. Cabe destacar aqui os trabalhos de Warhaft (1976), Hill (1989) e Dias e Brutsaert

(1996). O primeiro mostrou que temperatura e umidade são dissimilares se o valor absoluto

de sua correlação for menor que 1, e previu que a difusividade turbulenta de calor, em geral,

é menor que a difusividade turbulenta para o vapor d’água. Para que a TSMO seja válida,

Hill (1989) mostrou que se os escalares são perfeitamente similares, a correlação entre eles

deve ser ±1. Este segundo resultado foi confirmado por Dias e Brutsaert (1996) utilizando

os balanços das variâncias de temperatura e de umidade, e de sua covariância.

Mesmo com toda a discussão em relação a sua validade (ou não), a hipótese de si-

milaridade entre temperatura e umidade continua sendo amplamente utilizada — detalhes

sobre essa discussão são apresentados no caṕıtulo 3. Em hidrologia, a Razão de Bowen ainda

é bastante utilizada; exemplos recentes são os trabalhos de Lensky et al. (2005), onde foram
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estimados os balanços de energia, água e sal no Mar Morto, e de Lenters et al. (2005), que

estimaram os efeitos da variabilidade climática sobre a evaporação de um lago utilizando me-

dições de longo peŕıodo realizadas em um barco. A Razão de Bowen também foi utilizada por

Hostetler e Giorgi (1995) para obter as condições de contorno da superf́ıcie em um modelo de

estimativas de perfis de temperatura da água; Reis e Dias (1998) usaram estimativas obtidas

a partir dela para avaliar o desempenho do modelo CRLE (MORTON, 1983) em um pequeno

lago do Brasil. Rosenberry et al. (2007) utilizaram estimativas de fluxos obtidas através da

Razão de Bowen como referência para avaliar o desempenho de outros 14 métodos de esti-

mativa de evaporação. Exemplos mais recentes de aplicação desse método são encontrados

em Assouline et al. (2008), Tanny et al. (2008) e Gianniou e Antonopoulos (2007).

Em função de sua relevância no estudo dos problemas ambientais atuais — tais

como poluição do ar, disponibilidade h́ıdrica e mudanças climáticas/emissão de gases de

efeito estufa — a verificação da validade da hipótese de similaridade entre escalares, assim

como da definição das posśıveis causas de dissimilaridade, tem importância fundamental visto

que ela pode ter impacto significativo sobre as estimativas envolvidas.

Se dois escalares são similares, então todas as funções de similaridade envolvendo os

dois devem ser iguais, e diferentes autores têm focado suas análises em diferentes funções. Isso

pode ser considerado um problema, uma vez que diferentes funções de similaridade podem

levar a diferentes interpretações. Por exemplo, Verma et al. (1978) analisaram as difusividades

turbulentas para o calor e para o vapor d’água, enquanto o coeficiente de correlação escalar

foi utilizado por McNaughton e Laubach (1998), Asanuma e Brutsaert (1999b) e Li et al.

(2012). O coeficiente de eficiência de transferência relativa (rte) foi utilizado por Katul et al.

(1996), Asanuma et al. (2007), Cava et al. (2008) e Moene e Schuttemeyer (2008). A função

de correlação espectral foi utilizada por Asanuma et al. (2005) e Asanuma et al. (2007),

enquanto a função de coerência espectral foi utilizada por Ohtaki (1985) e Li et al. (2012); já

Phelps e Pond (1971) utilizaram tanto a função de coerência quanto a função de correlação

espectral.

Similaridade perfeita (ou correlação perfeita) entre escalares é normalmente suposta

dentro da CLS — parte da CLA onde os experimentos de campo são realizados. No entanto,

quando se analisam dados experimentais, é de conhecimento geral que a similaridade perfeita

entre escalares na CLS nem sempre ocorre. Em campo não se tem controle dos fenômenos que

governam o comportamento dos escalares, o que dificulta o estabelecimento de uma causa

f́ısica para as violações da similaridade. Conjectura-se que essas violações possam ser con-

sequência de não-estacionariedade (MCNAUGHTON; LAUBACH, 1998; ASANUMA et al.,

2007), advecção local (ASANUMA et al., 2007), e heterogeneidade da superf́ıcie (ANDREAS

et al., 1998; ASANUMA; BRUTSAERT, 1999b; LAMAUD; IRVINE, 2006). Outros potenci-
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ais candidatos são os papéis ativo/passivo dos escalares (ASANUMA; BRUTSAERT, 1999a;

ASANUMA; BRUTSAERT, 1999b; KATUL; PARLANGE, 1994), e efeitos de entranhamento

no topo da CLA (BRUIN et al., 1993; BRUIN et al., 1999; SEMPREVIVA; GRYNING, 2000;

ASANUMA et al., 2007).

Experimentos de campo geralmente permitem avaliar a similaridade entre escalares

na região da CLS, acima dela é dif́ıcil definir o que ocorre a partir de medições. Wyngaard

et al. (1978) e Katul et al. (2008) colocam o entranhamento de ar seco no topo da CLA

como principal causa da anticorrelação entre temperatura e umidade espećıfica na parte su-

perior da camada de mistura. Nesse sentido, experimentos numéricos utilizando simulações

de grandes vórtices — técnica numérica comumente chamada de LES ou Large-Eddy Simu-

lation do original, em Inglês — sugerem que os efeitos dos fluxos de entranhamento podem

causar dissimilaridade até mesmo próximo à superf́ıcie (SORBJAN, 2005; SORBJAN, 2006;

LANOTTE; MAZZITELLI, 2013).

Dentro desse contexto, a motivação para o desenvolvimento deste trabalho é apre-

sentada na sequência (seção 1.1), e os objetivos são encontrados na seção 1.2.

1.1 Motivação

Entre os anos de 2002 e 2005 o Lemma — Laboratório de Estudos em Monitoramento

e Modelagem Ambiental da Universidade Federal do Paraná — desevolveu um projeto de

pesquisa relacionado à quantificação de evaporação do Reservatório de Furnas (pertencente

a Furnas Centrais Elétricas S.A.), localizado no Sul de Minas Gerais (mais detalhes na seção

4.1). Durante o projeto foram realizadas medições de longo peŕıodo, e experimentos intensivos

de campo utilizando o Método de Covariâncias Turbulentas (MCT). A partir de medições

obtidas em uma torre instalada dentro do lago, foram comparadas as Razões de Bowen obtidas

a partir dos fluxos medidos pelo MCT (𝐵𝑜𝑓 ) com as Razões de Bowen estimadas a partir dos

gradientes de temperatura e umidade, 𝐵𝑜𝑔, isto é,

𝐵𝑜𝑓 =
𝐻

𝐿𝐸
, 𝐵𝑜𝑔 =

𝑐𝑝
𝐿

𝜃0 − 𝜃𝑎
𝑞0 − 𝑞𝑎

. (1.1)

𝐻 é o fluxo de calor senśıvel, 𝐿𝐸 é o fluxo de calor latente, 𝐿 é o calor latente de vaporização,

𝑐𝑝 é o calor espećıfico do ar, 𝜃 é a temperatura e 𝑞 a umidade espećıfica; os sub́ındices 0 e 𝑎

indicam, respectivamente, os valores das variáveis na interface água-ar, e na atmosfera.

A comparação desses valores, apresentada por Cancelli (2006), é reproduzida na

figura 1.
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Figura 1 – Razões de Bowen para medições de longo peŕıodo — Lago de Furnas.

Pela hipótese de similaridade, espera-se que o coeficiente de regressão linear entre

𝐵𝑜𝑓 e 𝐵𝑜𝑔 seja ≈ 1,0; no entanto, o valor obtido foi de 0,4. Em função deste resultado, e

da relevante discussão em torno da hipótese de similaridade na CLA (discussão essa, bre-

vemente relatada ao longo desta introdução, e detalhada no caṕıtulo 3), decidiu-se estudar

a similaridade entre os escalares. Nesse sentido, durante o desenvolvimento deste trabalho,

uma análise de similaridade baseada em Dias (1994) foi realizada e publicada em Dias et al.

(2010), Cancelli et al. (2012a) e Cancelli et al. (2012b). Em função da dificuldade de estabe-

lecer/separar os efeitos dos fenômenos que ocorrem na natureza, simulações computacionais

com LES, que permitem a imposição, e posterior identificação, das causas de dissimilaridade,

foram realizadas; parte dos resultados dessas simulações foram apresentados em Cancelli et

al. (2013).

1.2 Objetivos

Tendo em vista o que foi discutido até agora, o objetivo geral deste trabalho foi

analisar a existência (ou não) de similaridade entre as flutuações de temperatura e umidade

espećıfica através de dados experimentais e de simulação de grandes vórtices — técnica nu-

mérica que permite simular o comportamento da CLA de forma totalmente controlada. Os
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dados experimentais permitem verificar a similaridade na CLS. LES permite verificar, através

da configuração adequada das condições de contorno e iniciais, a similaridade entre escalares

dentro de toda a CLA; essas simulações foram focadas na análise dos efeitos dos fluxos de

entranhamento e da heterogeneidade da superf́ıcie. Como objetivos secundários estão

• a identificação de mecanismos responsáveis pela dissimilaridade entre temperatura e

umidade espećıfica;

• a proposta de uma nova forma de avaliação da similaridade entre os escalares;

• mostrar que diferentes funções não possuem a mesma capacidade de identificar simila-

ridade; e

• identificar as escalas em que ocorre dissimilaridade.

Esse trabalho é organizado como se segue. No caṕıtulo 2 são apresentados alguns

conceitos fundamentais para o desenvolvimento deste trabalho. No caṕıtulo 3 é apresentada

a Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov juntamente com uma discussão sobre a questão

da similaridade entre escalares e posśıveis abordagens para sua verificação; dois novos indica-

dores de similaridade são apresentados nesse caṕıtulo: o coeficiente simétrico de transferência

e o número de fluxo de escalar. No sentido de verificar a validade da hipótese de similaridade

entre escalares, uma análise de dados experimentais é apresentada no caṕıtulo 4. Simulações

de grandes vórtices são apresentadas no caṕıtulo 5, o qual foi dividido em dois grandes gru-

pos: na seção 5.3, é realizada uma análise dos efeitos dos fluxos de entranhamento sobre a

similaridade entre os escalares, enquanto na seção 5.4 são analisados efeitos da heterogenei-

dade da superf́ıcie sobre a similaridade. Considerações finais e recomendações para trabalhos

futuros são apresentadas no caṕıtulo 6.
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2 Conceitos fundamentais

Neste caṕıtulo são apresentados alguns conceitos básicos relacionados ao contexto e

desenvolvimento deste trabalho. Apresenta-se os principais conceitos relacionadas à camada

limite atmosférica, incluindo noções sobre camada limite superficial, camada convectiva, e

uma breve introdução à Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov. As equações de trans-

porte de Reynolds para um escoamento turbulento, noções sobre o método de covariâncias

turbulentas, balanço de energia, e Razão de Bowen também são apresentados, e finalmente

são apresentadas as equações utilizadas para obtenção dos espectros.

2.1 A camada limite atmosférica

A camada limite atmosférica (CLA) é a região da atmosfera influenciada pela su-

perf́ıcie através das trocas de momentum, calor e umidade. Na figura 2 é posśıvel observar

a localização genérica da CLA. A região de transição entre a superf́ıcie e a atmosfera livre

varia muito em profundidade, podendo ter poucas dezenas de metros durante o peŕıodo no-

turno, até 1-2 km durante o dia (quando é aquecida pelo calor proveniente da superf́ıcie).

Essa variação de profundidade, assim como de sua amplitude, depende da intensidade dos

fluxos superficiais.

De forma geral, a CLA pode ser dividida em uma camada externa e uma camada

interna. A camada interna ou superficial (CLS) é composta por uma subcamada interfacial,

uma subcamada rugosa, uma subcamada dinâmica e uma subcamada dinâmico-convectiva.

Dependendo do autor, a nomenclatura pode variar; as 3 primeiras subcamadas (interfacial,

rugosa e dinâmica) são praticamente universais (BRUTSAERT, 1982; GARRATT, 1994);

Kader e Yaglom (1990) usam também o nome subcamada dinâmico-convectiva. Alguns au-

tores incluem à camada superficial uma subcamada (ou camada) de convecção livre local

(WYNGAARD et al., 1971).

No contexto desse trabalho, e das análises realizadas aqui, a CLA será dividida em

uma camada limite superficial (CLS), e uma camada limite convectiva (CLC). A camada

convectiva, por sua vez, é dividida em uma camada de mistura e uma camada interfacial

(zona de entranhamento ou camada de inversão).

Como forma de entender o comportamento da CLA durante um dia de “tempo bom”,

podemos observar, na figura 3, sua evolução dentro de um peŕıodo de 24 horas. Ao longo do

dia há a formação de uma camada de mistura de altura 𝑧𝑖, resultante do aquecimento da
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Figura 2 – Representação genérica da atmosfera, localização das partes da camada limite
atmosférica, e ordem de grandeza de cada uma das camadas.

superf́ıcie; no final do dia, quando a atmosfera começa a esfriar em função da ausência de

radiação solar, a altura da CLA diminui (representada por ℎ) e uma camada residual estável

se forma. Esta camada residual contém a umidade e os poluentes provenientes da camada de

mistura que existia durante o dia. Acima da CLA encontra-se a chamada atmosfera livre, a

qual não sofre a influência da superf́ıcie. Durante o dia, uma zona de entranhamento (ZE),

onde os movimentos turbulentos são intermitentes, se forma entre a atmosfera livre e a camada

de mistura. Durante a noite, essa região se transforma em uma camada de inversão fortemente

estável.

2.1.1 Camada limite superficial e Teoria de Similaridade de Monin-
Obukhov

Como vimos na figura 3, a camada limite superficial é a camada mais próxima, e

consequentemente a mais afetada pela superf́ıcie. Ao seu comportamento estão associados

os movimentos convectivos devido ao aquecimento da superf́ıcie, e à turbulência mecânica

gerada pelo vento. Na camada superficial, o coeficiente de arrasto, a condução de calor, e a

evaporação variam fortemente com a velocidade do vento, a temperatura e a umidade do ar.
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Figura 3 – Evolução t́ıpica da camada limite atmosférica num peŕıodo de 24 horas. Adaptada
de Kaimal e Finnigan (1994).

Apesar das variações nesta camada, que compreende cerca 10-20% de toda a CLA, os fluxos

de momentum, calor e massa são aproximadamente constantes na vertical; em função disso,

essa região é comumente chamada de camada de fluxo constante. Nesse sentido, diversas

teorias foram desenvolvidas com a intenção de entender o seu comportamento. Dentro do

escopo desse trabalho, vamos utilizar a Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov.

A Teoria de Similaridade de Obukhov (1971,1946) — TSMO — surgiu na antiga

União Soviética durante a Segunda Guerra Mundial. Tornou-se conhecida no Ocidente du-

rante a década de 50, e desde então é um instrumento padrão para as análises micrometeo-

rológicas. Ela é válida sob as hipóteses de que

• o escoamento é quase estacionário na média,

𝜕(.)

𝜕𝑡
= 0; (2.1)

• o escoamento é unidirecional,

u = (𝑢, 0, 0), 𝑣 = 𝑤 = 0, (2.2)

o que pode ser garantido após uma rotação de coordenadas (subseção 4.2.1). 𝑢 e 𝑣

representam as componentes horizontais de velocidade do venteo, e 𝑤 representa sua

componente vertical;
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• na média, o escoamento é homogêneo em 𝑥 e 𝑦,

𝜕(.)

𝜕𝑥
=
𝜕(.)

𝜕𝑦
= 0. (2.3)

Como consequência destas condições, a advecção local de qualquer grandeza na direção 𝑥 é

nula,

𝑢
𝜕(.)

𝜕𝑥
= 0, (2.4)

e os fluxos verticais de quantidade de movimento 𝜏 , calor senśıvel 𝐻 e calor latente 𝐿𝐸, assim

como de qualquer outra quantidade escalar, são constantes ao longo de 𝑥.

Obukhov (1971,1946) propôs que qualquer momento de flutuações turbulentas, devi-

damente adimensionalizado, pode ser escrito em função da altura de medição 𝑧 e das escalas

turbulentas de velocidade do vento 𝑢* e temperatura virtual 𝜃𝑣*. Estas quantidades são rela-

cionadas pela variável adimensional de estabilidade de Monin-Obukhov 𝜁,

𝜁 =
𝑧

𝐿𝑜
= −𝜅𝑔𝑧𝜃𝑣*

𝑢2*𝜃𝑣
, (2.5)

onde 𝜃𝑣 é a temperatura virtual média, 𝐿𝑜 é o comprimento de estabilidade de Monin-

Obukhov, 𝜅 é a constante de von Kármán e 𝑔 é a aceleração da gravidade. Em alguns casos,

no lugar de 𝑧 utiliza-se (𝑧 − 𝑑), onde 𝑑 é o deslocamento do plano zero (considerado quando

a superf́ıcie apresenta uma rugosidade relativamente grande).

A variável 𝜁 indica a magnitude relativa da produção de energia cinética turbulenta

por empuxo e por atrito (𝜃𝑣* está no numerador e 𝑢* no denominador). Quando 𝜁 = 0, a

estabilidade na camada superficial é neutra. Se 𝜁 > 0, o empuxo ajuda a destruir a turbulência

e a camada superficial é estável; se 𝜁 < 0, a camada superficial é instável e o empuxo produz

turbulência. A TSMO prevê que todos os momentos e flutuações turbulentas, corretamente

adimensionalizados por 𝑧, 𝑢*, 𝜃*, 𝑞* e 𝜃𝑣*, são funções unicamente de 𝜁. Essas escalas são

definidas na seção 2.2.

Os momentos de ordem 1, isto é, aqueles que envolvem os gradientes adimensionais

das grandezas médias 𝑢, 𝜃 (temperatura média do ar) e 𝑞 (umidade espećıfica média), escritos

em função de 𝜁 são

𝜑𝜏 (𝜁) =
𝜅𝑧

𝑢*

𝑑𝑢

𝑑𝑧
, (2.6)

𝜑𝐻(𝜁) =
𝜅𝑧

𝜃*

𝑑𝜃

𝑑𝑧
, (2.7)
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𝜑𝐸(𝜁) =
𝜅𝑧

𝑞*

𝑑𝑞

𝑑𝑧
; (2.8)

como o escoamento é considerado estacionário e homogêneo na horizontal, utiliza-se 𝑑/𝑑𝑧 em

lugar da derivada parcial.

Se considerarmos um escoamento turbulento numa camada limite, (2.8) é equivalente

a postular difusividades turbulentas; por exemplo, a difusividade turbulenta da quantidade

de movimento, 𝐾𝜏 é definida por analogia com a difusividade molecular como

𝜏 ≡ 𝜌𝐾𝜏
𝑑𝑢

𝑑𝑧
. (2.9)

De (2.25) e (2.8) temos

𝐾𝜏 =
𝜅𝑧𝑢*
𝜑𝜏 (𝜁)

. (2.10)

Se considerarmos agora o caso em que a atmosfera é neutra, ou seja, 𝜁 = 0 e a

velocidade média horizontal é 𝑢, (2.8) temos

𝜅𝑧

𝑢*

𝑑𝑢

𝑑𝑧
= 𝜑𝜏 (0) = 1,

𝜅𝑧

𝜃*

𝑑𝜃

𝑑𝑧
= 𝜑𝐻(0) = 1,

𝜅𝑧

𝑞*

𝑑𝑞

𝑑𝑧
= 𝜑𝐸(0) = 1. (2.11)

A integração de cada uma das três equações (2.11) entre um ńıvel 𝑧0 e um ńıvel de medição

𝑧 resulta nos conhecidos perfis logaŕıtmicos. O perfil logaŕıtmico de velocidade do vento para

uma camada limite não estratificada, por exemplo, é obtido da seguinte forma:

𝑑𝑧

𝑧
= 𝜅

𝑑𝑢

𝑑𝑢*∫︁ 𝑧

𝑧0𝜏

𝑑𝑧

𝑧
= 𝜅

𝑢

𝑢*
𝑢

𝑢*
=

1

𝜅
ln

𝑧

𝑧0𝜏
; (2.12)

a integral tem um limite inferior 𝑧0𝜏 , comumente chamado de rugosidade superficial para a

quantidade de movimento.

2.1.2 Camada limite convectiva

A camada limite convectiva está localizada acima da CLS; aqui ela é dividida em

uma camada de mistura e uma camada interfacial. Na figura 4 essa divisão é apresentada.

Na camada de mistura a difusividade turbulenta tende a ser maior, e os gradientes médios

de velocidade do vento, e das quantidades escalares são pequenos — isso pode ser observado

nos perfis verticais de temperatura 𝜃 e do escalar 𝑐 na figura 4 — indicando que os movi-

mentos turbulentos são bastante fortes nessa região. A zona de entranhamento (ou camada
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Figura 4 – Forma t́ıpica dos perfis de temperatura 𝜃, fluxo de calor 𝑤′𝜃′, um escalar qualquer
𝑐, e de seu fluxo 𝑤′𝑐′. Adaptada de Wyngaard (2010, p. 242).

de inversão), localizada entre as alturas ℎ1 e ℎ2 além de separar a camada de mistura da

atmosfera livre, apresenta uma forte inversão. A média da altura entre o ińıcio e o fim da

camada interfacial dá a altura da camada limite atmosférica 𝑧𝑖, geralmente definida como a

altura em que o fluxo vertical de temperatura tem seu máximo valor negativo — representado

pelo perfil 𝑤′𝜃′.

Para estudar as caracteŕısticas da camada convectiva, Deardorff (1970a) obteve uma

parametrização para a camada convectiva com base em uma escala de velocidade convectiva:

𝑤* ≡
[︂
𝑔

𝜃
𝑤′𝜃′0𝑧𝑖

]︂1/3
. (2.13)

A partir de 𝑤* são definidas as escalas de umidade espećıfica, e de temperatura

𝑤*Θ* ≡ −𝑤′𝜃′0, e 𝑤*𝑄* ≡ −𝑤′𝑞′0; (2.14)

𝑤′𝜃′0 e 𝑤′𝑞′0 representam os fluxos cinemáticos de temperatura e umidade espećıfica na super-

f́ıcie. Para camadas convectivas, a medida média da instabilidade da atmosfera é dada pela

razão −𝑧𝑖/𝐿𝑜, e de acordo com Deardorff (1970a), valores que excedam 5–10 caracterizam

estado de convecção livre.

2.2 Método de covariâncias turbulentas

Para escoamentos turbulentos, Reynolds (1894) apud Brutsaert (1982) e Garratt

(1994) supõem que qualquer variável 𝑎(𝑡, 𝑥, 𝑦, 𝑧) — dependente do espaço e do tempo —
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pode ser decomposto em uma média 𝑎(𝑡, 𝑥, 𝑦, 𝑧) e uma flutuação 𝑎′(𝑡, 𝑥, 𝑦, 𝑧), isto é,

𝑎(𝑡, 𝑥, 𝑦, 𝑧) = 𝑎(𝑡, 𝑥, 𝑦, 𝑧) + 𝑎′(𝑡, 𝑥, 𝑦, 𝑧). (2.15)

A variável 𝑎 pode ser uma das componentes da velocidade do vento (𝑢, 𝑣 ou 𝑤), ou uma

quantidade escalar (por exemplo, umidade espećıfica 𝑞 ou temperatura 𝜃) — a dependência

de 𝑡,𝑥,𝑦 e 𝑧 será, muitas vezes, omitida por conveniência de notação. A equação (2.15) é a

chamada Decomposição de Reynolds e possui propriedades conhecidas como Postulados de

Reynolds, sendo estes

𝑎′ = 0, (2.16)

𝑎𝑏 = 𝑎𝑏+ 𝑎′𝑏′, (2.17)

𝑎+ 𝑏 = 𝑎+ 𝑏, (2.18)

𝐶𝑎 = 𝐶𝑎, (2.19)

𝑎 = 𝑎, (2.20)

𝜕𝑎

𝜕𝑥𝑖
=

𝜕𝑎

𝜕𝑥𝑖
, (2.21)

𝑎𝑏′ = 𝑎′𝑏 = 0; (2.22)

da mesma forma que 𝑎, 𝑏 pode ser uma das componentes da velocidade do vento ou um

escalar, 𝐶 é uma constante e 𝑎′𝑏′ é a covariância entre as flutuações turbulentas de 𝑎 e 𝑏;

𝑖 =1, 2 ou 3, ou 𝑥1 = 𝑥, 𝑥2 = 𝑦 ou 𝑥3 = 𝑧.

A separação de um processo turbulento entre média e flutuação pode ser feita de

diversas maneiras. Dentre as formas comumente utilizadas para o cálculo dos valores médios

estão a média probabiĺıstica (ensemble average), média móvel e média de bloco. As flutu-

ações podem ainda ser extráıdas através da aplicação de filtro espectral. A média de bloco

(temporal) de um processo turbulento 𝑎, num ponto (𝑥, 𝑦, 𝑧) fixo, é

𝑎 =
1

𝑁

𝑁∑︁
𝑖=1

𝑎𝑖, (2.23)

𝑁 é o número de pontos da série. Por sua vez, a covariância (ou variância, se 𝑎 = 𝑏) entre as

flutuações de um processo 𝑎 e de um processo 𝑏 é

𝑎′𝑏′ =
1

𝑁

𝑁∑︁
𝑖=1

(𝑎𝑖 − 𝑎)(𝑏𝑖 − 𝑏). (2.24)

Medições simultâneas, de alta frequência, de velocidade vertical do vento 𝑤 e de uma

grandeza intensiva cujo fluxo se deseja medir são a base do Método de Covariâncias Turbu-

lentas (MCT). Os fluxos superficiais são dados, portanto, pelas covariâncias turbulentas onde
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uma das variáveis é a componente vertical de velocidade do vento 𝑤. Os fluxos do momen-

tum 𝜏 , de calor latente 𝐿𝐸, e calor senśıvel 𝐻 dependem, respectivamente, das medições das

componentes horizontais da velocidade do vento (𝑢 e 𝑣), da umidade espećıfica do ar 𝑞 e da

temperatura do ar 𝜃, e podem ser escritos como

𝜏 = −𝜌𝑤′𝑢′0 = 𝜌𝑢2*, (2.25)

𝐻 = 𝜌𝑐𝑝𝑤′𝜃′0 = 𝜌𝑐𝑝𝑢*𝜃*, (2.26)

𝐿𝐸 = 𝐿𝜌𝑤′𝑞′0 = 𝐿𝜌𝑢*𝑞*, (2.27)

onde 𝜌 representa a densidade média do ar. Em termos de covariâncias, as escalas turbulentas

(da TSMO) de velocidade 𝑢*, de umidade 𝑞*, de temperatura 𝜃* e de temperatura virtual 𝜃𝑣*

são

𝑢* =

√︁
−𝑤′𝑢′0, 𝑞* =

𝑤′𝑞′0
𝑢*

, 𝜃* =
𝑤′𝜃′0
𝑢*

, 𝑒 𝜃𝑣* =
𝑤′𝜃′𝑣0
𝑢*

. (2.28)

Segundo Brutsaert (1982), os peŕıodos para os cálculos das médias devem ser longos o

suficiente para que estas não sejam tendenciosas; em geral, utilizam-se blocos entre 15 minutos

e 1 hora e, para garantir um perfeito alinhamento do sensor de medição de velocidade do

vento, aplica-se uma rotação de coordenadas.

Uma vantagem do MCT é que ele precisa de um único conjunto de medições composto

por dois ou três sensores instalados em um volume relativamente pequeno do espaço. Dentre

as desvantagens estão o fato de que são necessárias medições de alta frequência (de pelo

menos 10Hz), o alto custo dos sensores, o fato de que alguns deles podem não funcionar

corretamente na presença de chuva ou alta umidade, e também o fato de que o volume de

dados é muito maior do que o gerado em medições meteorológicas convencionais havendo a

necessidade da utilização de técnicas estat́ısticas de processamento de dados relativamente

sofisticadas (DIAS et al., 2003).

2.3 Balanço de energia e Razão de Bowen

O balanço de energia sobre uma superf́ıcie é dado por

𝑅𝑛 = 𝐻 + 𝐿𝐸 +𝐺+𝐷, (2.29)

onde 𝑅𝑛 é a radiação ĺıquida ou energia dispońıvel na superf́ıcie; 𝐻 é o fluxo de calor senśıvel,

responsável pelo aquecimento ou resfriamento do ar; 𝐿𝐸 é o fluxo de calor latente, responsável

pela evaporação ou condensação da umidade; 𝐺 é o fluxo de calor para o solo, e 𝐷 é a taxa de

variação de entalpia. A variação de entalpia é responsável pelo aquecimento/resfriamento do
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volume de controle referente à superf́ıcie para a qual os fluxos estão sendo calculados. Para

superf́ıcies de terra costuma-se desprezar 𝐷 enquanto para superf́ıcies ĺıquidas costuma-se

desprezar 𝐺. Métodos de cálculo de entalpia são apresentados por Dias e Reis (1998).

A razão de Bowen, 𝐵𝑜, é a razão entre os fluxos de calor senśıvel 𝐻 e calor latente

𝐿𝐸; sob a hipótese de que as difusividades turbulentas para temperatura e umidade são

iguais, ela pode ser estimada a partir da razão dos gradientes da temperatura 𝜃 e da umidade

espećıfica 𝑞,

𝐵𝑜 =
𝐻

𝐿𝐸
≈ 𝑐𝑝
𝐿

∆𝜃

∆𝑞
≈ 𝑐𝑝
𝐿

𝜃2 − 𝜃1
𝑞2 − 𝑞1

; (2.30)

os ı́ndices 1 e 2 representam dois ńıveis de medição, 𝐿 é o calor latente de vaporização

(2,462×106Jkg−1), e 𝑐𝑝 é o calor espećıfico do ar a pressão constante (1005 Jkg−1K−1). Desta

forma, a partir da medição de temperatura em dois ńıveis, é posśıvel estimar o fluxo de calor

latente 𝐿𝐸 a partir do fluxo de calor senśıvel 𝐻.

2.4 Equações de conservação para as covariâncias

As equações de conservação para as covariâncias também são conhecidas por diversos

outros nomes, por exemplo, equações de segunda ordem, e equações médias de Reynolds. Em

geral cada autor usa um nome diferente (STULL, 1988; STULL, 1995; WYNGAARD, 2010;

KAIMAL; FINNIGAN, 1994; ARYA, 1998).

Em estudos de turbulência na camada limite atmosférica, e para a aplicação em

modelos matemáticos relacionados, as equações de conservação para o campo de velocidades,

e para escalares (por exemplo, temperatura, ou umidade espećıfica) são escritas em função

da variável de interesse após a decomposição de Reynolds.

De forma simplificada, abaixo são apresentadas as equações de conservação para as

principais quantidades de interesse nesse trabalho: para um escalar qualquer 𝑐 são apresenta-

das suas equações de conservação para variância e fluxo; essas equações valem para a camada

limite superficial.

A equação de conservação de massa para um escalar 𝑐, sem fontes ou sumidouros,

pode ser escrita como

𝜕𝑐

𝜕𝑡
+ 𝑢𝑖

𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑖
= 𝛾

𝜕2𝑐

𝜕𝑥𝑖𝜕𝑥𝑖
, (2.31)

onde 𝑢𝑖 (para 𝑖 = 1, 2, 3) representa o campo de velocidades com (𝑢1, 𝑢2, 𝑢3) = (𝑢, 𝑣, 𝑤), res-

pectivamente componentes de velocidade nas direções 𝑥, 𝑦 e 𝑧, e 𝛾 é a difusividade molecular.
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A obtenção da equação para as variâncias passa pela aplicação da decomposição de

Reynolds às variáveis 𝑐 e 𝑢𝑖, ou seja,

𝑐 = 𝑐+ 𝑐′ e 𝑢𝑖 = 𝑢𝑖 + 𝑢′𝑖; (2.32)

o próximo passo é substitúı-las em (2.31):

𝜕(𝑐+ 𝑐′)

𝜕𝑡
+ (𝑢𝑖 + 𝑢′𝑖)

𝜕(𝑐+ 𝑐′)

𝜕𝑥𝑖
= 𝛾

𝜕2(𝑐+ 𝑐′)

𝜕𝑥𝑖𝜕𝑥𝑖
. (2.33)

Tomando a média de cada um dos termos, e aplicando os postulados de Reynolds (equações

2.16–2.22), obtém-se

𝜕𝑐

𝜕𝑡
+ 𝑢𝑗

𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑗
+
𝜕𝑢′𝑗𝑐

′

𝜕𝑥𝑗
= 𝛾

𝜕2𝑐

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
, (2.34)

onde 𝑗 = 1, 2, 3; subtraindo (2.33) de (2.34), ficamos com

𝜕𝑐′

𝜕𝑡
+ 𝑢𝑗

𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗
+ 𝑢′𝑗

𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑗
+

𝜕

𝜕𝑥𝑗
(𝑢′𝑗𝑐

′ − 𝑢′𝑗𝑐
′) = 𝛾

𝜕2𝑐′

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
, (2.35)

onde o segundo, terceiro e quarto termos do lado esquerdo representam processos advectivos,

o primeiro representa a variação temporal de 𝑐, e o termo do lado direito representa os

processos de difusão molecular.

A equação de conservação para a variância de 𝑐, ou seja, para 𝑐′𝑐′, é dada pela

multiplicação de (2.35) por 2𝑐′ (WYNGAARD, 2010), aplicação da média, e dos postulados

de Reynolds. Termo a termo, temos

2𝑐′
𝜕𝑐′

𝜕𝑡
=

𝜕𝑐′𝑐′

𝜕𝑡
, (2.36)

2𝑐′𝑢𝑗
𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗
= 𝑢𝑗

𝜕𝑐′𝑐′

𝜕𝑥𝑗
, (2.37)

2𝑐′𝑢′𝑗
𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑗
= 2𝑐′𝑢′𝑗

𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑗
, (2.38)

2𝑐′
𝜕

𝜕𝑥𝑗
(𝑢′𝑗𝑐

′ − 𝑢′𝑗𝑐
′) =

𝜕𝑢′𝑗𝑐
′𝑐′

𝜕𝑥𝑗
, (2.39)

2𝑐′𝛾
𝜕2𝑐′

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
= 𝛾

𝜕2𝑐′𝑐′

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
− 2𝛾

𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗

𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗
. (2.40)

Desta forma, a equação para conservação da variância de 𝑐 é

𝜕𝑐′𝑐′

𝜕𝑡
= −𝑢𝑗

𝜕𝑐′𝑐′

𝜕𝑥𝑗
− 2𝑐′𝑢′𝑗

𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑗
−
𝜕𝑢′𝑗𝑐

′𝑐′

𝜕𝑥𝑗
+ 𝛾

𝜕2𝑐′𝑐′

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
− 2𝛾

𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗

𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗
, (2.41)
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onde os termos do lado direito representam, respectivamente, a advecção média, gradiente de

produção de turbulência, transporte turbulento, difusão molecular, e destruição molecular;

o termo do lado esquerdo representa a variação temporal de variância. De acordo com a

situação à qual se deseja aplicar essa equação de balanço, simplificações podem ser feitas.

Por exemplo, para um caso onde a superf́ıcie é homogênea, e em que as variações temporais

possam ser desprezadas pode-se reescrever (2.41) como

𝜕𝑐′𝑐′

𝜕𝑡
≈ 0 ⇒ −2𝑤′𝑐′

𝜕𝑐

𝜕𝑧
− 𝜕𝑤′𝑐′𝑐′

𝜕𝑧
− 𝜖𝑐, (2.42)

ou seja, supõe-se um balanço entre gradiente de produção, transporte, e dissipação (repre-

sentada agora por 𝜖𝑐).

Procedimento semelhante pode ser adotado para obter a equação para os fluxos de

𝑐. Nesse caso, a equação de conservação será (WYNGAARD, 2010, equação 5.39):

𝜕𝑢′𝑖𝑐
′

𝜕𝑡
= −𝑢𝑗

𝜕𝑢′𝑖𝑐
′

𝜕𝑥𝑗
− 𝑢′𝑖𝑢

′
𝑗

𝜕𝑐

𝜕𝑥𝑗
− 𝑢′𝑗𝑐

′ 𝜕𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗

−
𝜕𝑢′𝑖𝑢

′
𝑗𝑐

′

𝜕𝑥𝑗
− 1

𝜌

(︂
𝑐′
𝜕𝑝′

𝜕𝑥𝑖

)︂
− (𝛾 + 𝜈)

𝜕𝑢′𝑖
𝜕𝑥𝑗

𝜕𝑐′

𝜕𝑥𝑗
, (2.43)

onde 𝜈 é a viscosidade cinemática. O termo do lado esquerdo representa a taxa temporal local

de variação da covariância 𝑢′𝑖𝑐
′; do lado direito temos, respectivamente, termo advectivo,

gradientes de produção/destruição de turbulência (segundo e terceiro termos), transporte

turbulento da covariância, gradiente de pressão, e o termo de dissipação molecular.

2.5 Análise espectral de dados de turbulência

A transformada de Fourier periódica ℱ de um sinal 𝑓(𝑡) no domı́nio do tempo é

ℱ [𝑓(𝑡)](𝑛) =

∫︁ 𝑇

0

𝑓(𝑡)e−2𝜋i𝑛𝑡𝑑𝑡 = 𝑓(𝑛), (2.44)

onde i =
√
−1, e 𝑛 é a frequência (conjunto discreto e infinito).

Supondo duas distribuições temporais genéricas 𝑎′(𝑡) e 𝑏′(𝑡), respectivamente flutua-

ções turbulentas dos processos 𝑎 e 𝑏 , cujas transformadas de Fourier são

�̂�(𝑛) = ℱ [𝑎′(𝑡)](𝑛) e �̂�(𝑛) = ℱ [𝑏′(𝑡)](𝑛), (2.45)

os espectros de distribuição de frequências de cada uma das duas variáveis são definidos como

(BENDAT; PIERSOL, 1986)

𝑆𝑎𝑎(𝑛) =
2

𝑇
�̂�*(𝑛)�̂�(𝑛) e 𝑆𝑏𝑏(𝑛) =

2

𝑇
�̂�*(𝑛)�̂�(𝑛) (2.46)
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e o espectro cruzado é dado por

𝑆𝑎𝑏(𝑛) =
2

𝑇
�̂�*(𝑛)�̂�(𝑛) (2.47)

onde �̂�*(𝑛) e �̂�*(𝑛) são os conjugados complexos de �̂�(𝑛) e �̂�(𝑛), 𝑇 é o peŕıodo — a transfor-

mada de Fourier é calculada para um peŕıodo de 0 a 𝑇 por meio de um algoritmo de FFT

(Fast Fourier Transform). A frequência máxima que pode ser resolvida é igual a metade da

frequência de aquisição de dados — a chamada frequência de Nyquist.

O espectro, por definição, é composto por valores reais. O espectro cruzado é com-

posto por uma parte real e por uma parte imaginária, ou seja,

𝑆𝑎𝑏(𝑛) = Co𝑎𝑏(𝑛) − iQu𝑎𝑏(𝑛); (2.48)

Co𝑎𝑏(𝑛) é o coespectro e Qu𝑎𝑏(𝑛) é o espectro de quadratura. Por exemplo, se 𝑏 for igual a 𝑤

(componente vertical de velocidade do vento), e 𝑎 um escalar qualquer, a integração de Co𝑤𝑎

representa o transporte vertical do escalar, ou seja,∑︁
𝑛

𝐶𝑜𝑤𝑎(𝑛) = 𝑤′𝑎′; (2.49)

𝑛 é a frequência discreta, e 𝑤′𝑎′ — a covariância entre as flutuações de 𝑤′ e de um escalar 𝑎′

— representa o fluxo vertical turbulento de 𝑎 conforme a seção (2.2).

Outra quantidade importante é a ogiva. De acordo com Desjardins et al. (1989) e

Bernardes e Dias (2010), a ogiva é uma ferramenta efetiva para se obter o tempo médio

mı́nimo necessário para capturar todas as frequências que contribuem para o fluxo 𝑎′𝑏′:

𝑂𝑔𝑎𝑏(𝑛0) =
∞∑︁

𝑛=𝑛0

Co𝑎𝑏(𝑛); (2.50)

o tempo médio mı́nimo é o tempo correspondente ao valor da frequência 𝑛0 na qual 𝑂𝑔𝑎𝑏(𝑛0)

converge (no nosso caso 𝑛0 corresponde à frequência espectral mı́nima). Uma vez que a

integral do coespectro dá o valor do fluxo, temos

𝑎′𝑏′ = 𝑂𝑔𝑎𝑏(𝑛0). (2.51)

O espectro de fase Qu𝑎𝑏 é obtido a partir de:

𝜙𝑎𝑏(𝑛) = arctg

(︂
Qu𝑎𝑏(𝑛)

Co𝑎𝑏(𝑛)

)︂
. (2.52)

A função de coerência espectral Coh𝑎𝑏 entre 𝑎 e 𝑏,

Coh𝑎𝑏(𝑛) =
|𝑆𝑎𝑏(𝑛)|2

𝑆𝑎𝑎(𝑛)𝑆𝑏𝑏(𝑛)
=

|Co𝑎𝑏(𝑛) − iQu𝑎𝑏(𝑛)|2
𝑆𝑎𝑎(𝑛)𝑆𝑏𝑏(𝑛)

(2.53)
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Figura 5 – Regiões caracteŕısticas de um espectro genérico 𝐸(𝑘). 𝑘𝐼 corresponde ao número
de onda associado à escala integral; 𝑘𝑇 e 𝑘𝐾 são números de onda associados,
respectivamente, com a microescala de Taylor (região inercial) e com a microescala
de Kolmogorov (região de dissipação).

é um valor adimensional entre 0 e 1; o coeficiente de correlação espectral 𝑅𝑎𝑏,

𝑅𝑎𝑏(𝑛) =
Co𝑎𝑏(𝑛)

𝑆𝑎𝑎(𝑛)𝑆𝑏𝑏(𝑛)
, (2.54)

é composto apenas pela parte real da função de coerência e é um valor entre −1 e 1.

Os espectros também podem ser obtidos em função do número de onda 𝑘. Os números

de onda são obtidos via a hipótese de congelamento de Taylor como

𝑘 =
2𝜋𝑛

𝑢
, (2.55)

onde 𝑢 é a velocidade média do bloco que está sendo analisado. A conversão dos espectros

de frequência para espectros em função do número de onda é simples:

𝐹𝑎𝑎(𝑘) = 𝑆𝑎𝑎(𝑛)
𝑢

2𝜋
; (2.56)

𝐹𝑎𝑎 é o novo espectro, agora em função do número de onda 𝑘.
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Um espectro genérico 𝐸(𝑘), em função do número de onda 𝑘, é apresentado na figura

5. Diferentes regiões espectrais são mostradas nessa figura: as escalas de dissipação (ou de

Kolmogorov), que correspondem às menores escalas da turbulência; a região inercial, que

corresponde às escalas intermediárias da turbulência, e que decaem com −5/3 nos espectros,

e −7/3 nos coespectros envolvendo velocidade; além dessas, ainda há a região da escala

integral, e a região correspondente às grandes escalas da turbulência.
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3 A questão da similaridade entre esca-
lares

A existência de similaridade perfeita entre dois escalares significa que todas as res-

pectivas funções de similaridade de Monin-Obukhov são iguais e que qualquer uma delas

pode ser utilizada na identificação desta similaridade. Quantidades comumente utilizadas

incluem a igualdade das difusividades turbulentas para calor e vapor d’água (𝐾𝐻 = 𝐾𝐸),

coeficiente de correlação entre temperatura e umidade espećıfica 𝑟𝜃𝑞 (que deve ser ±1); as

funções de coerência Coh𝜃𝑞(𝑛) e de correlação espectral 𝑅𝜃𝑞(𝑛) (que devem ser iguais ±1 em

todo o intervalo de frequências), e a eficiência relativa de transporte de escalares rte𝜃𝑞 (que

não possui limite de valor, porém deve ser igual ±1 para que haja similaridade perfeita); 𝜃

e 𝑞 correspondem, aqui, aos escalares temperatura do ar e umidade espećıfica, porém, essas

“regras” são válidas para qualquer par de escalares.

A validade da hipótese de similaridade tem sido contestada por diversos autores.

Dissimilaridade entre temperatura e umidade foi sugerida por Warhaft (1976): ele observou

que, em situações onde o coeficiente de correlação 𝑟𝜃𝑞 está entre −1 e 0, a razão entre suas

difusividades 𝐾𝐻/𝐾𝐸 é menor que 1; essa conclusão foi obtida com base em um modelo de

fechamento originalmente proposto por Donaldson (1972) e Launder (1975). Brost (1979),

em um comentário sobre o trabalho de Warhaft, observou que, utilizando as equações de

Reynolds para as variâncias de 𝜃 e 𝑞, e covariância de 𝜃–𝑞, 𝐾𝐻 = 𝐾𝐸 independentemente do

valor 𝑟𝜃𝑞. A partir de análise dimensional, Hill (1989) mostrou que a similaridade entre dois

escalares na camada superficial implica na igualdade de todas as funções de similaridade de

Monin-Obukhov, e 𝑟𝜃𝑞 = ±1. Dias e Brutsaert (1996) obtiveram 𝑟𝜃𝑞 = ±1 analiticamente,

utilizando as mesmas equações de Brost (1979), resolvendo assim as contradições entre Hill

(1989) e Warhaft (1976); além disso, o resultado já obtido por Hill (1989) foi reforçado.

Mesmo com os resultados teóricos obtidos por Brost (1979), Hill (1989) e Dias e

Brutsaert (1996) em favor da similaridade perfeita entre escalares sob condições idealizadas,

é fato que em condições reais de campo sempre existe um certo grau de dissimilaridade. Sabe-

se que 𝜎𝑢/𝑢* não segue a TSMO (GARRATT, 1994, p. 72), e que as menores frequências dos

espectros de escalares também não (KAIMAL et al., 1972; GARRATT, 1994, p. 75). Katul e

Hsieh (1999) observaram a ocorrência frequente de |𝑟𝜃𝑞| < 1, o que está em concordância com

a sugestão de Warhaft (1976): sob condições instáveis, mesmo se os perfis adimensionais de

temperatura e umidade forem iguais, as variâncias adimensionais correspondentes não serão

iguais.
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É interessante notar a variabilidade dos valores de 𝑟𝜃𝑞 obtidos a partir de experimen-

tos de campo. Phelps e Pond (1971) obtiveram 𝑟𝜃𝑞 ≤ 0,87 e conclúıram que temperatura e

umidade nem sempre são similares; eles sugeriram que as diferenças entre as difusividades

podem ocorrer em duas situações distintas: quando um dos escalares tem um papel passivo,

ou quando os gradientes 𝜕𝜃/𝜕𝑧 e 𝜕𝑞/𝜕𝑧 têm sinais diferentes. Fluxos turbulentos e gradientes

de temperatura e umidade dentro de uma camada de inversão advectiva foram medidos por

Lang et al. (1983): em condições neutras obtiveram 𝐾𝐻/𝐾𝐸 ∼ 1.0, caindo para 0,65 com o

aumento da estabilidade, e 𝑟𝜃𝑞 = −0,7 (aparentemente para todos os blocos de medição) foi

atribúıdo à estratificação estável e à pequena espessura da camada limite interna observada.

McNaughton e Laubach (1998) estudaram o efeito da não-estacionariedade da velo-

cidade do vento sobre as difusividades turbulentas de calor (𝐾𝐻) e vapor d’água (𝐾𝐸) numa

transição entre superf́ıcies seca e úmida dentro de uma camada limite estável; duas causas

para a dissimilaridade foram sugeridas: o não-ajuste completo dos processos turbulentos à

nova superf́ıcie e as variações temporais do vento e dos fluxos dos escalares. Asanuma e Brut-

saert (1999b) observaram uma grande variação no 𝑟𝜃𝑞 (entre −0,2 e +1) medido a bordo

de um avião sobre uma floresta durante o experimento HAPEX; de acordo com eles, houve

um impacto sobre a variância de umidade, o qual foi atribúıdo à variabilidade espacial das

fontes de umidade e ao seu papel passivo. Dentro de uma floresta, Lamaud e Irvine (2006)

obtiveram valores médios de 0,75 para 𝑟𝜃𝑞, enquanto o coeficiente de eficiência relativa de

transporte entre temperatura e umidade (rte𝜃𝑞) ficou próximo a 1,3.

Resultados sobre similaridade de escalares obtidos a partir de análise espectral in-

cluem as observações apresentadas por Dias (1994) de que a função de coerência espectral

(Coh) deve ser muito próxima de +1, e que as altas frequências sofrem o efeito da separa-

ção espacial entre os sensores de medição; esse comportamento foi observado, também, por

Moncrieff et al. (1992), e Dias e Brutsaert (1996).

Funções de fase e de coerência foram utilizadas por Ohtaki (1985) para verificar si-

milaridade entre 𝜃, 𝑞 e a concentração de CO2 (𝑐); as funções de coerência entre os pares

𝑐–𝑞 e 𝑐–𝜃 ficaram próximas de +1 para casos em que 0,02 < −𝜁 < 10,0. Outra importante

observação foi que a produção local é aproximadamente igual à dissipação, suposição também

considerada por Warhaft (1976), Brost (1979) e Dias e Brutsaert (1996). Para condições está-

veis, uma análise da função de coerência entre 𝜃 e 𝑞 foi realizada por Dias (1994); resultados

muito próximos de +1 para a maioria dos blocos do experimento FIFE-89 foram obtidos.

Similaridade global entre 𝜃 e 𝑞 foi analisada por Asanuma et al. (2007) através de

funções de correlação espectral (𝑅𝜃𝑞) e de eficiência relativa de transporte espectral RTE𝜃𝑞

— obtidos através das equações (3.2) e (3.5) introduzidas posteriormente na subseção 3.1
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deste caṕıtulo — para diversas condições atmosféricas. Esse estudo foi focado nas baixas

frequências, e observou-se que nas grandes escalas a similaridade nem sempre se mantém;

outro importante ponto observado foi a tendência para que o transporte de calor senśıvel

ocorra em escalas ligeiramente maiores que as de vapor d’água. Conforme os autores, é posśıvel

que essa seja uma caracteŕıstica de camadas superficiais instáveis, e que a provável causa seria

o entranhamento de calor senśıvel no topo da CLA — observação esta, feita anteriormente por

Bruin et al. (1993) e Laubach e McNaughton (1998). Na aplicação da técnica de covariância

de passa-banda, Asanuma et al. (2005) encontraram correlações espectrais da ordem de +1

nas altas frequências.

Recentemente a aplicação da hipótese de similaridade tem se estendido, também, a

escalares além de temperatura e umidade. De fato, a hipótese de similaridade é importante

em estudos de trocas de qualquer par de gases entre a atmosfera e a superf́ıcie, incluindo

poluentes e gases de efeito estufa. Diferentes autores têm usado a hipótese de similaridade

para estudar fluxos de CO2 sobre diferentes superf́ıcies. Por exemplo, Ruppert et al. (2006)

estudaram a similaridade entre 𝜃, 𝑞 e concentração 𝑐 de CO2 usando análise espectral e o

coeficiente de correlação escalar entre os pares 𝑐–𝑞 e 𝑐–𝜃: para a maioria dos casos foi obtido

um coeficiente de correlação de ≈ 0,9. Medições desses mesmos escalares, realizadas por

Moriwaki e Kanda (2006) sobre uma superf́ıcie heterogênea, resultaram nos valores médios

rte𝜃𝑞 = 1,82 e rte𝜃𝑐 = 4,54; esses altos valores foram atribúıdos à heterogeneidade da superf́ıcie

e ao papel ativo da temperatura: segundo os autores, fontes e sumidouros de CO2 e vapor

d’água não são homogêneos, reduzindo, desta forma, suas eficiências de transferência.

A influência sazonal da heterogeneidade da superf́ıcie sobre a similaridade entre 𝜃,

𝑞 e 𝑐 utilizando o método da variância foi verificada por Williams et al. (2007): a variação

sazonal da rugosidade de uma superf́ıcie vegetada influencia a similaridade entre os escalares

em questão. O método da variância também foi aplicado por Cava et al. (2008) para dados

de 𝜃, 𝑞 e 𝑐 medidos sobre uma densa floresta alpina; de acordo com os autores, as anomalias

observadas no comportamento de 𝑞 e 𝑐 podem ter sido causadas pela concentração de CO2

proveniente do solo, e no caso da umidade 𝑞, pelo entranhamento de ar seco no topo da CLA.

Medições de longo peŕıodo de 𝜃, 𝑞 e concentração de CO2 foram realizadas por Iwata

et al. (2010); eles verificaram que as razões entre as difusividades turbulentas dependem da

distribuição espacial das fontes e sumidouros e que a difusividade turbulenta de CO2, 𝐾𝑐, é

geralmente menor que 𝐾𝐻 e 𝐾𝐸. Detto et al. (2010) mediram 𝜃, 𝑞, e concentrações de CO2

e CH4 sobre uma área de pastagem; uma análise espectral com wavelets indicou a existência

de influência exógena, associada à presença de gado, nas pequenas escalas de CO2 e CH4.

Deve-se, ainda, considerar a importância da magnitude da divergência dos momentos
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de terceira ordem, isto é, do termo de transporte, nas equações de Reynolds para as vari-

âncias e covariâncias: se eles forem despreźıveis, as equações podem ser consideravelmente

simplificadas; na verdade, os resultados de Brost (1979) e Dias e Brutsaert (1996) dependem

fortemente dessa suposição. De acordo com Wyngaard (2002, p. 325), é comum supor que

a divergência dos momentos de terceira ordem envolvendo escalares é despreźıvel na CLS;

evidências de que esses momentos são constantes e muito próximos de zero sob condições

estáveis foram apresentadas por Dias et al. (1995). Wyngaard et al. (1978) e Sempreviva e

Hojstrup (1998) também mostraram que eles são muito próximos de zero em condições quase

neutras ou ligeiramente instáveis, e que suas divergências podem ser desprezadas.

Até este ponto todas as observações apresentadas estão relacionadas com experimen-

tos de campo, normalmente realizados dentro da CLS, isto é, nos primeiros 10–20% da CLA.

Em resumo, o que vimos é que, para dados experimentais, a similaridade entre os escalares

é sempre aproximada; além disso, diversas causas são conjecturadas, porém nenhuma delas

é realmente confirmada. Existem diversas funções ou indicadores de similaridade que podem

ser utilizados para verificar se dois escalares são similares ou não, e algumas vezes resultados

obtidos de diferentes funções parecem ser inconsistentes. Esses fatos reforçam a necessidade

e a importância de conhecer quais são as verdadeiras causas das violações da hipótese de

similaridade, e também de como identificá-las.

Agora, se deslocarmos nossa atenção para a região acima da CLS, é de se esperar

que se os escalares não estão correlacionados na CLS, também não estarão nessa região.

Nesse sentindo, o entranhamento de ar seco no topo da CLA é apresentado por Wyngaard

et al. (1978) e Katul et al. (2008) como causa para a dissimilaridade entre as flutuações de

𝜃 e 𝑞 na parte superior da camada de mistura convectiva. Este efeito pode ser capturado

por modelos para a camada de mistura, entre os quais estão a teoria de difusão top-down e

bottom-up apresentada por Wyngaard e Brost (1984) e Moeng e Wyngaard (1984), e a teoria

de similaridade de Sorbjan (1990) e Sorbjan (1991); ambos produzem perfis verticais de 𝑟𝜃𝑞

cujos valores variam entre −1 (anticorrelação perfeita) no topo da CLA até +1 (correlação

perfeita) próximo à superf́ıcie.

Sorbjan (2005), Sorbjan (2006) e Lanotte e Mazzitelli (2013) sugerem, através de

resultados de experimentos numéricos com LES, que os efeitos dos fluxos de entranhamento

no topo da CLA podem causar dissimilaridade entre os escalares até mesmo na superf́ıcie.

Em particular, Lanotte e Mazzitelli (2013) mostraram que, quanto menores são os fluxos

de entranhamento (o que implica numa inversão mais forte no topo da CLA), maior será o

coeficiente de correlação entre 𝜃 e um escalar passivo ao longo de toda a altura da CLA;

no entanto, até agora nenhuma investigação sistemática em relação aos efeitos dos fluxos

de entranhamento sobre a CLS foi realizado (ASANUMA et al., 2007). Katul et al. (2008)



Caṕıtulo 3. A questão da similaridade entre escalares 40

comentam que a grande distância que separa a CLS da zona de entranhamento, e a possibili-

dade da existência de outras causas de decorrelação fazem com que seja dif́ıcil de estabelecer

os reais efeitos do entranhamento dos fluxos no topo da CLA sobre a CLS.

Na sequência são apresentados os principais indicadores de similaridade (seção 3.1),

incluindo o coeficiente simétrico de eficiência de transferência, o qual é uma adaptação de

rte𝜃𝑞; um novo indicador de similaridade — o número de fluxo de escalar — é proposto na

3.2. Noções gerais da teoria de difusão top-down e bottom-up são apresentadas na seção 3.3.

Na seção 3.4 são apresentadas as três posśıveis abordagens para verificação da similaridade

entre escalares: as equações de Reynolds e análise de dados experimentais, análise dimensio-

nal (apresentada, mas não utilizada no estudo desenvolvido aqui), e simulação numérica de

turbulência; essas abordagens são apresentadas, respectivamente, nas subseções 3.4.1, 3.4.2 e

3.4.3.

3.1 Indicadores de similaridade entre escalares

Similaridade perfeita entre dois escalares implica na igualdade de todas as funções

de similaridade de Monin-Obukhov formadas por eles, o que significa que qualquer uma delas

poderia ser utilizada para definir a existência (ou não) de similaridade. Nesse sentido, os

indicadores, e respectivos valores para similaridade perfeita, mais utilizados para verificar

a similaridade entre as flutuações, por exemplo, de temperatura 𝜃 e umidade espećıfica 𝑞

incluem

• difusividades turbulentas: devem ser iguais, portanto para calor e vapor d’água teŕıamos

𝐾𝐻 = 𝐾𝐸;

• coeficiente de correlação escalar: 𝑟𝜃𝑞 = ±1;

• função de coerência espectral: Coh𝜃𝑞(𝑛) = ±1;

• função de correlação espectral: 𝑅𝜃𝑞(𝑛) = ±1;

• coeficiente de eficiência de transferência relativa: rte𝜃𝑞 = ±1; e

• eficiência de transferência relativa espectral: RTE𝜃𝑞(𝑛) = ±1.

O coeficiente de correlação escalar entre 𝜃 e 𝑞 é

𝑟𝜃𝑞 =
𝜃𝑞√
𝜃𝜃
√
𝑞𝑞

; (3.1)
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definições similares podem ser usadas para obter 𝑟𝑤𝜃 e 𝑟𝑤𝑞 — correlações das flutuações de 𝜃

e 𝑞 com as flutuações da componente de velocidade vertical 𝑤.

Considerando os espectros unilaterais dos escalares são 𝑆𝜃𝜃(𝑛) e 𝑆𝑞𝑞(𝑛), e o espec-

tro cruzado é 𝑆𝜃𝑞(𝑛) (todos definidos na seção 2.5), suas funções de correlação e coerência

espectral são dadas por (2.53) e (2.54), que escritas para 𝜃 e 𝑞 ficam

𝑅𝜃𝑞(𝑛) ≡ Co𝜃𝑞(𝑛)√︀
𝑆𝜃𝜃(𝑛)𝑆𝑞𝑞(𝑛)

, (3.2)

e

Coh𝜃𝑞(𝑛) ≡ Co2
𝜃𝑞(𝑛) + Qu2

𝜃𝑞(𝑛)

𝑆𝜃𝜃(𝑛)𝑆𝑞𝑞(𝑛)
. (3.3)

A eficiência de transferência relativa é dada por

rte𝜃𝑞 =
𝑟𝑤𝜃

𝑟𝑤𝑞

, (3.4)

e seu correspondente espectral é (CANCELLI et al., 2012a)

RTE𝜃𝑞(𝑛) =
𝑅𝑤𝜃(𝑛)

𝑅𝑤𝑞(𝑛)
. (3.5)

Embora devessem ter um valor ±1 para o caso de similaridade perfeita, rte𝜃𝑞 e RTE𝜃𝑞(𝑛) não

possuem um limite absoluto máximo.

Repare que, sob condições idealizadas, a similaridade entre os escalares implica em

𝑟𝜃𝑞 e rte𝜃𝑞 iguais a ±1; na prática eles têm diferentes significados: enquanto 𝑟𝜃𝑞 mede a

similaridade total entre os escalares, rte𝜃𝑞 dá a medida total de similaridade entre os fluxos

dos escalares. A multiplicação por 𝑤 tem o efeito de filtrar as baixas frequências do espectro

podendo, assim, atenuar a dissimilaridade nas baixas frequências dos coespectros 𝑤 − 𝜃 e

𝑤 − 𝑞, o que faz com que a similaridade entre os fluxos dos escalares seja muito maior que

a similaridade entre os escalares. Nesse sentido, se o foco da análise são os fluxos, rte𝜃𝑞 é

indiscutivelmente melhor indicador de similaridade do que 𝑟𝜃𝑞.

Diferente de 𝑟𝜃𝑞, a definição de rte𝜃𝑞 é assimétrica em 𝜃 e 𝑞; isso significa que não há

um limite superior para rte𝜃𝑞, o qual pode ser maior que +1 se o transporte de temperatura

for mais eficiente que o transporte de umidade. O mesmo se aplica a RTE𝜃𝑞(𝑛), que pode ser

extremamente mal comportado em 𝑛 (o que poderá ser observado posteriormente, na análise

de dados experimentais).

3.1.1 Coeficiente simétrico de transferência

Para lidar com o problema de rte𝜃𝑞, um coeficiente simétrico (em 𝜃 e 𝑞) de eficiência

de transferência é proposto neste trabalho (e em Cancelli et al. (2012a)). Este coeficiente é
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definido como

ste𝜃𝑞 = 1 − ||𝑟𝑤𝜃| − |𝑟𝑤𝑞||
|𝑟𝑤𝜃| + |𝑟𝑤𝑞|

. (3.6)

Seu correspondente espectral, a função simétrica de eficiência de transferência, é

STE𝜃𝑞(𝑛) = 1 − ||𝑅𝑤𝜃(𝑛)| − |𝑅𝑤𝑞(𝑛)||
|𝑅𝑤𝜃(𝑛)| + |𝑅𝑤𝑞(𝑛)| . (3.7)

Assim como rte𝜃𝑞, e pela mesma razão, ste𝜃𝑞 é um melhor indicador de similaridade que 𝑟𝜃𝑞

quando o objetivo é avaliar a similaridade entre os fluxos dos escalares.

3.2 Número de fluxo de escalar

Para turbulência horizontalmente homogênea e estacionária, a equação de Reynolds

para a covariância entre dois escalares quaisquer, 𝑎 e 𝑏, é

− 𝜕

𝜕𝑧
𝑤′𝑎′𝑏′ − 𝑤′𝑎′

𝜕𝑏

𝜕𝑧
− 𝑤′𝑏′

𝜕𝑎

𝜕𝑧
= (𝜈𝑎 + 𝜈𝑏)

𝜕𝑎′

𝜕𝑥𝑘

𝜕𝑏′

𝜕𝑥𝑘
; (3.8)

𝜈𝑎 e 𝜈𝑏 são as difusividades moleculares, e a notação indicial, ou de Einstein, é adotada. Do

lado esquerdo, o primeiro termo representa o transporte turbulento, e os outros dois represen-

tam a produção por gradiente; do lado direito temos a dissipação molecular. O objetivo aqui é

obter uma formulação adimensional capaz de identificar a relevância do termo de transporte;

para tanto, normalizamos cada um dos termos por escalas ∆𝑎 e ∆𝑏, e definimos um conjunto

de parâmetros adimensionais 𝜓 de forma que

𝜓𝑎
∆𝑎

𝑧
≡ −𝜕𝑎

𝜕𝑧
, (3.9)

𝜓𝑏

∆𝑏

𝑧
≡ −𝜕𝑏

𝜕𝑧
, (3.10)

𝜓𝑤′𝑎′𝑏′
𝑤′𝑎′𝑏′

𝑧
≡ − 𝜕

𝜕𝑧
𝑤′𝑎′𝑏′, (3.11)

e

𝜓𝜖𝑎𝑏

∆𝑎∆𝑏

𝑧2
≡ 𝜕𝑎′

𝜕𝑥𝑘

𝜕𝑏′

𝜕𝑥𝑘
; (3.12)

𝑧 é a altura de medição, e ∆𝑎, ∆𝑏 são as diferenças entre as médias dos escalares na superf́ıcie

e na altura de medição. Substituindo (3.9)–(3.12) em (3.8), e multiplicando por 𝑧2/[(𝜈𝑎 +

𝜈𝑏)∆𝑎∆𝑏], obtém-se

𝑤′𝑎′𝑏′ 𝑧

(𝜈𝑎 + 𝜈𝑏)∆𝑎∆𝑏
𝜓𝑤′𝑎′𝑏′ +

𝑤′𝑎′ 𝑧

(𝜈𝑎 + 𝜈𝑏) ∆𝑎
𝜓𝑏 +

𝑤′𝑏′ 𝑧

(𝜈𝑎 + 𝜈𝑏) ∆𝑏
𝜓𝑎 = 𝜓𝜖𝑎′𝑏′ . (3.13)
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Se 𝑎 = 𝑏,

𝑤′𝑎′𝑎′ 𝑧

2𝜈𝑎 (∆𝑎)2
𝜓𝑤′𝑎′𝑎′ +

𝑤′𝑎′ 𝑧

𝜈𝑎 ∆𝑎
𝜓𝑎 = 𝜓𝜖𝑎𝑎 . (3.14)

O coeficiente que multiplica 𝜓𝑎 em (3.14) é, agora, definido como número de fluxo

de escalar ou simplesmente Sf, ou seja,

Sf𝑎 ≡
𝑤′𝑎′ 𝑧

𝜈𝑎 ∆𝑎
. (3.15)

O comportamento do número de fluxo de escalar — proposto neste trabalho (e apre-

sentado em Cancelli et al. (2012a)) — é testado no decorrer da seção 4.3, e especialmente na

subseção 4.3.2. Fisicamente, para Sf suficientemente grande, o termo de transporte é despre-

źıvel em (3.8), resultando num balanço clássico entre produção por gradiente e a dissipação

molecular da variância do escalar — como veremos, essa é uma condição suficiente para

garantir alta similaridade entre 𝑎 e 𝑏.

3.3 Teoria de difusão top-down e bottom-up

Wyngaard e Brost (1984) e Moeng e Wyngaard (1984) propuseram uma teoria de

difusão top-down e bottom-up composta por equações para as variâncias de temperatura e

umidade, e sua covariância. O processo de difusão top-down é caracterizado por um fluxo de

escalar nulo próximo à superf́ıcie, e por um fluxo de escalar máximo no topo da camada de

mistura; por sua vez, o processo de difusão bottom-up é caracterizado por um fluxo de escalar

não-nulo próximo à superf́ıcie e por um fluxo nulo no topo. Essa teoria é válida para camada

limite convectiva e mais detalhes podem ser encontrados em Wyngaard (2010, p. 252–257).

As funções teóricas adimensionais para as variâncias, e covariância, apresentadas por

Moeng e Wyngaard (1984) são

𝜃′𝜃′

Θ2
*

= 𝑓𝑏 + 2𝑅𝜃𝑓𝑡𝑏 +𝑅2
𝜃𝑓𝑡, (3.16)

𝑞′𝑞′

𝑄2
*

= 𝑓𝑏 + 2𝑅𝑞𝑓𝑡𝑏 +𝑅2
𝑞𝑓𝑡, (3.17)

𝜃′𝑞′

Θ*𝑄*
= 𝑓𝑏 + (𝑅𝜃 +𝑅𝑞)𝑓𝑡𝑏 −𝑅𝜃𝑅𝑞𝑓𝑏. (3.18)

𝑅𝜃 and 𝑅𝑞 são as razões entre os fluxos de calor e vapor d’água no topo e na base da CLA;

𝑓𝑏, 𝑓𝑡 e 𝑓𝑡𝑏 são dados por

𝑓𝑏 =

{︃
1,8(𝑧/𝑧𝑖)

−2/3, for 𝑧/𝑧𝑖 < 0,1𝑧𝑖

0,47(𝑧/𝑧𝑖)
−5/4, for 𝑧/𝑧𝑖 > 0,1𝑧𝑖,

(3.19)
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𝑓𝑡 =

{︃
2,1(1 − 𝑧/𝑧𝑖)

−3/2, for 𝑧/𝑧𝑖 < 0,9𝑧𝑖

14(1 − 𝑧/𝑧𝑖)
−2/3, for 𝑧/𝑧𝑖 > 0,9𝑧𝑖

(3.20)

e

𝑓𝑡𝑏 = 1; (3.21)

𝑧𝑖 é a altura da CLA. Esses coeficientes foram obtidos por Moeng e Wyngaard (1984) usando

um código de LES similar ao utilizado no desenvolvimento deste trabalho (caṕıtulo 5). Sendo

assim, é de se esperar que ocorra uma boa concordância entre os perfis teóricos e os resultados

numéricos obtidos aqui.

3.4 Abordagens para verificação da similaridade entre es-
calares

As abordagens existentes para verificação da hipótese de similaridade entre dois

escalares quaisquer na CLA incluem

• as equações de Reynolds de segunda ordem para a variância de um escalar, e cova-

riância entre dois escalares em conjunto com análise de dados micrometeorológicos

(WARHAFT, 1976; BROST, 1979; DIAS, 1994; DIAS; BRUTSAERT, 1996),

• análise dimensional (HILL, 1989), e

• simulação de turbulência utilizando Large-eddy simulation — simulação de grandes

vórtices (SORBJAN, 2005; SORBJAN, 2006; LANOTTE; MAZZITELLI, 2013; AL-

BERTSON; PARLANGE, 1999b; BOU-ZEID et al., 2004).

A seguir, noções gerais de cada uma dessas posśıveis abordagens são apresentadas.

As equações de Reynolds são apresentadas na subseção 3.4.1. A abordagem utilizada por

Hill (1989), embora apresentada na subseção 3.4.2, não é utilizada no desenvolvimento deste

trabalho. Uma vez que o método de simulações de grandes vórtices é detalhado no caṕıtulo

5, apenas uma breve introdução é apresentada na subseção 3.4.3.

3.4.1 Equações de Reynolds de segunda ordem e análise de dados mi-
crometeorológicos

Em Dias (1994) e Dias e Brutsaert (1996) é posśıvel encontrar um discussão deta-

lhada sobre a similaridade entre temperatura e umidade espećıfica utilizando as equações
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de balanço para variâncias e covariância entre dois escalares. Conforme comentado anteri-

ormente, Warhaft (1976) e Brost (1979) obtiveram resultados contraditórios utilizando as

equações de Reynolds para as variâncias de 𝜃 e 𝑞, e covariância 𝜃–𝑞. Em Warhaft (1976) a

equação de balanço utilizada para os fluxos dos escalares — simplificação da equação (2.43)

— foi:

0 = −𝑤′𝑤′𝜕𝑎

𝜕𝑧
− 𝜕𝑤′𝑤′𝑎′

𝜕𝑧
+
𝑔

𝜃𝑣
𝑎′𝜃′𝑣 +

𝑝′

𝜌

𝜕𝑎′

𝜕𝑧
− 2𝜖𝑤𝑎, (3.22)

onde 𝑎 pode ser 𝜃 ou 𝑞; 𝑔 é a aceleração da gravidade e 𝑝 a pressão atmosférica. O termo de

dissipação 𝜖𝑤𝑎 e o termo de transporte foram desprezados; um modelo de fechamento para

pressão (de Launder (1975)) foi utilizado. Ao final, o autor obteve uma expressão para a

razão entre as difusividades turbulentas 𝐾𝐻 e 𝐾𝐸 dada por

𝐾𝐻

𝐾𝐸

=
1 − 1

2
𝑔

𝑤′𝑤′

[︁
𝜃′𝜃′

𝜃
+ 0,61𝜃′𝑞′

]︁ (︁
𝜕𝜃
𝜕𝑧

)︁−1

1 − 1
2

𝑔

𝑤′𝑤′

[︁
𝜃′𝑞′

𝜃
+ 0,61𝑞′𝑞′

]︁ (︀
𝜕𝑞
𝜕𝑧

)︀−1
. (3.23)

Ele sugere que as difusividades turbulentas podem ser significativamente diferentes quando

a correlação entre os dois escalares é pequena, quando um dos escalares atua como passivo

ou mesmo quando os gradientes de temperatura e umidade têm sinais opostos.

Em um comentário sobre o trabalho de Warhaft (1976), Brost (1979) continuou da

equação de balanço para a covariância de dois escalares 𝑎 e 𝑏 para condições não-advectivas

e aproximadamente estacionárias:

𝑤′𝑎′
𝜕𝑏

𝜕𝑧
+ 𝑤′𝑏′

𝜕𝑎

𝜕𝑧
+
𝜕𝑤′𝑎′𝑏′

𝜕𝑧
= −2𝜖𝑎𝑏; (3.24)

𝜖𝑎𝑏 é a dissipação molecular da covariância entre 𝑎 e 𝑏, e 𝑎 e 𝑏 podem ser tanto 𝜃 quanto

𝑞, portanto, (3.24) representa 3 equações: uma para 𝜃–𝜃, uma para 𝑞–𝑞 e uma para 𝜃–𝑞. A

dissipação molecular foi parametrizada como

𝜖𝑎𝑏 = 𝑟𝑎𝑏
𝜎𝑤𝜎𝑎𝜎𝑏

ℓ
, (3.25)

onde 𝜎 representa o desvio-padrão (para cada uma das variáveis), ℓ é uma escala de com-

primento e 𝑟𝑎𝑏 é o coeficiente de correlação entre 𝑎 e 𝑏. A expressão obtida por Brost (1979)

para a relação 𝐾𝐻/𝐾𝐸 foi

𝐾𝐻

𝐾𝐸

=
1 + 1

2
𝑔ℓ
𝜎2
𝑤

[︁
𝑟𝑤𝜃𝜎𝜃

𝜃
+ 0,61

2

(︁
𝐾𝐻

𝐾𝐸
+ 1
)︁
𝑟𝑤𝑞𝜎𝑞

]︁
1 + 1

2
𝑔ℓ
𝜎2
𝑤

[︁
1
2

(︁
𝐾𝐸

𝐾𝐻
+ 1
)︁

𝑟𝑤𝜃𝜎𝜃

𝜃
+ 0,61𝑟𝑤𝑞𝜎𝑞

]︁ . (3.26)
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Após transformações algébricas envolvendo as propriedades das grandezas envolvidas no lado

direito da equação (3.26), Dias e Brutsaert (1996) obtiveram 𝐾𝐻/𝐾𝐸 = 1, ou seja, os escalares

são similares independente do valor de 𝑟𝜃𝑞.

Partindo da equação (3.24), as versões adimensionais para as funções 𝜑 dos pares

𝑎–𝑏 (𝜃–𝜃 ou 𝑞–𝑞 ou 𝜃–𝑞), com termos de transporte desprezados podem ser obtidas através

de sua multiplicação por 𝜅𝑧 e divisão pela multiplicação de escalas 𝑢*𝑎*𝑏*, de forma que

𝜑𝐻 = 𝜑𝜖𝜃𝜃 , 𝜑𝐸 = 𝜑𝜖𝑞𝑞 , e 𝜑𝐻 + 𝜑𝐸 = 2𝜑𝜖𝜃𝑞 , (3.27)

onde

𝜑𝜖𝑎𝑏 =
𝜅𝑧𝜖𝑎𝑏
𝑢*𝑎*𝑏*

. (3.28)

Para a dissipação molecular 𝜖𝑎𝑏, Dias e Brutsaert (1996) utilizaram o resultado padrão

(STULL, 1988, cap. 4):

𝜖𝑎𝑏 =
𝜈𝑎 + 𝜈𝑏

2

(︂
𝜕𝑎′

𝜕𝑥𝑘

𝜕𝑏′

𝜕𝑥𝑘

)︂
. (3.29)

A partir dessas equações os autores obtiveram

𝜖2𝜃𝑞
𝜖𝜃𝜃𝜖𝑞𝑞

=

(︀𝜈𝜃+𝜈𝑞
2

)︀2 (︁ 𝜕𝜃′
𝜕𝑥𝑘

𝜕𝑞′
𝜕𝑥𝑘

)︁
𝜈𝜃𝜈𝑞

(︁
𝜕𝜃′
𝜕𝑥𝑘

𝜕𝜃′
𝜕𝑥𝑘

)︁(︁
𝜕𝑞′
𝜕𝑥𝑘

𝜕𝑞′
𝜕𝑥𝑘

)︁ =
𝜑2
𝜖𝜃𝑞

𝜑𝜖𝜃𝜃𝜑𝜖𝑞𝑞

=
𝜈2𝜃 + 2𝜈𝜃𝜈𝑞 + 𝜈2𝑞

4𝜈𝜃𝜈𝑞
𝑟2∇𝜃∇𝑞 = 1,008𝑟2∇𝜃∇𝑞 ≈ 𝑟2∇𝜃∇𝑞. (3.30)

As difusividades de calor e vapor d’água a 20∘C são 𝜈𝜃 = 2,122 × 10−5 m2s−1 e 𝜈𝑞 = 2,536 ×
10−5 m2s−1 (BRUTSAERT, 1982), e 𝑟2∇𝜃∇𝑞 é o coeficiente de correlação entre os gradientes

das flutuações de temperatura e umidade. De (3.27) e (3.30) os autores obtiveram o sistema

de equações algébricas,

𝑧2 = 𝑟2𝑥𝑦 𝑥+ 𝑦 = 2𝑧, (3.31)

onde 𝑧 = 𝜑𝜖𝜃𝑞 , 𝑥 = 𝜑𝐻 = 𝜑𝜖𝜃𝜃 , 𝑦 = 𝜑𝐸 = 𝜑𝜖𝑞𝑞 e 𝑟 = 𝑟∇𝜃∇𝑞. A solução destas equações é 𝑟2 = 1

e 𝑥 = 𝑦 = 𝑧 indicando que os escalares são perfeitamente correlacionados se as funções 𝜑

são iguais. Usando o fato de que correlação perfeita implica em proporcionalidade entre duas

variáveis, Dias e Brutsaert (1996) utilizaram uma constante de proporcionalidade 𝐶 entre os

gradientes das flutuações,

𝐶 =
∇𝑞′
∇𝜃′ , (3.32)
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cuja integração resulta em

𝑞′ − 𝐶𝜃′ = 𝐷, (3.33)

conforme os autores, obtém-se 𝐷 = 0 tomando as médias de ambos os lados. Assim,

𝑞′ = 𝐶𝜃′ ⇒ 𝑟2𝜃𝑞 = 1. (3.34)

Na análise de similaridade entre 𝜃 e 𝑞 do experimento FIFE-89, Dias (1994) analisou

os coeficientes de correlação 𝑟𝜃𝑞, regressões entre desvios-padrão (𝜎𝑎) e escalas turbulentas

(𝑎*), espectros de 𝜃 e 𝑞, coespectros dos pares 𝑤–𝑞 e 𝑤–𝜃 além de funções de coerência e de

fase entre os dois escalares; Dias e Brutsaert (1996) confirmaram as suposições da hipótese

de similaridade para situações estáveis. Neste trabalho, uma análise de dados experimentais

para condições de estratificação instável é apresentada no caṕıtulo 4.

3.4.2 Análise dimensional

A abordagem de Hill (1989) para a similaridade entre escalares, também citada em

Dias e Brutsaert (1996), foi baseada em análise dimensional. Ele mostrou que se a TSMO é

válida para dois escalares assim como para a combinação linear destes dois, então ambos são

perfeitamente correlacionados. Em particular, uma consequência disto é (DIAS; BRUTSA-

ERT, 1996):

𝜑𝐻 = 𝜑𝐸, 𝜑𝑤𝜃𝜃 = 𝜑𝑤𝑞𝑞, 𝜑𝑤𝑤𝜃 = 𝜑𝑤𝑤𝑞, 𝜑𝜃𝜃 = 𝜑𝑞𝑞 = 𝜑𝜃𝑞; (3.35)

além disto, todas as funções espectrais adimensionalizadas são iguais. Hill (1989) usou um

ı́ndice de refração cuja flutuação representa uma combinação linear de 𝜃 e 𝑞. De acordo

com Dias (1994), esta mesma abordagem pode ser feita para a temperatura virtual 𝜃𝑣 cuja

flutuação é dada por

𝜃′𝑣 = (1 + 0,61𝑞)𝜃′ + 0,61𝜃𝑞′, (3.36)

e sua escala turbulenta é

𝜃𝑣* = (1 + 0,61𝑞)𝜃* + 0,61𝜃𝑞*. (3.37)

Supondo que as flutuações 𝜃′, 𝑞′ e 𝜃′𝑣 seguem a TSMO na camada superficial, então

𝜃*𝜑𝐻 = 𝜅𝑧
𝜕𝜃

𝜕𝑧
, 𝜃𝑣*𝜑𝐻𝑣 = 𝜅𝑧

𝜕𝜃𝑣
𝜕𝑧

, 𝑞*𝜑𝐸 = 𝜅𝑧
𝜕𝑞

𝜕𝑧
. (3.38)
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Com as equações (3.37) e (3.38), e algumas transformações algébricas, obtém-se

𝜃𝑣*𝜑𝐻𝑣 = (1 + 0,61𝑞)𝜃*𝜑𝐻 + 0,61𝜃𝑞*𝜑𝐸; (3.39)

para que (3.37) seja sempre verdade é necessário que

𝜑𝐻𝑣 = 𝜑𝐸 = 𝜑𝐻 . (3.40)

Essencialmente supõe-se que se

𝑎, 𝑏 obedecem a TSMO ⇒ 𝑐 = 𝑘𝑎𝑎+ 𝑘𝑏𝑏 obedece a TSMO. (3.41)

A partir de (3.41) é posśıvel provar que todas as funções adimensionais 𝜑 são iguais para

temperatura e umidade, e que

𝜃′

𝜃*
=
𝑞′

𝑞*
⇔ 𝑟2𝜃𝑞 = 1, (3.42)

ou seja, se as flutuações de dois escalares são proporcionais, sua correlação é perfeita e vice-

versa. Em resumo, se as flutuações 𝜃′, 𝜃′𝑣 e 𝑞′ obedecem à TMSO, então 𝑟2𝜃𝑞 = 1 e 𝜑𝐻 = 𝜑𝐸.

3.4.3 Simulação de turbulência

As simulações de turbulência realizadas no desenvolvimento deste trabalho foram

feitas utilizando Large-eddy simulation (simulação de grandes vórtices ou LES).

LES é uma técnica aproximada que resolve grandes escalas turbulentas. Sua origem

remonta aos primeiros modelos de previsão de tempo, e de circulação geral na atmosfera. Foi

inicialmente proposta por Smagorinsky (1963) para simular correntes atmosféricas; conceitos

fundamentais foram estabelecidos por Lilly (1967).

Deardorff (1970b), a quem é atribúıdo o primeiro estudo utilizando LES, simulou um

escoamento turbulento em um canal utilizando uma malha tridimensional com 24×14×20

pontos (6720 pontos no total) e um modelo de fechamento para a viscosidade turbulenta.

Deardorff (1972) e Deardorff (1974) realizaram as primeiras simulações envolvendo a camada

limite atmosférica, e contribuições essenciais para o melhor entendimento do transporte tur-

bulento dentro da CLA foram apresentadas por Moeng (1984).

Neste tipo de simulação, as equações de Navier-Stokes tridimensionais são resolvidas

apenas para uma determinada faixa de escalas de turbulência. Esta faixa depende do tamanho

dos elementos da malha utilizada na simulação numérica; as escalas simuladas, e consequen-

temente resolvidas, estão entre o menor tamanho dos elementos de malha e a dimensão do

domı́nio do escoamento simulado por Arya (1998). Escalas menores que o tamanho da malha



Caṕıtulo 3. A questão da similaridade entre escalares 49

não são resolvidas, mas suas contribuições para dissipação de energia e transporte turbulento

são parametrizadas (GARRATT, 1994).

Segundo Wyngaard (2010), o objetivo da técnica computacional chamada Large-eddy

simulation é calcular as variâncias e a energia relacionadas com os campos turbulentos dos

escalares e da velocidade (ou seja, das partes que podem ser resolvidas), e parte das equações

de conservação para velocidade e para escalares. A estas equações é aplicado um filtro espacial

produzindo os campos resolv́ıveis.

A partir de condições de contorno e iniciais adequadas, as simulações de grandes vór-

tices permitem verificar o comportamento da atmosfera submetida aos mais diversos efeitos.

Com as informações geradas nas simulações é posśıvel verificar e definir o impacto sobre a

similaridade dos escalares — efeitos da heterogeneidade superficial, do papel ativo/passivo

dos escalares, e de processos como advecção local e entranhamento de fluxos no topo da CLA

podem ser avaliados separadamente.

O modelo de LES utilizado no desenvolvimento deste trabalho foi baseado em Kumar

et al. (2006) e é originário de Albertson (1996), Albertson e Parlange (1999a) e Albertson e

Parlange (1999b). Um detalhamento do modelo utilizado, assim como a descrição das simu-

lações numéricas realizadas, e resultados obtidos são apresentados no caṕıtulo 5.
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4 Análise de dados experimentais

Análise de dados experimentais é, certamente, a forma mais comum de avaliar a

existência de similaridade entre escalares, ou entre seus fluxos. Como mencionado na seção

1.1, neste caṕıtulo é apresentada uma análise de similaridade de dados experimentais medidos

sobre um lago. De forma geral, este caṕıtulo é composto por quatro seções: em 4.1 é descrito

o experimento de campo, em 4.2 descreve-se a forma de processamento dos dados, em 4.3 são

apresentados os resultados obtidos e respectiva análise; conclusões pertinentes a esta análise

se encontram na seção 4.4.

4.1 Experimento de campo

Entre os anos de 2002 e 2005, medições utilizando o Método de Covariâncias Turbu-

lentas (MCT) foram realizadas sobre o Lago de Furnas, localizado no Sul de Minas Gerais

— localização aproximada: 20∘44'S, 45∘58'W e 771,8 m de altitude (veja figura 6). Estas me-

dições fizeram parte de um projeto de pesquisa relacionado à quantificação de evaporação e

evapotranspiração do Reservatório de Furnas (pertencente a Furnas Centrais Elétricas S.A.);

esse projeto foi desenvolvido pelo Lemma — Laboratório de Estudos em Monitoramento e

Modelagem Ambiental da Universidade Federal do Paraná.

As medições realizadas incluem três experimentos intensivos de campo, cujas deno-

minações e peŕıodos de realização foram

• EXFU-1: 2003-06-04 – 2003-06-12,

• EXFU-3: 2004-07-14 – 2004-07-22 e

• EXFU-4: 2005-07-20 – 2005-07-28.

Além dos experimentos intensivos, medições de longo peŕıodo foram realizadas entre junho

de 2003 e maio de 2005.

Os equipamentos de medição foram posicionados em uma torre instalada sobre uma

ilha submersa dentro do lago, a qual denominou-se Estação Guapé; a configuração da estação

pode ser vista na figura 7. As medições foram realizadas sobre uma superf́ıcie totalmente

homogênea, uma vez que a torre estava rodeada por água em todos as direções; os instru-

mentos de medição foram acoplados a um “braço” metálico de 2 m de comprimento. Em geral,

as condições de fetch eram de cerca de 3000 m na direção predominante do vento (Leste);
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Figura 6 – Localização do Lago de Furnas. (Fonte: Dias et al. (2004)).

as distâncias entre a torre e os pontos de terra mais próximos eram de aproximadamente

420 m na direção Nordeste, 440 m na direção Sudoeste, 1300 m na direção Sudeste e 880 m

na direção Noroeste.

Os dados micrometeorológicos utilizados neste trabalho foram aqueles medidos du-

rante o EXFU-3. O aparato experimental incluiu um anemômetro sônico Campbell Scientific

Instruments (CSI) CSAT-3, um anemômetro sônico Young 81000, um higrômetro CSI KH2O,

e um higrômetro capacitivo CSI CS500. O CS500 foi colocado dentro de um duto aspirado

que provê um fluxo cont́ınuo de ar e o proteje da radiação solar. Três termopares de resposta

rápida CSI FW03 foram usados: um posicionado no meio do caminho (path) de medição do

CSAT-3, um no meio do caminho de medição do Young 81000, e o terceiro na entrada do

CS500 aspirado. Resumidamente, os instrumentos utilizados e variáveis medidas por cada um

deles são apresentados na tabela 1.

Os sensores foram instalados a 3,7 m acima da superf́ıcie da água, e a altura perma-
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Figura 7 – Vistas a partir da torre da Estação Guapé — junho de 2003 (Fonte: Cancelli
(2006)).

Tabela 1 – Instrumentos e variáveis medidas durante o EXFU-3. .

Instrumento Variáveis
1 CSI CSAT-3 componentes 𝑢, 𝑣 e 𝑤 da velocidade do vento,

temperatura do sônico 𝜃𝑠
1 Young 81000 componentes 𝑢𝑦, 𝑣𝑦 e 𝑤𝑦 da velocidade do

vento, temperatura do sônico 𝜃𝑠𝑦
1 CSI KH2O umidade espećıfica 𝑞𝑎
1 CSI CS500 umidade espećıfica 𝑞𝑏
1 CSI FW03 (junto ao CSAT3) temperatura do ar 𝜃𝑎
1 CSI FW03 (junto ao Young 81000 ) temperatura do ar 𝜃𝑏
1 CSI FW03 (junto ao CS500) temperatura do ar 𝜃𝑐
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Figura 8 – Configuração dos equipamentos durante o EXFU-3.

neceu constante durante todo o peŕıodo do experimento. De acordo com a separação espacial,

as variáveis podem ser divididas em dois conjuntos: o primeiro formado por [𝑢, 𝑣, 𝑤, 𝜃𝑠, 𝜃𝑎, 𝑞𝑎]

e o segundo por [𝜃𝑏, 𝑞𝑏]; a configuração dos equipamentos durante o EXFU-3 é mostrada na

figura 8. Este mesmo conjunto de dados foi utilizado por Bernardes (2008) e Bernardes e Dias

(2010) para estudar o alinhamento da velocidade média do vento com o tensor de Reynolds.

Os dados foram coletados a uma frequência de 20 Hz e armazenados num cartão de memó-

ria; a estação foi visitada, pelo menos, uma vez ao dia, e os dados foram movidos do cartão

de memória para um computador. A análise apresentada aqui foi concentrada nas medições

realizadas através do CSAT-3, do termopar instalado junto a ele, do KH2O, e de algumas

medições auxiliares do CS500 para obter a umidade espećıfica.

Durante o experimento, um total de 171 blocos de 1 hora foram medidos; 28 foram

exclúıdos devido à chuva. Em função da possibilidade de distorção do escoamento devido à

estrutura da torre, foram descartados 13 blocos cujo vento era proveniente de um setor de

120 graus centrados na direção Sul — o mesmo setor descartado por Bernardes e Dias (2010).

Finalmente, 45 blocos estáveis, e 1 instável com 𝜃′𝑞′ < 0 foram exclúıdos da análise. Portanto,

foram analisados 84 blocos instáveis de 1 hora.

4.2 Processamento dos dados

A forma de processamento dos dados medidos durante o EXFU-3 inclui, basicamente,

os seguintes passos: rotação de coordenadas, obtenção das flutuações e estat́ısticas temporais,
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Figura 9 – Rotação de coordenadas para alinhar o vetor velocidade média do vento. Fonte:
(DIAS et al., 2003).

obtenção das quantidades espectrais, e obtenção dos fluxos superficiais e escalas turbulentas.

A descrição detalhada de cada um desses passos é apresentada nas subseções 4.2.1, 4.2.2,

4.2.3 e 4.2.4.

4.2.1 Rotação de coordenadas

Um anemômetro sônico realiza suas medições em um sistema de coordenadas (𝑥0, 𝑦0, 𝑧0)

fixo, onde o ı́ndice “0” indica o sistema original de coordenadas. A instalação de um anemô-

metro sônico é realizada de forma tal que seu eixo 𝑥0 fique paralelo à direção norte-sul ou

à direção Leste-Oeste enquanto 𝑧0 deve estar alinhado com a direção vertical. O objetivo de

rotacionar as coordenadas é alinhar o novo eixo 𝑥 com a direção do vento médio, e alinhar o

novo eixo 𝑧 com a direção normal à superf́ıcie (DIAS et al., 2004); essa mudança de posição

pode ser observada na figura 9.

No novo sistema de coordenadas, (𝑥, 𝑦, 𝑧), as componentes de velocidade do vento
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são

𝑢 = cos𝛼𝑥 cos𝛼𝑧𝑢0 + sen𝛼𝑥 cos𝛼𝑧𝑣0 + sen𝛼𝑧𝑤0, (4.1)

𝑣 = − sen𝛼𝑥𝑢0 + cos𝛼𝑥𝑣0, (4.2)

𝑤 = − cos𝛼𝑥 sen𝛼𝑧𝑢0 − sen𝛼𝑥 sen𝛼𝑧𝑣0 + cos𝛼𝑧𝑤0 (4.3)

com

𝛼𝑥 = arctan2(𝑣0, 𝑢0), (4.4)

𝛼𝑧 = arctan2
(︁
𝑤0,
√︀
𝑢0

2 + 𝑣0
2
)︁

; (4.5)

a função “arctan2” considera os sinais de seus argumentos para determinar o quadrante do

ângulo e retorna um valor entre −𝜋 e 𝜋; (𝑢0, 𝑣0, 𝑤0) são as componentes da velocidade do

vento no sistema de coordenadas (𝑥0, 𝑦0, 𝑧0) e (𝑢, 𝑣, 𝑤) são as componentes de velocidade no

sistema (𝑥, 𝑦, 𝑧) rotacionado. No novo sistema de coordenadas, as médias das componentes

de velocidade do vento devem ser

𝑢 =
√︀
𝑢0

2 + 𝑣0
2 + 𝑤0

2, (4.6)

𝑣 = 0, (4.7)

𝑤 = 0. (4.8)

Esse procedimento foi aplicado a cada um dos blocos de dados de uma hora.

4.2.2 Flutuações e médias temporais

Aos dados medidos aplicou-se a decomposição de Reynolds (equação 2.15), isto é,

𝑎 = 𝑎+ 𝑎′;

as médias 𝑎 foram obtidas aplicando-se médias de bloco (equação 2.23) a cada hora de dados.

Variâncias e covariâncias foram obtidas através da aplicação da equação (2.24).

Uma outra forma de extrair flutuações seria através da aplicação de filtros espec-

trais, no entanto, escolhemos essa forma com o objetivo de preservar todas as frequências

medidas — um filtro espectral de passa-alta, por exemplo, eliminaria as baixas frequências

dos espectros e coespectros, impedindo a análise do efeito das maiores escalas da turbulência.

4.2.3 Obtenção das quantidades espectrais

De acordo com Bendat e Piersol (1986), para obter estimativas de densidades espec-

trais minimamente estáveis é posśıvel dividir um bloco de medições em blocos menores, o
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que permite a obtenção de espectros suaves. O procedimento adotado para a obtenção dos

espectros utilizados na análise dos dados experimentais foi baseado em Dias (1994) e Dias et

al. (2004b). O detalhamento desse procedimento é apresentado abaixo.

Vamos considerar um bloco com𝑁 medições de duas séries 𝑎𝑖 e 𝑏𝑖, com 𝑖 = 0, ..., 𝑁−1.

Nossos blocos são uma hora, e a frequência de medição é de 20 Hz, portanto, o intervalo ∆𝑡

entre cada medição é de 0,05 s, de forma que 𝑁 = 72000. Conforme apresentado na seção 2.5,

a quantidade fundamental a ser obtida para toda a análise espectral é o espectro cruzado:

𝑆𝑎𝑏(𝑛) = Co𝑎𝑏(𝑛) − iQu𝑎𝑏(𝑛),

cuja parte real é o coespectro, e a parte imaginária é a função de quadratura. O processo de

obtenção dos espectros suavizados é dividido em três partes: obtenção de densidades de alta

frequência, obtenção de densidades de baixas frequências, e suavização.

Para a obtenção das densidades de alta frequência, separam-se as 𝑁 medições em

𝐻 blocos, onde 𝐻 é um número relativamente grande de blocos de mesmo tamanho. Aqui,

𝐻 = 30 blocos de 2 minutos de medição, cada qual com 2400 pontos (isto é, 72000 pontos

divididos por 30 blocos). Para cada bloco a frequência máxima observada é a frequência de

Nyquist, 𝑛𝑐 = 10 Hz, e a frequência mı́nima é

𝑛𝐻,min =
𝐻

𝑁∆𝑡
= 0,008333𝐻𝑧. (4.9)

Assim, os espectros de “alta frequência” ocupam a faixa 0,008333 ≤ 𝑛 ≤ 10 Hz. Para cada

frequência discreta,

𝑛𝐻
𝑘 =

𝑘𝐻

𝑁∆𝑡
, 𝑘 = 1, ...,

𝑁

2𝐻
, (4.10)

há 𝐻 estimativas de densidade espectral 𝑆𝑘,ℎ com ℎ = 1, ..., 𝐻; isso permite estimar a densi-

dade espectral como uma média sobre os 𝐻 blocos, isto é,

𝑆𝐻
𝑘 =

1

𝐻

𝐻∑︁
ℎ=1

𝑆𝑘,ℎ. (4.11)

Independente da forma utilizada para obter a densidade espectral, a estimativa das densidades

espectrais de alta frequência são acuradas pois 𝐻 é um número relativamente grande (DIAS

et al., 2004b).

É desejável também observar o comportamento das densidades espectrais nas frequên-

cias mais baixas. Para a obtenção dos espectros de“baixa frequência”, redivide-se os 𝑁 pontos

em 𝐿 blocos; em nossa análise, 𝐿 = 6 blocos de 12000 pontos cada (o que equivale a 10 mi-

nutos de medição), portanto a frequência mı́nima é agora

𝑛𝐿,min =
𝐿

𝑁∆𝑡
= 0,001667𝐻𝑧, (4.12)
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de forma que ganhamos praticamente mais uma década de frequências sobre o espectro an-

terior.

A frequência discreta agora é

𝑛𝐿
𝑘 =

𝑘𝐿

𝑁∆𝑡
, 𝑙 = 1, ...,

𝑁

2𝐿
(4.13)

e a média sobre os 𝐿 blocos é dada por

𝑆𝐿
𝑘 =

1

𝐿

𝐿∑︁
𝑙=1

𝑆𝑘,𝑙. (4.14)

Obviamente, como 𝐿 ≪ 𝐻, a precisão das densidades espectrais de baixa frequência será

menor; a vantagem, mesmo com a perda da precisão, é o ganho de praticamente mais uma

década de frequências.

Note que não há valores de 𝑘, 𝑙 tais que 𝑛𝐻
𝑘 = 𝑛𝐿

𝑘 , ou seja, não há superposição

entre as frequências. Temos, ao final, dois espectros: um de alta frequência, composto por

1200 pontos, e um de baixa frequência com 6000 pontos. A obtenção de um único espectro

implica na necessidade de agrupar as densidades espectrais de “alta” e “baixa” frequência

em uma única estimativa. Para que os dois espectros tenham o mesmo peso no processo

de suavização, repetimos as densidades espectrais de “alta” 𝐻/𝐿 vezes — 5 vezes no caso

estudado aqui; esse processo resulta em uma estimativa de densidades espectrais de “alta”

frequência também composta por 6000 pontos. O próximo passo é juntar os 6000 pontos de

“alta” com os 6000 pontos de “baixa”, e ordená-los em função da frequência. De posse dos

12000 pontos de densidades espectrais ordenados em função da frequência, podemos partir

para o processo de suavização.

Dada uma faixa de frequências [𝑛𝐿,min, 𝑛𝑐], vamos considerar um número máximo de

pontos, 𝑃 , relativamente pequeno (aqui, 𝑃 = 64). A ideia é dividir a faixa total de frequências

em 𝑃 faixas menores e obter médias de 𝑛 e de densidade espectral 𝑆𝑎𝑏 em cada uma delas.

Como resultado, temos um espectro suavizado composto, no máximo, por 𝑃 estimativas de

𝑆𝑎𝑏. A suavização tem como vantagem sintetizar a informação essencial dos espectros redu-

zindo a poluição visual causada pelo grande número de pontos e por sua variação estat́ıstica

(DIAS et al., 2004b).

Com exceção do último passo, a suavização, todas as quantidades espectrais foram

obtidas conforme descrito acima, e a partir das equações apresentadas na seção 2.5. Somente

ogivas e funções de fase não foram suavizadas.

A análise de similaridade foi baseada, quase em sua totalidade, no conjunto de medi-

ções 𝑎 do experimento: flutuações da temperatura do ar 𝜃𝑎 medidas pelo termopar instalado
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Figura 10 – Exemplo de ogivas para os pares 𝑢-𝑤, 𝑤-𝑞𝑎 e 𝑤-𝜃𝑎.

junto ao anemômetro sônico CSAT3, umidade espećıfica 𝑞𝑎 medidas pelo higrômetro KH2O,

e flutuações da velocidade vertical do vento 𝑤 medidas pelo CSAT3. Em algumas verificações

outras medições foram utilizadas, e serão reportadas conforme for conveniente.

4.2.4 Obtenção dos fluxos superficiais e escalas turbulentas

Os fluxos e escalas turbulentas medidos sobre o Lago de Furnas foram obtidos de

acordo com a descrição apresentada na seção 2.2. Os fluxos superficiais (equações (2.25)–

(2.27)) dependem das covariâncias 𝑢′𝑤′, 𝑤′𝜃′ e 𝑤′𝑞′; as covariâncias (assim como as variâncias)

foram obtidas através de suas respectivas ogivas (equação 2.50), isto é, através da integração

dos coespectros (ou espectros). A t́ıtulo de exemplo, na figura 10 são apresentadas as ogivas

𝑂𝑔𝑢𝑤(𝑛), 𝑂𝑔𝑤𝑞(𝑛) e 𝑂𝑔𝑤𝜃(𝑛) normalizadas pelas escalas turbulentas adequadas para um dos

blocos analisados.

As escalas turbulentas, respectivamente para velocidade, umidade espećıfica, e tem-

peratura, foram obtidas a partir das ogivas, ou seja,

𝑢* =
√︀

−𝑂𝑔𝑢𝑤(𝑛𝑚𝑖𝑛), 𝑞* =
𝑂𝑔𝑤𝑞(𝑛𝑚𝑖𝑛)

𝑢*
, 𝜃* =

𝑂𝑔𝑤𝜃(𝑛𝑚𝑖𝑛)

𝑢*
. (4.15)

A variável de estabilidade de Monin-Obukhov, 𝜁 (dada pela equação 2.5), depende da escala
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da temperatura virtual 𝜃𝑣 e de sua escala turbulenta, 𝜃𝑣*. Stull (1995) define 𝜃𝑣 como

𝜃𝑣 = (1 + 0,61𝑞)𝜃; (4.16)

e sua escala turbulenta é

𝜃𝑣* =
𝑂𝑔𝑤𝜃𝑣(𝑛𝑚𝑖𝑛)

𝑢*
. (4.17)

4.3 Resultados e análise

Resultados, e respectivas análises, obtidos de acordo com o descrito na seção anterior

são apresentados nesta seção: estat́ısticas temporais, fluxos superficiais, e escalas turbulentas

são encontrados na subseção 4.3.1. Na subseção 4.3.2 são apresentados os números de fluxo

de escalar. Uma análise espectral, incluindo uma avaliação das altas e baixas frequências,

além dos efeitos de separação espacial, tempo de resposta dos sensores, e path averaging, é

apresentada na subseção 4.3.3. Na subseção 4.3.4, uma avaliação do balanço entre taxas de

dissipação e gradientes de produção é realizada.

4.3.1 Estatísticas temporais, fluxos superficiais e escalas turbulentas

De acordo com seção 4.1, 84 blocos instáveis, de uma hora cada, foram utilizados

nesta análise de similaridade. As médias temporais horárias de temperatura (𝜃𝑎), umidade

espećıfica (𝑞𝑎), velocidade (𝑢) e direção do vento (𝛼𝑥) para cada um desses 84 blocos são

apresentadas na tabela 2. Uma direção do vento de 0∘ (ou 360∘) indica que o vento é prove-

niente de Norte, enquanto 90∘ indica que o vento é proveniente de Leste. Leste é a direção

predominante do vento na estação Guapé.

Tabela 2: Médias da temperatura 𝜃𝑎, umidade espećıfica 𝑞𝑎,

velocidade do vento 𝑢, e direção do vento 𝛼𝑥 para cada bloco

analisado.

Data-hora 𝜃𝑎[𝑜C] 𝑞𝑎[g kg−1] 𝑢[m s−1] 𝛼𝑥

20040714-21:00 20,006 13,788 1,060 88,365
20040715-08:00 17,174 13,314 0,962 258,881
20040715-11:00 19,634 13,214 3,230 109,451
20040716-00:00 17,786 13,898 0,190 289,402
20040716-05:00 16,403 13,455 1,121 243,469
20040716-08:00 17,043 12,981 0,666 86,654
20040716-12:00 20,103 12,983 2,360 107,306
20040716-13:00 21,166 12,928 2,869 120,838

Continua...
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Tabela 2 – Continuação.

Data-hora 𝜃𝑎[𝑜C] 𝑞𝑎[g kg−1] 𝑢[m s−1] 𝛼𝑥(∘)
20040716-21:00 18,983 13,622 0,828 267,646
20040717-02:00 17,684 13,939 0,223 294,212
20040717-14:00 22,280 13,195 3,070 91,399
20040717-21:00 20,544 13,477 4,178 116,325
20040717-22:00 20,202 13,004 3,338 92,253
20040717-23:00 19,868 13,395 5,235 87,592
20040718-00:00 19,692 13,147 5,888 102,038
20040718-01:00 19,056 12,895 6,505 87,245
20040718-02:00 18,536 12,851 7,189 94,442
20040718-03:00 18,255 12,442 6,529 101,652
20040718-04:00 17,800 12,168 2,996 118,406
20040718-05:00 17,544 12,204 3,757 85,305
20040718-06:00 17,474 12,020 2,840 93,384
20040718-07:00 16,937 12,003 6,316 86,693
20040718-08:00 16,708 12,013 6,494 101,676
20040718-09:00 16,923 11,887 6,126 103,429
20040718-11:00 17,930 11,986 6,058 97,469
20040718-12:00 18,649 11,994 5,060 94,366
20040718-13:00 19,432 11,917 3,986 97,980
20040718-14:00 20,121 12,087 3,957 106,483
20040718-15:00 20,770 12,251 4,047 107,999
20040718-16:00 21,267 12,370 3,024 78,374
20040718-17:00 21,216 12,744 4,618 96,820
20040718-18:00 21,036 12,651 3,792 113,389
20040718-19:00 20,691 12,648 4,359 102,092
20040718-20:00 20,155 12,561 5,350 104,180
20040718-21:00 19,404 12,590 6,153 96,361
20040718-22:00 18,633 12,327 6,389 104,057
20040718-23:00 18,093 12,333 6,651 102,241
20040719-00:00 17,415 12,407 5,900 86,709
20040719-01:00 16,995 12,299 5,502 87,789
20040719-02:00 16,882 12,333 6,356 95,883
20040719-03:00 16,899 12,375 6,369 101,128
20040719-04:00 16,765 12,298 5,850 94,800
20040719-05:00 16,500 12,214 3,789 71,652
20040719-06:00 16,213 12,062 3,913 60,545
20040719-08:00 16,148 11,917 4,872 76,786
20040719-09:00 16,391 11,787 5,380 81,141
20040719-11:00 17,576 12,260 5,051 85,664
20040719-12:00 18,700 12,246 3,489 62,187
20040720-11:00 17,244 12,706 4,001 82,980
20040720-12:00 17,493 12,684 4,727 86,255
20040720-13:00 17,780 12,561 4,140 90,455
20040720-14:00 18,386 12,427 3,281 82,360
20040720-15:00 18,876 12,218 3,394 91,526

Continua...
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Tabela 2 – Continuação.

Data-hora 𝜃𝑎[𝑜C] 𝑞𝑎[g kg−1] 𝑢[m s−1] 𝛼𝑥(∘)
20040720-16:00 19,344 12,423 3,545 106,437
20040721-03:00 15,154 10,252 7,493 103,264
20040721-04:00 14,992 9,574 7,430 100,749
20040721-05:00 14,796 8,784 5,413 106,408
20040721-06:00 14,561 9,098 6,818 99,223
20040721-07:00 14,156 8,876 6,086 114,472
20040721-08:00 14,077 9,208 7,017 98,013
20040721-09:00 14,254 9,440 7,548 96,150
20040721-11:00 15,414 9,329 6,654 97,528
20040721-12:00 16,384 9,375 6,456 106,033
20040721-13:00 17,305 9,330 6,644 104,669
20040721-14:00 17,780 9,444 6,932 112,603
20040721-15:00 18,064 9,275 6,003 116,210
20040721-16:00 18,357 9,195 4,977 116,616
20040721-17:00 18,367 9,180 5,493 119,080
20040721-18:00 18,200 9,260 5,423 107,653
20040721-19:00 17,686 9,288 5,070 113,324
20040721-20:00 16,884 9,742 4,396 117,629
20040721-21:00 16,768 9,144 6,141 109,530
20040721-22:00 16,256 8,896 6,601 106,504
20040721-23:00 15,292 9,014 7,174 88,985
20040722-00:00 14,378 8,790 7,498 86,403
20040722-01:00 13,701 8,770 7,390 85,728
20040722-02:00 13,273 8,679 6,100 78,900
20040722-03:00 13,186 8,587 6,264 87,482
20040722-04:00 12,925 8,552 6,259 84,586
20040722-05:00 12,509 8,474 6,449 78,061
20040722-06:00 12,484 8,518 7,291 95,808
20040722-07:00 12,059 8,122 4,443 118,969
20040722-08:00 12,138 8,087 4,121 132,912
20040722-09:00 12,713 8,203 4,303 108,516

As escalas turbulentas 𝑢*, 𝜃* e 𝑞*, a variável de estabilidade de Monin-Obukhov 𝜁, e

os fluxos de calor senśıvel 𝐻 e latente 𝐿𝐸, obtidos de acordo com o descrito na seção 4.2.4,

são apresentados na tabela 3.
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Tabela 3: Escalas turbulentas 𝑢*, 𝜃* e 𝑞*, variável de esta-

bilidade de Monin-Obukhov 𝜁 e fluxos de calor senśıvel 𝐻 e

latente 𝐿𝐸 para cada um dos blocos de dados analisados.

Data-hora 𝑢* [m s−1] 𝜃* [∘C] 𝑞* [g kg−1] 𝜁 𝐻 [W m−2] 𝐿𝐸 [W m−2]

20040714-21:00 0,057 0,025 0,135 -0,700 1,626 21,096
20040715-08:00 0,050 0,229 0,192 -5,235 12,981 26,560
20040715-11:00 0,088 0,112 0,194 -0,968 11,052 46,729
20040716-00:00 0,005 1,446 1,800 -33,521 8,307 25,276
20040716-05:00 0,037 0,362 0,437 -14,277 15,255 45,088
20040716-08:00 0,047 0,300 0,197 -7,573 16,032 25,744
20040716-12:00 0,052 0,139 0,345 -3,876 8,079 48,936
20040716-13:00 0,065 0,039 0,230 -1,067 2,814 40,526
20040716-21:00 0,042 0,106 0,204 -4,174 5,008 23,406
20040717-02:00 0,053 0,187 0,190 -3,864 11,195 27,898
20040717-14:00 0,064 -0,001 0,232 -0,637 -0,066 40,345
20040717-21:00 0,145 0,041 0,131 -0,160 6,601 51,568
20040717-22:00 0,142 0,050 0,128 -0,189 7,890 49,363
20040717-23:00 0,238 0,048 0,095 -0,059 12,792 61,834
20040718-00:00 0,235 0,066 0,128 -0,080 17,246 82,436
20040718-01:00 0,297 0,072 0,111 -0,052 24,018 90,219
20040718-02:00 0,300 0,095 0,122 -0,065 31,986 100,586
20040718-03:00 0,233 0,113 0,142 -0,125 29,527 90,744
20040718-04:00 0,101 0,153 0,180 -0,926 17,399 50,185
20040718-05:00 0,191 0,116 0,130 -0,194 24,919 68,114
20040718-06:00 0,163 0,140 0,147 -0,319 25,680 65,744
20040718-07:00 0,299 0,136 0,132 -0,089 45,961 108,972
20040718-08:00 0,208 0,178 0,158 -0,236 41,997 90,898
20040718-09:00 0,203 0,174 0,164 -0,243 39,847 92,040
20040718-11:00 0,238 0,129 0,142 -0,139 34,643 92,969
20040718-12:00 0,209 0,102 0,140 -0,151 23,944 80,352
20040718-13:00 0,130 0,094 0,175 -0,392 13,704 62,394
20040718-14:00 0,112 0,059 0,173 -0,388 7,381 52,872
20040718-15:00 0,119 0,028 0,146 -0,215 3,767 47,490
20040718-16:00 0,120 0,011 0,140 -0,148 1,494 45,742
20040718-17:00 0,167 0,005 0,130 -0,060 0,914 58,726
20040718-18:00 0,124 0,011 0,134 -0,126 1,528 45,241
20040718-19:00 0,160 0,021 0,132 -0,097 3,754 57,114
20040718-20:00 0,193 0,042 0,129 -0,091 9,127 67,672
20040718-21:00 0,245 0,068 0,132 -0,078 18,718 88,214
20040718-22:00 0,223 0,095 0,136 -0,118 23,704 82,979
20040718-23:00 0,241 0,115 0,141 -0,121 31,086 93,255
20040719-00:00 0,279 0,122 0,119 -0,092 38,365 91,087
20040719-01:00 0,255 0,148 0,137 -0,133 42,551 96,105
20040719-02:00 0,253 0,162 0,149 -0,147 46,458 103,909
20040719-03:00 0,249 0,159 0,143 -0,147 44,836 98,248

Continua...
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Tabela 3 – Continuação.

Data-hora 𝑢* [m s−1] 𝜃* [∘C] 𝑞* [g kg−1] 𝜁 𝐻 [W m−2] 𝐿𝐸 [W m−2]

20040719-04:00 0,238 0,167 0,146 -0,171 44,942 96,135
20040719-05:00 0,217 0,159 0,137 -0,196 39,050 82,245
20040719-06:00 0,199 0,157 0,130 -0,227 35,232 71,715
20040719-08:00 0,217 0,169 0,128 -0,204 41,429 77,168
20040719-09:00 0,210 0,167 0,132 -0,218 39,462 76,352
20040719-11:00 0,203 0,145 0,133 -0,211 33,231 74,592
20040719-12:00 0,165 0,096 0,127 -0,225 17,719 57,282
20040720-11:00 0,166 0,154 0,141 -0,331 28,764 64,650
20040720-12:00 0,189 0,148 0,139 -0,250 31,572 72,319
20040720-13:00 0,149 0,151 0,156 -0,417 25,436 64,044
20040720-14:00 0,124 0,139 0,161 -0,578 19,370 54,762
20040720-15:00 0,114 0,117 0,165 -0,596 14,849 51,504
20040720-16:00 0,114 0,118 0,198 -0,637 15,106 62,078
20040721-03:00 0,270 0,227 0,217 -0,180 69,460 163,019
20040721-04:00 0,287 0,197 0,193 -0,138 63,910 153,679
20040721-05:00 0,247 0,201 0,222 -0,197 56,339 152,311
20040721-06:00 0,314 0,205 0,212 -0,123 73,096 185,162
20040721-07:00 0,217 0,277 0,262 -0,343 68,288 158,357
20040721-08:00 0,304 0,231 0,192 -0,145 79,661 162,886
20040721-09:00 0,277 0,253 0,209 -0,191 79,802 161,685
20040721-11:00 0,252 0,203 0,197 -0,193 57,842 137,670
20040721-12:00 0,251 0,171 0,198 -0,167 48,475 137,284
20040721-13:00 0,261 0,134 0,188 -0,125 39,259 135,066
20040721-14:00 0,253 0,126 0,193 -0,129 35,850 133,961
20040721-15:00 0,205 0,125 0,213 -0,200 28,871 119,814
20040721-16:00 0,165 0,125 0,239 -0,326 22,977 107,772
20040721-17:00 0,201 0,107 0,228 -0,189 24,034 125,388
20040721-18:00 0,182 0,104 0,206 -0,221 21,196 102,860
20040721-19:00 0,178 0,114 0,212 -0,247 22,875 103,706
20040721-20:00 0,149 0,164 0,223 -0,473 27,464 91,424
20040721-21:00 0,244 0,131 0,188 -0,140 36,024 126,136
20040721-22:00 0,249 0,170 0,207 -0,169 47,682 142,276
20040721-23:00 0,307 0,183 0,182 -0,116 63,513 154,765
20040722-00:00 0,345 0,195 0,178 -0,097 76,435 171,369
20040722-01:00 0,351 0,226 0,182 -0,107 90,215 178,454
20040722-02:00 0,316 0,222 0,165 -0,128 80,159 146,397
20040722-03:00 0,293 0,255 0,185 -0,171 85,058 151,922
20040722-04:00 0,306 0,265 0,183 -0,163 92,468 157,281
20040722-05:00 0,297 0,265 0,169 -0,171 89,686 140,995
20040722-06:00 0,299 0,279 0,175 -0,175 95,350 147,465
20040722-07:00 0,163 0,414 0,267 -0,889 77,264 122,543
20040722-08:00 0,159 0,398 0,235 -0,903 72,187 104,757
20040722-09:00 0,147 0,400 0,241 -1,069 67,035 99,333
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Os indicadores de similaridade 𝑟𝜃𝑞, rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞, assim como os coeficientes de corre-

lação 𝑟𝑤𝜃, 𝑟𝑤𝑞, obtidos de acordo com as equações apresentadas na seção 3.1, estão listados

na tabela 4. Na mesma tabela são listados os números de fluxo de escalar para temperatura

Sf𝜃 e umidade espećıfica Sf𝑞, além de uma relação entre os dois dada por Sf𝜃𝑞; a obtenção e

importância destes números será discutida na subseção 4.3.2.

Tabela 4: Coeficientes de correlação, rte𝜃𝑞, ste𝜃𝑞 e números

de fluxo escalar SF’s para cada um dos blocos analisados.

Data-hora 𝑟𝜃𝑞 𝑟𝑤𝜃 𝑟𝑤𝑞 rte𝜃𝑞 ste𝜃𝑞 SF𝜃 SF𝑞 SF𝜃𝑞

20040714-21:00 0,067 0,108 0,258 0,419 0,591 167,322 323,772 232,754
20040715-08:00 0,478 0,246 0,429 0,574 0,729 467,441 357,443 408,758
20040715-11:00 0,711 0,432 0,486 0,887 0,940 929,113 620,620 759,359
20040716-00:00 0,679 0,394 0,496 0,793 0,885 349,838 401,032 374,561
20040716-05:00 0,306 0,381 0,276 1,381 0,840 466,447 629,502 541,876
20040716-08:00 0,081 0,284 0,352 0,807 0,893 563,488 321,608 425,702
20040716-12:00 0,557 0,391 0,544 0,720 0,837 924,143 620,329 757,148
20040716-13:00 0,289 0,233 0,480 0,486 0,654 891,227 487,578 659,199
20040716-21:00 -0,043 0,310 0,344 0,899 0,947 316,183 348,161 331,787
20040717-02:00 0,798 0,489 0,513 0,952 0,976 462,716 452,639 457,650
20040717-14:00 -0,325 -0,004 0,347 -0,012 0,024 20,955 402,467 91,835
20040717-21:00 0,551 0,312 0,401 0,779 0,876 1142,254 745,693 922,914
20040717-22:00 0,437 0,296 0,382 0,773 0,872 995,978 633,732 794,471
20040717-23:00 0,646 0,303 0,369 0,821 0,902 1274,981 874,360 1055,837
20040718-00:00 0,770 0,364 0,377 0,965 0,982 1549,021 1095,135 1302,455
20040718-01:00 0,818 0,340 0,375 0,906 0,950 1582,969 1126,613 1335,437
20040718-02:00 0,868 0,389 0,407 0,954 0,976 1730,019 1241,659 1465,637
20040718-03:00 0,881 0,418 0,420 0,994 0,997 1457,015 1024,036 1221,490
20040718-04:00 0,787 0,357 0,343 1,039 0,981 750,679 534,988 633,722
20040718-05:00 0,834 0,426 0,453 0,941 0,970 1004,636 731,080 857,012
20040718-06:00 0,758 0,438 0,428 1,023 0,989 1017,727 681,014 832,518
20040718-07:00 0,904 0,409 0,424 0,963 0,981 1601,952 1123,126 1341,341
20040718-08:00 0,923 0,418 0,417 1,003 0,998 1392,465 938,394 1143,102
20040718-09:00 0,918 0,433 0,424 1,020 0,990 1386,903 929,363 1135,313
20040718-11:00 0,906 0,423 0,434 0,975 0,987 1561,153 961,495 1225,170
20040718-12:00 0,869 0,424 0,452 0,938 0,968 1365,157 835,385 1067,910
20040718-13:00 0,789 0,388 0,446 0,870 0,930 1096,274 641,917 838,878
20040718-14:00 0,630 0,326 0,433 0,753 0,859 912,998 564,218 717,726
20040718-15:00 0,455 0,216 0,398 0,543 0,704 954,973 525,540 708,433
20040718-16:00 0,147 0,110 0,374 0,293 0,453 473,695 480,155 476,914
20040718-17:00 0,050 0,066 0,383 0,171 0,293 289,530 671,509 440,933
20040718-18:00 0,204 0,129 0,396 0,326 0,492 697,030 546,869 617,401
20040718-19:00 0,445 0,228 0,394 0,578 0,733 862,281 689,549 771,093
20040718-20:00 0,684 0,314 0,384 0,818 0,900 1180,280 800,226 971,849
20040718-21:00 0,815 0,356 0,412 0,865 0,927 1497,638 1047,387 1252,440

Continua...
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Tabela 4 – Continuação.

Data-hora 𝑟𝜃𝑞 𝑟𝑤𝜃 𝑟𝑤𝑞 rte𝜃𝑞 ste𝜃𝑞 SF𝜃 SF𝑞 SF𝜃𝑞

20040718-22:00 0,870 0,387 0,411 0,942 0,970 1361,348 929,202 1124,708
20040718-23:00 0,884 0,397 0,411 0,966 0,983 1489,975 1043,836 1247,112
20040719-00:00 0,883 0,385 0,390 0,987 0,993 1520,969 1033,256 1253,615
20040719-01:00 0,900 0,428 0,438 0,976 0,988 1523,850 1064,742 1273,777
20040719-02:00 0,906 0,469 0,469 0,999 1,000 1622,507 1159,718 1371,732
20040719-03:00 0,903 0,436 0,431 1,010 0,995 1572,924 1107,282 1319,724
20040719-04:00 0,905 0,452 0,451 1,002 0,999 1531,277 1066,333 1277,831
20040719-05:00 0,898 0,483 0,488 0,989 0,995 1257,727 896,406 1061,807
20040719-06:00 0,891 0,483 0,491 0,984 0,992 1071,035 757,832 900,924
20040719-08:00 0,909 0,451 0,446 1,012 0,994 1244,479 793,160 993,514
20040719-09:00 0,923 0,446 0,450 0,989 0,995 1245,904 766,949 977,520
20040719-11:00 0,898 0,435 0,455 0,955 0,977 1386,638 827,111 1070,936
20040719-12:00 0,573 0,312 0,387 0,807 0,893 1061,040 637,068 822,164
20040720-11:00 0,914 0,470 0,471 0,997 0,999 1104,706 791,105 934,847
20040720-12:00 0,894 0,476 0,456 1,045 0,978 1294,161 882,278 1068,555
20040720-13:00 0,872 0,461 0,468 0,985 0,992 1129,797 761,729 927,685
20040720-14:00 0,753 0,397 0,371 1,071 0,966 1042,266 634,841 813,433
20040720-15:00 0,877 0,429 0,430 0,999 0,999 963,645 573,125 743,162
20040720-16:00 0,829 0,486 0,517 0,940 0,969 1219,180 723,207 938,999
20040721-03:00 0,977 0,444 0,423 1,049 0,976 1760,155 1272,903 1496,832
20040721-04:00 0,942 0,437 0,397 1,100 0,953 1578,820 1091,592 1312,793
20040721-05:00 0,960 0,445 0,431 1,032 0,984 1350,641 978,741 1149,751
20040721-06:00 0,931 0,459 0,443 1,036 0,982 1690,256 1235,820 1445,286
20040721-07:00 0,955 0,488 0,464 1,052 0,975 1488,290 1027,048 1236,343
20040721-08:00 0,955 0,471 0,438 1,073 0,965 1717,061 1101,073 1374,994
20040721-09:00 0,966 0,456 0,442 1,031 0,985 1764,904 1127,566 1410,690
20040721-11:00 0,941 0,458 0,454 1,009 0,996 1539,973 951,716 1210,627
20040721-12:00 0,944 0,447 0,448 0,999 0,999 1553,458 959,282 1220,739
20040721-13:00 0,945 0,410 0,407 1,005 0,997 1557,151 942,555 1211,487
20040721-14:00 0,944 0,438 0,429 1,021 0,990 1620,153 951,271 1241,452
20040721-15:00 0,935 0,454 0,448 1,014 0,993 1424,304 833,726 1089,716
20040721-16:00 0,901 0,439 0,458 0,958 0,979 1251,119 743,651 964,570
20040721-17:00 0,938 0,485 0,472 1,027 0,987 1314,938 864,007 1065,887
20040721-18:00 0,882 0,456 0,437 1,043 0,979 1096,633 715,881 886,035
20040721-19:00 0,805 0,421 0,441 0,955 0,977 1011,660 723,112 855,303
20040721-20:00 0,631 0,382 0,410 0,932 0,965 988,522 675,101 816,916
20040721-21:00 0,869 0,419 0,410 1,022 0,989 1264,211 860,920 1043,257
20040721-22:00 0,926 0,414 0,408 1,014 0,993 1499,772 939,815 1187,227
20040721-23:00 0,940 0,430 0,433 0,994 0,997 1668,518 1033,396 1313,103
20040722-00:00 0,872 0,412 0,422 0,978 0,989 1735,589 1109,283 1387,537
20040722-01:00 0,929 0,425 0,429 0,992 0,996 1860,719 1149,400 1462,433
20040722-02:00 0,907 0,427 0,435 0,982 0,991 1562,755 931,319 1206,409
20040722-03:00 0,896 0,443 0,445 0,997 0,998 1640,568 955,981 1252,339
20040722-04:00 0,896 0,437 0,439 0,996 0,998 1726,610 985,007 1304,117
20040722-05:00 0,868 0,418 0,416 1,005 0,998 1592,879 873,746 1179,734

Continua...
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Tabela 4 – Continuação.

Data-hora 𝑟𝜃𝑞 𝑟𝑤𝜃 𝑟𝑤𝑞 rte𝜃𝑞 ste𝜃𝑞 SF𝜃 SF𝑞 SF𝜃𝑞

20040722-06:00 0,925 0,409 0,413 0,990 0,995 1689,129 918,831 1245,803
20040722-07:00 0,915 0,503 0,507 0,993 0,996 1304,109 728,551 974,736
20040722-08:00 0,903 0,521 0,519 1,003 0,998 1229,975 620,836 873,850
20040722-09:00 0,925 0,491 0,487 1,007 0,996 1222,509 598,195 855,160

Conforme mostrado no caṕıtulo 3, a maneira mais comum de avaliar a existência de

similaridade entre escalares é através de 𝑟𝜃𝑞 e rte𝜃𝑞. Nesse sentido, na tabela 5, são apresenta-

das as quantidades de 𝑟𝜃𝑞, rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 — esse último proposto neste trabalho (equação 3.6)

— divididos em 6 intervalos entre zero e 1,2; esta tabela é uma espécie de histograma dos

valores absolutos dos indicadores. Note que o limite superior de |rte𝜃𝑞| não é 1,0 e que ele

pode relacionado com ste𝜃𝑞 da seguinte forma:

ste𝜃𝑞 = 1 − ||rte𝜃𝑞| − 1|
|rte𝜃𝑞| + 1

, (4.18)

de forma que ste𝜃𝑞 ≥ |rte𝜃𝑞| sempre.

Tabela 5 – Número de blocos em diferentes intervalos de |𝑟𝜃𝑞|, |rte𝜃𝑞| e |ste𝜃𝑞|.

Intervalo 𝑛[|𝑟𝜃𝑞|] 𝑛[|rte𝜃𝑞|] 𝑛[|ste𝜃𝑞|]
(0,0, 0,6] 16 9 5
(0,6, 0,8] 12 5 4
(0,8, 0,9] 24 8 8
(0,9, 1,0] 32 34 67
(1,0, 1,1] 0 27 0
(1,1, 1,2] 0 1 0
Total 84 84 84

De acordo com a tabela 5 temos

• 62% dos blocos tem |𝑟𝜃𝑞| ≤ 0,9;

• 27% dos blocos tem |rte𝜃𝑞| < 0,9;

• 32% dos blocos tem |rte𝜃𝑞| > 1,1; e

• 20% dos blocos tem |ste𝜃𝑞| ≤ 0,9.
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Para haver similaridade perfeita os indicadores 𝑟𝜃𝑞, rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 deveriam ser iguais a ±1,

tem-se a impressão de que a hipótese de similaridade é frequentemente violada sobre o Lago

de Furnas. É evidente a discordância entre os 3 indicadores de similaridade, porém 𝑟𝜃𝑞 mede

somente a similaridade entre os escalares, enquanto rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 medem a similaridade entre

seus fluxos.

Tentativas de identificar causas de dissimilaridade utilizando relações entre estat́ıs-

ticas temporais foram feitas, porém nenhuma relação foi encontrada. O que percebeu-se foi

que blocos com as mesmas caracteŕısticas, por exemplo, de direção do vento, e estabilidade

atmosférica, podem apresentar valores muito diferentes para um mesmo indicador de simila-

ridade.

4.3.2 Número de fluxo de escalar

Com o objetivo de identificar causas de dissimilaridade, na seção 3.2 foi proposto um

novo indicador de similaridade: o número de fluxo de escalar Sf. Esse número relaciona o fluxo

do escalar com o seu gradiente, e também permite definir o quão importante é o termo de

transporte na equação de balanço de variância, ou de covariância. De maneira mais precisa, Sf

está diretamente relacionado à intensidade relativa dos fluxos superficiais e ao desequiĺıbrio

entre produção local e dissipação de variância dos escalares (cuja relação é explorada na

subseção 4.3.4). Os números de fluxo de escalar para temperatura (Sf𝜃) e umidade espećıfica

(Sf𝑞) são dados por

Sf𝜃 ≡
𝑤′𝜃′ 𝑧

𝜈𝜃 ∆𝜃
, (4.19)

e

Sf𝑞 ≡
𝑤′𝑞′ 𝑧

𝜈𝑞 ∆𝑞
. (4.20)

∆𝜃 = 𝜃𝑎 − 𝜃0, e ∆𝑞 = 𝑞𝑎 − 𝑞0; o sub́ındice 0 indica o valor do escalar na interface água-ar,

e o sub-́ındice 𝑎 indica o valor do escalar na altura de medição. Os resultados para os dois

números estão listados na tabela 4. Nessa mesma tabela também é listada uma relação entre

os dois:

Sf𝜃𝑞 =
√︀

Sf𝜃Sf𝑞. (4.21)

Cabe mencionar aqui um problema relacionado à obtenção de Sf: em função do

número de canais do datalogger utilizado, a temperatura da superf́ıcie da água não foi medida

durante o experimento, porém ela foi medida antes e depois. Durante um peŕıodo de 6 dias
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antes, e 6 dias depois do experimento 𝜃0 se manteve sempre maior que 𝜃𝑎, e as médias 𝑚, e

desvios-padrão 𝑠 para esses dois peŕıodos foram:

• antes: 𝑚𝜃0
= 21,5∘C, 𝑠𝜃0 = 0,26∘C e 𝑚𝜃𝑎

= 18,7∘C, 𝑠𝜃𝑎 = 1,64∘C, e

• depois: 𝑚𝜃0
= 20,6∘C, 𝑠𝜃0 = 0,20∘C e 𝑚𝜃𝑎

= 15,4∘C, 𝑠𝜃𝑎 = 2,39∘C;

esses valores mostram claramente que a variação da temperatura do ar é muito maior que

a variação da temperatura da água. Desta forma, para calcular Sf𝜃 e Sf𝑞, as temperaturas

da água foram interpoladas linearmente entre a última medida antes, e a primeira logo após

o experimento. Mais detalhes sobre essa interpolação podem ser obtidos em Cancelli et al.

(2012a, parág. 51). Para todos os casos, os Sf’s foram calculados utilizando as temperaturas de

superf́ıcie da água estimadas; da mesma forma, 𝑞0 também foi obtida a partir de 𝜃0 estimada.

O efeito de Sf𝜃 e Sf𝑞 sobre 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 pode ser observado na figura 11. Como men-

cionado anteriormente, não há correspondência entre 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞: por exemplo, o valor 0,95

não tem o mesmo significado para os dois indicadores, e valores consideravelmente altos de

ste𝜃𝑞 são necessários para que haja alta similaridade. Por esta razão, nas figuras 11-a e 11-b,

𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 são separados em 4 classes distintas. Outra observação importante é o fato de que

as figuras não há uma simetria em relação à linha 1:1, e em geral, Sf𝜃 > Sf𝑞. Nas análises

realizadas, não ficou clara a razão para esta assimetria. Claramente há uma tendência de

crescimento de 𝑟𝜃𝑞 e de ste𝜃𝑞 com o crescimento de Sf𝜃, e de Sf𝑞. Isso significa que os números

de fluxo de escalar podem ser utilizados para prever (ou avaliar) se há similaridade entre os

escalares ou não.

Uma divisão subjetiva em função dos valores de Sf𝜃 e de Sf𝑞, cujo propósito foi

facilitar a identificação do grau de similaridade entre os escalares, foi feita:

• Sf𝜃 < 800 e Sf𝑞 < 500: baixa similaridade, ou seja, baixos valores de 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞;

• 800 ≤ Sf𝜃 < 1100 e 500 ≤ Sf𝑞 < 800: transição, ou seja, mistura de altos e baixos

valores de 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞;

• Sf𝜃 > 1100 e Sf𝑞 ≥ 800: alta similaridade, ou seja, altos valores de 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞.

Sf𝜃 e Sf𝑞 se aplicam separadamente a cada escalar podem ser definidos nos intervalos: Sf𝜃 ∈
[0, 800), [800, 1100) e [1100,∞), e Sf𝑞 ∈ [0, 500), [500, 800) e [800,∞).

Por sua vez, Sf𝜃𝑞 (dado pela equação 4.21) resume a informação da figura 11 onde

foram sugeridos os limites (800, 500) para 𝑞, e (1100, 800) para 𝜃. Novos limites para similari-

dade entre temperatura e umidade podem ser definidos simplesmente como
√

800 × 500 ≈ 650

e
√

1100 × 800 ≈ 950. Nas figuras 12-a e 12-b, 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 são plotados em função de Sf𝜃𝑞:
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Figura 11 – Classes de 𝑟𝜃𝑞 (a) e ste𝜃𝑞 (b) como função de Sf𝜃 × Sf𝑞.
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Figura 12 – 𝑟𝜃𝑞 (a) e ste𝜃𝑞 (b) em função de Sf𝜃𝑞.

há uma clara tendência de aumento de 𝑟𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 em função do aumento de Sf𝜃𝑞; para os

menores valores Sf𝜃𝑞 há um maior espalhamento dos coeficientes de correlação e eficiências

de transferência simétrica.
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Tabela 6 – Caracteŕısticas dos blocos ASE (alta similaridade entre os escalares) e BSE (baixa
similaridade entre os escalares) escolhidos para a análise de similaridade.

Bloco data-hora 𝛼𝑥 𝜁 𝑟𝜃𝑞 rte𝜃𝑞 ste𝜃𝑞
ASE 20040722-00:00 86∘ −0,097 +0,87 +0,98 +0,99
BSE 20040718-19:00 102∘ −0,097 +0,44 +0,58 +0,73

4.3.3 Análise espectral

Como vimos na subseção 4.3, casos com caracteŕısticas semelhantes, por exemplo, de

direção do vento e estabilidade atmosférica, podem apresentar valores muito diferentes para os

indicadores 𝑟𝜃𝑞, rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞. Nesse sentido, uma extensa análise espectral foi realizada. Avaliar

o desempenho de diferentes quantidades espectrais na identificação de similaridade (ou não),

e identificar posśıveis causas de dissimilaridade estão entre os objetivos desta análise. As

quantidades espectrais reportadas aqui foram obtidas de acordo com o processo de suavização

espectral descrito na subseção 4.2.3 e calculados de acordo com as equações da seção 2.5.

Espectros e coespectros foram adimensionalizados pelas escalas turbulentas 𝑢*, 𝜃* e 𝑞* (tabela

3).

Dois casos com caracteŕısticas de estabilidade atmosférica e direção do vento seme-

lhantes, porém com valores muito diferentes para os indicadores de similaridade 𝑟𝜃𝑞, rte𝜃𝑞, e

ste𝜃𝑞, são explorados nessa subseção. Esses dois casos foram identificados como t́ıpicos entre

os analisados: um deles foi considerado como sendo representativo dos casos de alta similari-

dade entre os escalares — denominado de ASE — e o outro como sendo representativo dos

casos de baixa similaridade — denominado de BSE. As principais caracteŕısticas destes dois

blocos estão na tabela 6; mais informações sobre cada um deles podem ser obtidas nas tabelas

2, 3, e 4. Embora o caso BSE tenha ocorrido no final do dia, os blocos com caracteŕısticas

semelhantes a ele estão espalhados ao longo de todas as 24 horas.

Espectros de temperatura e umidade para os casos ASE e BSE, devidamente norma-

lizados por suas variâncias, são apresentados na figura 13. Os coespectros com a velocidade

vertival 𝑤, normalizados por suas covariâncias, são apresentados na figura 14. A dissimilari-

dade é clara na região inercial da figura 13, sendo esta muito pior para o caso BSE onde não é

posśıvel, sequer, identificar a região inercial para o espectro de 𝜃𝑎. Na figura 14, a dissimilari-

dade não é tão clara, o que nos leva a concluir que os coespectros têm ‘poder’ de identificação

de (dis)similaridade muito menor do que os espectros: para o caso ASE, as diferenças nas

frequências normalmente associadas com a região inercial são praticamente impercept́ıveis no

coespectro 14-a; já para o caso BSE, é posśıvel perceber, em 14-b, o efeito da forte dissimi-

laridade observada em 13-b. Em ambos os casos, nos coespectros é dif́ıcil identificar o desvio
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Figura 13 – Espectros normalizados de temperatura 𝜃𝑎 e umidade 𝑞𝑎 para os casos ASE (a)
e BSE (b).

da declividade prevista na literatura (−7/3); já nos espectros, onde a previsão é de que a

declividade seja de −5/3, a identificação é mais clara.

Além disso, na figura 13-b, observa-se uma espécie de “corcova” nos espectros de

temperatura, sendo esta mais evidente no caso BSE. Duas menções a problemas parecidos

com este foram observadas na literatura: os espectros de temperatura de Champagne et al.

(1977) e um modelo de Hill (1978), ambos com uma corcova no final da região inercial; nos

dados, porém, ela se apresenta ao longo de todo a região inercial. Nesse sentido, uma análise

cuidadosa foi realizada no sentido de assegurar que o problema não estava relacionado ao

termopar utilizado nas medições. Espectros da temperatura 𝜃𝑏 (termopar instalado junto ao

Young 81000 ), da temperatura 𝜃𝑠 (do CSAT3), e de 𝜃𝑛 (uma temperatura reconstrúıda a

partir de 𝜃𝑠, e de 𝑞𝑎) foram analisados; as flutuações de 𝜃𝑛 foram obtidas a partir de

𝜃′𝑛 =

[︀
𝜃′𝑠 − 0,61𝜃𝑞′𝑎

]︀
[1 + 0,61𝑞𝑎]

; (4.22)

A comparação entre os espectros de temperatura é apresentada na figura 15. A corcova está

presente nos espectros de temperatura dos dois termopares (𝜃𝑎 e 𝜃𝑏); 𝜃𝑠 é a temperatura do

CSAT3, portanto é de se esperar que não apresente comportamento semelhante. O espectro

de 𝜃𝑛, reconstrúıda a partir de 𝜃𝑠 e de 𝑞, carrega as caracteŕısticas de 𝜃𝑠 para 𝑛 > 0,5 Hz, e

as caracteŕısticas de 𝑞 nas frequências menores. A corcova parece não ter muito efeito sobre

a similaridade entre os escalares para o caso ASE: os valores de 𝑟𝜃𝑞, rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 são altos.
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Figura 16 – Funções de quadratura velocidade vertical 𝑤, e os escalares 𝜃𝑎 e 𝑞𝑎 para os casos
ASE (a) e BSE (b).

Por sua vez, as funções de quadratura (figura 16) entre 𝑤 e um escalar deveriam ser

iguais a zero em todo o intervalo de frequências; em ambos os casos, observa-se que Qu𝑤𝑎 é

diferente de zero. Inclusive, os valores para o caso ASE são maiores do que os valores para

BSE, o que indica que esta função não é um bom identificador de similaridade. Nas figuras

17-a e 17-b são apresentadas as funções de fase: há uma defasagem maior entre os escalares no

caso BSE. Tanto as funções de fase quanto as quadraturas foram obtidas utilizando somente

o espectro de alta frequência, isto é, aquele formado por 30 blocos de 2 minutos cada. A

função de fase foi plotada sem suavização.

As funções de coerência Coh𝜃𝑞 e de correlação espectral 𝑅𝜃𝑞, dadas pelas equações

(2.53) e (2.53), têm sido utilizadas nas análises clássicas de similaridade entre escalares.

Da mesma forma, RTE𝜃𝑞(𝑛) tem sido usado para avaliar a similaridade entre os fluxos de

escalares; a esse último adicionamos, neste trabalho, o STE𝜃𝑞(𝑛). Uma vez que o limite

superior de STE𝜃𝑞(𝑛) é +1, essa é uma medida mais conveniente que RTE𝜃𝑞(𝑛). As funções

de coerência e correlação espectral são apresentadas nas figuras 18-a e 18-b. Como sabemos,

para que exista similaridade entre os escalares, tanto Coh𝜃𝑞 quanto 𝑅𝜃𝑞 devem ser iguais a

+1. Observe que, para o caso ASE, as duas funções se mantém muito próximas de +1 nas

altas frequências; o mesmo não acontece para BSE.

Na figura 19 foram plotadas cinco quantidades espectrais: 𝑅𝜃𝑞(𝑛), 𝑅𝑤𝜃(𝑛), 𝑅𝑤𝑞(𝑛),

RTE𝜃𝑞(𝑛), e STE𝜃𝑞(𝑛). As linhas horizontais do lado esquerdo representam os valores corres-
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pondentes obtidos através das estat́ısticas temporais, ou seja, 𝑟𝜃𝑞, 𝑟𝑤𝜃, 𝑟𝑤𝑞, rte𝜃𝑞, e ste𝜃𝑞 do

caso correspondente. Esta figura é representativa de um grande número de blocos nos quais

as baixas frequências apresentam uma queda repentina nas funções de correlação espectral

— em alguns dos casos de alta similaridade a queda não ocorre, ou é menos evidente. Essa

queda é bem conhecida na literatura, e discussões sobre o papel das baixas frequências as-

sociadas à altura da CLA são encontradas em McNaughton e Laubach (1998), Asanuma et

al. (2007) e Li et al. (2012); além disso, Kaimal et al. (1972) já haviam observado que os

espectros dos escalares não seguem a TSMO nas baixas frequências, e como consequência,

seus coespectros também não a seguem. O principal efeito desta queda é fazer com que o

coeficiente de correlação, e a eficiência de transferência entre os fluxos, sejam reduzidas a um

valor menor que seu correspondente espectral dentro da região inercial.

Uma questão que surge é: quanto as quedas de 𝑅𝜃𝑞(𝑛), RTE𝜃𝑞(𝑛) e STE𝜃𝑞(𝑛) nas

baixas frequências afetam os coespectros correspondentes? Uma conclusão imediata a partir

da figura 19-a, e do fato de que rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 são significativamente maiores que 𝑟𝜃𝑞, é que

os coespectros 𝜃 − 𝑞, 𝑤 − 𝜃 e 𝑤 − 𝑞 não são afetados da mesma forma. Para entender como

eles são afetados, foram obtidos os picos de frequência dos espectros compensados dados por
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Figura 20 – Exemplo de ajuste das funções (4.23) e (4.24) para obtenção dos picos dos coes-
pectros 𝑛Co𝜃𝑞 (a), 𝑛Co𝑤𝜃 (b) e 𝑛Co𝑤𝑞 (c).

𝑛Co𝜃𝑞, 𝑛Co𝑤𝜃 e 𝑛Co𝑤𝑞. Os picos de frequência foram obtidos por meio dos ajustes de

𝑛Co𝜃𝑞

𝜃′𝑞′
=

5

3Γ(2/5)Γ(3/5)

𝐵𝜃𝑞𝑛

1 + (𝐵𝜃𝑞𝑛)5/3
, (4.23)

𝑛Co𝑤𝑎

𝑤′𝑎′
=

7

3Γ(3/7)Γ(4/7)

𝐵𝑤𝑎𝑛

1 + (𝐵𝑤𝑎𝑛)7/3
(4.24)

aos coespectros (em (4.24) 𝑎 pode ser 𝜃 ou 𝑞). O ajuste foi feito com um método de mı́nimos

quadrados não-linear de Levenberg-Marquardt. As equações (4.23)–(4.24) têm a mesma forma

das equações usadas por Kaimal et al. (1972) e Kaimal (1973) para ajustar espectros e

coespectros na CLS. Embora essas funções não se ajustem perfeitamente à região inercial

dos coespectros, as frequências dos picos, cuja obtenção é o objetivo desses ajustes, são bem

previstas. De (4.23) e (4.24), os picos, em suas formas adimensionais são dados por

𝑓0𝜃𝑞 =

(︂
3

2

)︂3/5
𝑧

𝑢𝐵𝜃𝑞

, (4.25)

e

𝑓0𝑤𝑎 =

(︂
3

4

)︂3/7
𝑧

𝑢𝐵𝑤𝑎

. (4.26)

Um exemplo de ajuste para obtenção do pico do coespectro é apresentado na figura 20. Em

21-a e 21-b temos 𝑓0𝑤𝜃 × 𝑓0𝜃𝑞 e 𝑓0𝑤𝑞 × 𝑓0𝜃𝑞 para os casos em que Sf𝜃𝑞 > 650, ou seja, para

os casos considerados bons e intermediários: nas duas figuras, a frequência dos picos dos

coespectros 𝑤 − 𝑎 é maior que a frequência do pico do coespectro 𝜃 − 𝑞. Isso explica o fato

da queda de RTE𝜃𝑞(𝑛) e STE𝜃𝑞(𝑛) nas baixas frequências ter menos impacto sobre rte𝜃𝑞 e

ste𝜃𝑞 do que a queda de 𝑅𝜃𝑞(𝑛) sobre 𝑟𝜃𝑞. Nessa mesma figura também pode-se observar que

o transporte de calor ocorre em escalas menores do que as de transporte de vapor d’água.
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Se voltarmos nossa atenção para 𝑓0𝑤𝜃 e 𝑓0𝑤𝑞, vemos que eles são claramente dissimi-

lares: as baixas frequências de Co𝑤𝜃 e Co𝑤𝑞 não seguem a TSMO.

Na região inercial, conforme observado por Kaimal et al. (1972), os coespectros de

𝑤 − 𝜃 e 𝑤 − 𝑞 seguem a TSMO, e podem ser previstos como

𝑛Co𝑤𝑎

𝑤′𝑎′
= 𝛼1

𝑤𝑎𝜑𝐹𝜑
1/3
𝜖𝑒 (2𝜋𝜅𝑓)−4/3, (4.27)

com

𝜑𝜖𝑒 = (1 + 0,5|𝜁|2/3)3/2; (4.28)

𝜑𝐹 é dado por (4.39). Para os casos com Sf𝜃 > 1100 e Sf𝑞 > 800, nas figuras 22-a e 22-b, todos

os coespectros de 𝑤 − 𝜃 e 𝑤 − 𝑞 são plotados em conjunto. Nesta análise a diferença entre

os valores de 𝛼1
𝑤𝜃 e 𝛼1

𝑤𝑞 não deve ser interpretada como dissimilaridade entre 𝜃 e 𝑞 na região

inercial: deve-se levar em conta a separação espacial, a qual é um problema na região inercial

(mais detalhes são dados posteriormente), e a corcova presente nos espectros de temperatura.

Nesse sentido, podemos interpretar a figura 22 como evidência de que as previsões da TSMO

também se aplicam às altas frequências dos coespectros entre velocidade vertical e escalares;

de certa forma, isso está em concordância com a figura 19-a, onde vimos que 𝑅𝑤𝜃(𝑛) é muito

similar à 𝑅𝑤𝑞(𝑛) na região inercial até a frequência de Nyquist, ou de maneira equivalente

que ste𝜃𝑞 permanece muito próximo de +1 neste intervalo.
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Figura 22 – Comportamento dos coespectros de 𝑤 − 𝜃 (a) e 𝑤 − 𝑞 (b) na região inercial
mostrando que eles seguem a TSMO.

4.3.3.1 Separação espacial de sensores, tempo de resposta e path averaging

É fato conhecido que a separação espacial entre sensores afeta os resultados das

análises de dados micrometeorológicos; Dias (1994) atribuiu os pequenos valores da função de

coerência espectral nas altas frequências à separação de sensores — comportamento também

observado por Moncrieff et al. (1992) e posteriormente por Dias e Brutsaert (1996).

Na figura 23 é apresentado um exemplo de funções de coerência e de correlação

espectral entre os escalares. Cabe lembrar que temos dois conjuntos de sensores: um conjunto

𝑎, cujo tempo de resposta é menor (composto por 𝜃𝑎, 𝜃𝑠 e 𝑞𝑎), e um conjunto 𝑏, mais lento

(composto por 𝜃𝑏 e 𝑞𝑏).

Tomando a temperatura 𝜃𝑎 como escalar-padrão para todas as funções, observamos

que o efeito da separação espacial entre os dois conjuntos de sensores fica evidente ao observar

a função de coerência (figura 23-a) — as linhas que representam cada um dos conjuntos são

praticamente iguais nas altas frequências. A função de correlação espectral 𝑅𝜃𝑞(𝑛) (figura 23-

b) permite uma melhor identificação entre o tempo de resposta dos sensores; esta afirmação

é proveniente da diferença observada entre 𝑅𝜃𝑎𝑞𝑎 e 𝑅𝜃𝑎𝑞𝑏 , onde as umidades espećıficas são

medidas, respectivamente, por um sensor de resposta rápida (o KH2O) e por um sensor de

resposta lenta (o CS500). O efeito de separação espacial entre os conjuntos 𝑎 e 𝑏 é mais

evidente na observação de 𝑅𝜃𝑎𝜃𝑏 e 𝑅𝜃𝑎𝜃𝑠 do que na observação de Coh𝜃𝑎𝜃𝑏 e Coh𝜃𝑎𝜃𝑠 .
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Figura 23 – Exemplo de funções de coerência (a) e correlação espectral (b) entre 𝜃𝑎 e um
escalar 𝑎 para o caso 20040718–01:00.

Outro efeito que fica mais claro ao observar a função de correlação espectral 𝑅𝜃𝑎𝜃𝑠 é

o efeito de path averaging : enquanto 𝜃𝑎 é medida pontualmente por um termopar, 𝜃𝑠 é uma

média em um espaço de aproximadamente 10 cm (distância entre os transdutores do anemô-

metro sônico). Este efeito causa uma redução dos valores da correlação espectral nas altas

frequências. Efeito semelhante pode ser observado em 𝑅𝜃𝑎𝑞𝑎 , uma vez que a umidade espećıfica

medida pelo KH2O também é uma média num caminho ótico entre dois transdutores.

A função de correlação espectral é alta para todos os pares nas frequências inter-

mediárias; há reduções tanto nas altas (devido ao path averaging e à separação espacial)

quanto nas baixas frequências. Conjectura-se que, nas baixas frequências, ocorre a influência

de fenômenos atmosféricos de escalas maiores sobre a umidade, uma vez que as quedas são

devidas a esse escalar.

4.3.4 Taxas de dissipação e gradiente de produção

Para estimar as taxas de dissipação de temperatura e umidade precisamos dos espec-

tros em função do número de onda para as variáveis 𝑢′ (flutuação da componente horizontal

da velocidade do vento após a rotação de coordenadas), 𝜃′𝑎 e 𝑞′𝑎. O espectro em função do

número de onda é obtido a partir das equações (2.55) e (2.56) da seção 2.5, ou seja,

𝑘 =
2𝜋𝑛

𝑢
, e 𝐹𝑎𝑎(𝑘) =

𝑢

2𝜋
𝑆𝑎𝑎;
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Figura 24 – Espectros no domı́nio do número de onda para os casos ASE (a) e BSE (b).

𝑘 é o número de onda, 𝑎 pode ser 𝑢, 𝜃𝑎 ou 𝑞𝑎 e 𝑢 é a velocidade média horizontal. De acordo

com Wyngaard e Clifford (1977), os espectros 𝐹𝑎𝑎 devem ser corrigidos por

𝐹𝑚
𝑢𝑢 = 𝐹𝑢𝑢

(︃
1 − 1

9

𝑢′2

𝑢2
+

2

3

𝑣′2

𝑢2
+

2

3

𝑤′2

𝑢2

)︃
, (4.29)

e

𝐹𝑚
𝑎𝑎 = 𝐹𝑎𝑎

(︃
1 − 1

3

𝑢′2

𝑢2
+

1

3

𝑣′2

𝑢2
+

1

3

𝑤′2

𝑢2

)︃
; (4.30)

em (4.30), 𝑎 pode ser 𝑞 ou 𝜃. A t́ıtulo de exemplo, nas figuras 24-a e 24-b são apresentados

os espectros, devidamente normalizados e corrigidos, em função do número de onda para os

casos ASE e BSE.

No domı́nio do número de onda, o espectro de 𝑢 é

𝐹𝑢𝑢(𝑘) =
18

55
𝛼𝑒𝜖

2/3
𝑒 𝑘−5/3, (4.31)

com 𝛼𝑒 = 1,5. A constante longitudinal é (CHAMECKI; DIAS, 2004)

𝛼𝑢𝑢 =
18

55
𝛼𝑒 = 0,4909, (4.32)

então

𝐹𝑢𝑢(𝑘) = 𝛼𝑢𝑢𝜖
2/3
𝑒 𝑘−5/3; (4.33)
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a taxa de dissipação para a velocidade é

𝜖𝑒 =

[︂
𝐹𝑢𝑢𝑘

5/3

𝛼𝑢𝑢

]︂3/2
. (4.34)

Os espectros 𝐹𝑎𝑎 dos escalares são dados por

𝐹𝑎𝑎(𝑘) =
3

5
(2𝛼𝑒)𝜖

−1/3
𝑎𝑎 𝑘−5/3, (4.35)

com 𝛼𝑎𝑎 = 0,72. Aqui, a constante longitudinal é

𝛼1
𝑎𝑎 =

6

5
𝛼𝑎𝑎 = 0,864, (4.36)

então

𝐹𝑎𝑎(𝑘) = 𝛼1
𝑎𝑎𝜖𝑎𝑎𝜖

−1/3
𝑒 𝑘−5/3, (4.37)

e a taxa de dissipação para o escalar 𝑎 é da forma

𝜖𝑎𝑎 =
𝐹𝑎𝑎𝜖

1/3
𝑒 𝑘5/3

𝛼1
𝑎𝑎

. (4.38)

Nas equações (4.34) e (4.38) teremos como resultado um valor único para cada bloco

horário; as variáveis necessárias para o cálculo das taxas de dissipação são números de onda e

respectivas densidades espectrais 𝐹 . As taxas de dissipação devem ser calculadas somente para

a faixa inercial do espectro (ou seja, onde vale a lei dos −5/3); para tanto, foram definidas,

após análise dos espectros compensados, faixas de frequência aproximadas para as quais foram

calculadas as médias, tanto do número de onda 𝑘 quanto das densidades espectrais 𝐹𝑎𝑎. Os

espectros compensados foram utilizados por facilitarem a visualização da faixa inercial. As

faixas de frequência utilizadas para cada uma das variáveis estão representadas na figura 25.

A definição da faixa inercial para cada um dos espectros foi feita com base em todos os (84)

espectros do experimento. Obviamete a faixa de frequências definida pode ter se ajustado

muito bem a alguns dos espectros e nem tão bem a outros. Deve-se levar em conta ainda, as

corcovas dos espectros de temperatura.

As taxas de dissipação de 𝜃 e 𝑞, em função da variável de estabilidade de Monin-

Obukhov 𝜁, são apresentadas na figura 26. Nessa figura a linha sólida corresponde à estimativa

teórica do gradiente adimensional 𝜑𝐹 dada por

𝜑𝐹 = (1 − 16𝜁)−1/2, (4.39)

onde 𝐹 pode ser 𝐻 (fluxo de calor senśıvel) ou 𝐸 (fluxo de vapor d’água) (DYER; HICKS,

1970; DYER, 1974; BRUTSAERT, 1982, equação 4.45). Nessa abordagem, inicialmente pro-

posta por Ohtaki (1985), é posśıvel verificar que existe uma concordância entre grande parte
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Figura 25 – Exemplos de espectros compensados, com respectivas faixas de frequência utili-
zadas na obtenção de 𝜖𝑒 (a), e de 𝜖𝜃𝜃 e 𝜖𝑞𝑞 (b).

das taxas de dissipação estimadas e os gradientes adimensionais obtidos a partir da função

teórica. Se os dois são iguais, então os termos de transporte podem ser desprezados nas equa-

ções das variâncias; suposição semelhante foi feita por Warhaft (1976), Brost (1979) e Dias e

Brutsaert (1996). Nessa mesma figura, é posśıvel observar o desempenho dos Sf’s:

• se Sf𝜃 ≥ 1100 e Sf𝑞 ≥ 800 (alta similaridade): há um balanço entre o gradiente de

produção e a taxa de dissipação;

• se 800 ≤ Sf𝜃 < 1100 e 500 ≤ Sf𝑞 < 800 (similaridade intermediária): taxa de dissipação

é maior que o gradiente de produção; e

• se Sf𝜃 < 800 e Sf𝑞 < 500 (baixa similaridade): casos extremos em que dissipação é muito

maior que o gradiente de produção.

Na figura 27 é apresentada a diferença entre as taxas de dissipação e os gradientes

de produção como função dos números de fluxo escalar; nessa figura a importância dos Sf’s

é ainda mais evidente. O desequiĺıbrio para a temperatura é consideravelmente maior que

para a umidade. Novamente, a causa não está totalmente clara pois, como mencionado ante-

riormente, em função da presença da corcova nos espectros de temperatura, há uma grande

incerteza nas estimativas de 𝜖𝜃𝜃. É provável que a figura 27-a também mostre o efeito do

entranhamento do fluxo de calor senśıvel no topo da camada limite interna do lago (veja Li
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Figura 26 – Verificação do balanço entre gradiente de produção (linha sólida, equação (4.39))
e dissipação molecular (pontos) de temperatura (a) e de umidade (b)..

et al. (2012)) ou mesmo no topo da própria CLA; isso se reflete nos altos valores de rte𝜃𝑞.

Outra posśıvel causa desses desequiĺıbrios é a não-estacionariedade da variância dos escala-

res. Algumas observações em relação a este tópico podem ser encontradas em Cancelli et al.

(2012a, párag. 61).

4.4 Conclusões

De acordo com os resultados apresentados nas seções anteriores deste caṕıtulo, como

primeira conclusão temos o fato de que a similaridade perfeita entre escalares nem sempre é

observada na prática, principalmente quando se analisam dados de experimentos de campo.

Além disso, é importante saber como diagnosticar casos de dissimilaridade, e fazer a distinção

entre similaridade de fluxos de escalares e similaridade de escalares. Como vimos, nem todas

as funções de similaridade são adequadas na identificação de dissimilaridade, e diferentes

funções podem resultar em diferentes interpretações.

Um novo parâmetro adimensional — o número de fluxo de escalar — foi proposto

na seção 3.2, e sua validade foi testada nas subseções 4.3.2, 4.3.3, e 4.3.4. Os números Sf𝜃,

Sf𝑞 e Sf𝜃𝑞 dão uma medida relativa da força dos fluxos superficiais, e estão relacionados tanto

à similaridade entre os escalares, quanto ao equiĺıbrio entre os gradientes de produção e

dissipações moleculares de cada um dos escalares envolvidos, bem como de sua covariância.
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Figura 27 – Desequiĺıbrio entre gradiente de produção e dissipação molecular como função
dos números de fluxo de escalar Sf𝜃 (a) e Sf𝑞 (b).

Conforme previsto por Dias e Brutsaert (1996), o equiĺıbrio entre gradiente de produção e

dissipação molecular é tido como condição necessária para que exista similaridade entre os

escalares. Na análise de dados experimentais, no entanto, um desequiĺıbrio entre essas duas

quantidades foi observado em diversos casos; esse desequiĺıbrio pode ser previsto, de forma

precisa, por baixos valores de Sf. Sob a suposição de homogeneidade horizontal, a qual é

bastante razoável para o conjunto de dados, o desequiĺıbrio deve-se à importância do termo

de transporte. A não-estacionariedade das variâncias também pode ser um fator importante,

e deve ser investigada mais profundamente.

Um novo indicador de similaridade, ste𝜃𝑞 (equação (3.6) do caṕıtulo 3), foi proposto.

Sua vantagem em relação a rte𝜃𝑞 é o fato de que seu limite superior é +1. Entre os dois existe

uma relação não-linear, e ste𝜃𝑞 ≥ |rte𝜃𝑞|; essa desigualdade deve ser levada em conta quando os

dois são comparados. Assim como 𝑟𝑎𝑏 tem seu correspondente espectral, ste𝜃𝑞 e rte𝜃𝑞 também

tem os seus: RTE𝜃𝑞(𝑛) e STE𝜃𝑞(𝑛). Novamente, a principal vantagem de STE𝜃𝑞(𝑛) é que seu

limite superior é igual a +1, e seu comportamento é mais suave.

Nesta análise de similaridade pudemos observar diversos resultados relacionados aos

escalares, tais como: coeficientes de correlação espectral, eficiência de transferência espectral,

e eficiência simétrica de transferência; coeficientes de correlação espectral entre velocidade

vertical do vento e os dois escalares também foram observadas. Casos mostrando baixa si-

milaridade global entre os escalares possuem baixos coeficientes de correlação espectral; em



Caṕıtulo 4. Análise de dados experimentais 85

casos de alta similaridade, foi posśıvel observar os efeitos das baixas frequências, cuja in-

fluência é muito maior sobre a similaridade entre os escalares do que sobre a similaridade

entre seus fluxos. As quedas observadas nas baixas frequências dos indicadores espectrais de

similaridade é conhecida na literatura, e foi confirmada aqui: elas parecem ser consequência

do fato, também conhecido, de que as baixas frequências dos espectros, e dos coespectros, de

escalares não seguem a TSMO.

Diversos indicadores de similaridade com valor previsto na literatura como sendo +1

para condições de similaridade perfeita possuem diferentes significados. Em particular, 𝑟𝜃𝑞

mede similaridade entre as flutuações de 𝜃 e 𝑞 enquanto rte𝜃𝑞 e ste𝜃𝑞 medem similaridade

entre seus fluxos. Além disso, eles dão resultados diferentes: 𝑟𝜃𝑞 é sempre menor que, por

exemplo, ste𝜃𝑞. Valores relativamente baixos de 𝑟𝜃𝑞 (da ordem de 0,8 − 0,9) podem coexistir

com fluxos de escalares muito similares; isso deve-se ao fato de que as baixas frequências

dos coespectros 𝜃 − 𝑞, 𝑤 − 𝜃 e 𝑤 − 𝑞 são afetadas de forma diferente pelas grandes escalas

provenientes de fora da camada superficial.

Os resultados apresentados neste caṕıtulo, são parte das seguintes publicações: Dias

et al. (2010), Cancelli et al. (2012a), e Cancelli et al. (2012b).
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5 Simulações de grandes vórtices —
LES

Formalmente, em LES, qualquer variável 𝐴 pode ser decomposta como

𝐴 = ̃︀𝑎⏟ ⏞ 
parte resolvida

+ 𝑎𝑠𝑔𝑠;⏟ ⏞ 
parte não-resolvida

(5.1)

a parte resolvida compreende a faixa de escalas turbulentas que estão entre o menor tamanho

dos elementos de malha e a dimensão do domı́nio do fluxo simulado (ARYA, 1998). A parte

não-resolvida, também chamada de escala de subfiltro ou subgrade (do original em Inglês,

subgrid scale, ou simplesmente SGS), contém todas as escalas turbulentas de tamanho menor

que o tamanho dos elementos de malha utilizados na simulação.

As escalas de subgrade são importantes mesmo nos casos em que é muito menor do

que a parte resolvida do escoamento pois esses estão diretamente relacionadas com a dissi-

pação de energia. Portanto, as partes do escoamento correspondentes às escalas de subfiltro

devem ser representadas por modelos adequados, principalmente na região mais próxima à su-

perf́ıcie — nesta região os fluxos superficiais são compostos, em sua totalidade, pela parte de

subgrade, ou seja, a qualidade das informações geradas pelo modelo na região mais próxima

da superf́ıcie é totalmente dependente da qualidade do modelo de subgrade utilizado.

Simulações de grandes vórtices têm como resultado campos tridimensionais (tanto

dos campos de velocidade quanto dos campos dos escalares envolvidos), e temporais. A partir

de condições iniciais e de contorno adequadas, as simulações de grandes vórtices permitem

verificar o comportamento da atmosfera sob diferentes efeitos e aspectos.

Este caṕıtulo foi dividido da seguinte forma: uma descrição do modelo de simulação

de grandes vórtices utilizado é apresentada na seção 5.1, as configurações comuns a todas

as simulações são apresentadas na seção 5.2, e dois grupos de simulações são descritos e

analisados nas seções 5.3 e 5.4.

5.1 Descrição do modelo

A base do código de LES utilizado no desenvolvimento deste trabalho está descrita

em Kumar et al. (2006), e é originária de Albertson (1996), Albertson e Parlange (1999a)

e Albertson e Parlange (1999b). Com base nesses trabalhos, uma descrição do modelo é

apresentada na sequência; como o objetivo aqui é aplicar o modelo a diferentes cenários,
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a descrição apresentada é relativamente sucinta, e diversos detalhes foram omitidos. Cabe

mencionar que o código de LES utilizado aqui foi disponibilizado pelo Departamento de Me-

teorologia da Pennsylvania State University, e todas as simulações foram realizadas utilizando

os recursos computacionais desse Departamento.

5.1.1 Campo de velocidades

Para um fluido incompresśıvel, a equação de conservação de massa é

𝜕𝑈𝑖

𝜕𝑥𝑖
= 0, (5.2)

e a equação de conservação de momentum é

𝜕𝑈𝑖

𝜕𝑡
+ 𝑈𝑗

𝜕𝑈𝑖

𝜕𝑥𝑗
= −1

𝜌

𝜕𝑃

𝜕𝑥𝑖
+ 𝜈

𝜕2𝑈𝑖

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
− 𝑔𝛿𝑖3, 𝑖, 𝑗 = 1, 2, 3; (5.3)

𝛿𝑖3 é a delta de Kroenecker (em 𝑗 = 3), 𝑈𝑖 é a velocidade instantânea na direção 𝑥𝑖, 𝑃 é

pressão, 𝜈 é a viscosidade cinemática, 𝑔 é a aceleração da gravidade. O sistema de coordenadas

utilizado é o cartesiano, sendo 𝑥1 = 𝑥, 𝑥2 = 𝑦 e 𝑥3 = 𝑧; o escoamento se desenvolve ao longo

da direção 𝑥, e 𝑧 é normal à parede (ou superf́ıcie) — veja a figura 28.

Uma idéia fundamental da técnica de LES é aplicação de um filtro, o qual pode ser

expĺıcito ou impĺıcito; neste modelo utiliza-se o tipo impĺıcito no qual o próprio esquema

de discretização numérica funciona como um filtro de passa-baixa: a todos os campos do

escoamento é aplicado um filtro geral 𝐺 que define a sua parte resolvida; para um campo 𝑈𝑖,

a parte resolvida ̃︀𝑢𝑖 é definida como

̃︀𝑢𝑖(𝑥1, 𝑥2, 𝑥3) =

∮︁
𝑈𝑖(𝑥1𝑠𝑔𝑠 , 𝑥2𝑠𝑔𝑠 , 𝑥3𝑠𝑔𝑠)𝐺(∆𝑥1,∆𝑥2,∆𝑥3)𝑑𝑥1𝑠𝑔𝑠𝑑𝑥2𝑠𝑔𝑠𝑑𝑥3𝑠𝑔𝑠 , (5.4)

onde ∆𝑥1 = 𝑥1−𝑥1𝑠𝑔𝑠 , ∆𝑥2 = 𝑥2−𝑥2𝑠𝑔𝑠 e ∆𝑥3 = 𝑥3−𝑥3𝑠𝑔𝑠 ; detalhes sobre o processo e efeitos

da filtragem podem ser obtidos em Leonard (1974) e Aldama (1990). Desta forma, após a

aplicação da aproximação de Boussinesq (ALBERTSON, 1996; ALBERTSON; PARLANGE,

1999b), e do filtro (5.4), as equações de conservação da massa, e de conservação de momentum

filtradas são, respectivamente,

𝜕̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑖

= 0, (5.5)

e

𝜕̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑡

+
𝜕̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗
𝜕𝑥𝑗

= − 1

𝜌0

𝜕̃︀𝑝′′
𝜕𝑥𝑖

+ 𝜈
𝜕2̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗

− 𝜕𝑅𝑖𝑗

𝜕𝑥𝑗
+ ̃︀𝛽𝛿𝑖3, (5.6)
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onde 𝑖, 𝑗 = 1, 2, 3, ̃︀𝛽 =
̃︀𝜃′′
𝜃0
𝑔 (para 𝑖 = 3) representa o empuxo, e o termo ̃︀𝑢𝑗 𝜕̃︀𝑢𝑖

𝜕𝑥𝑗
foi substitúıdo

por
𝜕̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗

𝜕𝑥𝑗
; (′′) representa desvios a partir do equiĺıbrio hidrostático, por exemplo: 𝑝′′ = 𝑝−⟨𝑝⟩,

onde ⟨·⟩ representa a média horizontal da variável. A parte de subgrade do tensor total de

tensões é representada por

𝑅𝑖𝑗 = ̃︂𝑢𝑖𝑢𝑗 − ̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗. (5.7)

Algumas manipulações matemáticas podem ser feitas com as equações (5.5), (5.6) e

(5.7) de forma a facilitar a implementação da solução numérica. Inicialmente, é conveniente

remover o traço de 𝑅𝑖𝑗,

𝜏𝑖𝑗 = 𝑅𝑖𝑗 −
1

3
𝑅𝑘𝑘𝛿𝑖𝑗, (5.8)

e somá-lo ao termo de pressão, ou seja,

̃︀𝑝1 =
̃︀𝑝′′
𝜌0

+
1

3
𝑅𝑘𝑘; (5.9)

agora, substituindo essas duas últimas equações em (5.6), temos

𝜕̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑡

+
𝜕̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗
𝜕𝑥𝑗

= −𝜕̃︀𝑝1
𝜕𝑥𝑖

+ 𝜈
𝜕2̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗

− 𝜕𝜏𝑖𝑗
𝜕𝑥𝑗

+ ̃︀𝛽𝛿𝑖3; (5.10)

𝜏𝑖𝑗 é o tensor de tensões da parte de subgrade, e precisa ser parametrizado.

O termo convectivo pode ser substitúıdo por sua identidade com o fluxo incompres-

śıvel (ORSZAG; PAO, 1974), ou seja,

𝜕

𝜕𝑥𝑗
̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗 = ̃︀𝑢𝑗 (︂𝜕̃︀𝑢𝑖

𝜕𝑥𝑗
− 𝜕̃︀𝑢𝑗
𝜕𝑥𝑖

)︂
+

1

2

𝜕

𝜕𝑥𝑖
̃︀𝑢𝑗̃︀𝑢𝑗; (5.11)

combinando o último termo do lado direito da equação anterior com ̃︀𝑝1, ou seja,

̃︀𝑝0 =
̃︀𝑝′′
𝜌0

+
1

3
𝑅𝑘𝑘 +

1

2
̃︀𝑢𝑗̃︀𝑢𝑗, (5.12)

e agora substituindo na equação para o momentum, obtém-se

𝜕̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑡

+ ̃︀𝑢𝑗 (︂𝜕̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗

− 𝜕̃︀𝑢𝑗
𝜕𝑥𝑖

)︂
= −𝜕̃︀𝑝0

𝜕𝑥𝑖
+ 𝜈

𝜕2̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗

− 𝜕𝜏𝑖𝑗
𝜕𝑥𝑗

+ ̃︀𝛽𝛿𝑖3. (5.13)

Em LES é de praxe adimensionalizar as equações. Para tanto, utiliza-se uma escala

de comprimento, em geral a altura da camada limite atmosférica (𝑧𝑖) ou uma outra altura

relevante 𝑧𝑠 (por exemplo, a altura do domı́nio do modelo), e uma escala velocidade, 𝑢𝑠, de

forma que as equações de conservação de massa e de momentum podem ser reescritas como

𝜕̂︀̃︀𝑢𝑖
𝜕 ̂︀𝑥𝑖 = 0 (5.14)



Caṕıtulo 5. Simulações de grandes vórtices — LES 89

e

𝜕̂︀̃︀𝑢𝑖
𝜕̂︀𝑡 + ̂︀̃︀𝑢𝑖(︃𝜕̂︀̃︀𝑢𝑖

𝜕 ̂︀𝑥𝑗 − 𝜕̂︀̃︀𝑢𝑗
𝜕 ̂︀𝑥𝑖
)︃

= −𝜕
̂︀̃︀𝑝0
𝜕 ̂︀𝑥𝑖 +

1

𝑅𝑒𝜏

𝜕2̂︀̃︀𝑢𝑖
𝜕 ̂︀𝑥𝑖𝜕 ̂︀𝑥𝑖 − 𝜕̂︀𝜏𝑖𝑗

𝜕 ̂︀𝑥𝑖 +
̂︀̃︀𝛽𝛿𝑖3; (5.15)

“̂︀” indica que a variável é adimensional, e: ̂︀̃︀𝑢 = ̃︀𝑢𝑖/𝑢𝑠, ̂︀𝑥𝑖 = 𝑥𝑖/𝑧𝑠, ̂︀𝑡 = 𝑡𝑢𝑠/𝑧𝑠,
𝜕

𝜕̂︁𝑥𝑗
= 𝑧𝑠

𝜕
𝜕𝑥𝑗

.

Com a equação adimensionalizada é posśıvel analisar a ordem de magnitude de cada um

dos termos. Em geral, 𝑧𝑠 ∼ O(1000 m), 𝑢𝑠 ∼ O(1 m s−1); 1/𝑅𝑒𝜏 ∼ 10−8, o que significa que

o termo viscoso, 1
𝑅𝑒𝜏

𝜕2̂︀̃︀𝑢𝑖

𝜕 ̂︀𝑥𝑖𝜕̂︀𝑥𝑖
, é muitas ordens de grandeza menor que os outros termos po-

dendo ser desprezado. Para simplificar a notação, o “chapéu”, que indica a adimensionalidade

das variáveis, será omitido, porém, cabe lembrar que daqui em diante estaremos falando de

equações adimensionalizadas.

O campo tridimensional de velocidades é dado pelas equações (5.14) e (5.15); o

termo de SGS, 𝜏𝑖𝑗, precisa ser parametrizado — o modelo de SGS para 𝜏𝑖𝑗 é apresentado na

sequência.

5.1.1.1 Modelo de SGS para o campo de velocidades

O fechamento da equação de conservação de momentum é obtido através da mode-

lagem de 𝜏𝑖𝑗 em função do campo de velocidades resolvido. Segundo Bou-Zeid et al. (2005),

a parametrização clássica de Smagorinsky (1963) é a mais utilizada e tem a seguinte forma:

𝜏𝑖𝑗 = −2𝜈𝑇 ̃︀𝑆𝑖𝑗 = −2(𝑐𝑆,Δ∆)2|̃︀𝑆|̃︀𝑆𝑖𝑗; (5.16)

𝜈𝑇 é a viscosidade turbulenta, |̃︀𝑆| é a magnitude do tensor taxa de tensões resolvido, e o

tensor taxa de tensões resolvido é ̃︀𝑆𝑖𝑗 =
1

2

(︂
𝜕 ̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑥𝑗

+
𝜕̃︀𝑢𝑗
𝜕𝑥𝑖

)︂
. (5.17)

O coeficiente de Smagorinsky — 𝑐𝑆,Δ — é o único parâmetro desconhecido na equação

(5.16). Diversas adaptações estão dispońıveis para este coeficiente. O modelo utilizado aqui

foi sugerido por Bou-Zeid et al. (2005), e é uma espécie de junção dos modelos de Germano

et al. (1991) e Porté-Agel et al. (2000); do original em Inglês, esse modelo é chamado de

Lagrangian scale-dependent subgrid-scale (SGS) model, e tem a forma

𝑐2𝑆,Δ =

⟨𝐿𝑖𝑗𝑀𝑖𝑗⟩
⟨𝑀𝑖𝑗𝑀𝑖𝑗⟩(︁

⟨𝑄𝑖𝑗𝑁𝑖𝑗⟩⟨𝑀𝑖𝑗𝑀𝑖𝑗⟩
⟨𝑁𝑖𝑗𝑁𝑖𝑗⟩⟨𝐿𝑖𝑗𝑀𝑖𝑗⟩

)︁ . (5.18)

𝐿𝑖𝑗 e 𝑀𝑖𝑗 são provenientes do modelo de Germano et al. (1991) enquanto 𝑄𝑖𝑗 e 𝑁𝑖𝑗 são

provenientes do modelo de Porté-Agel et al. (2000). 𝐿𝑖𝑗 é dado por

𝐿𝑖𝑗 = 𝑇𝑖𝑗 − 𝜎𝑖𝑗 = ̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗 − ̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗, (5.19)
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∆ é a escala da grade de simulação, e 𝛼∆ representa o chamado test-filter scale. 𝜎𝑖𝑗 é o tensor

de tensões na escala ∆, 𝑇𝑖𝑗 é o tensor de tensões na escala 𝛼∆, e 𝐿𝑖𝑗 é o tensor de tensões

nas escalas intermediárias entre ∆ e 𝛼∆. Por sua vez, 𝑀𝑖𝑗 é dado por

𝑀𝑖𝑗 = 2∆2
[︁
|̃︀𝑆|̃︀𝑆𝑖𝑗 − 𝛼2𝛽|̃︀𝑆|̃︀𝑆𝑖𝑗

]︁
, (5.20)

com 𝛽 = 𝑐2𝑠,𝛼Δ/𝑐
2
𝑠,Δ. O tensor de tensões resolvido 𝑄𝑖𝑗 (escalas entre ∆ e 𝛼2∆) é dado por

𝑄𝑖𝑗 = ̂︂̃︀𝑢𝑖̃︀𝑢𝑗 − ̂︀̃︀𝑢𝑖̂︀̃︀𝑢𝑗, (5.21)

e 𝑁𝑖𝑗 é

𝑁𝑖𝑗 = 2∆2

[︂
|̂̃︀𝑆|̃︀𝑆𝑖𝑗 − 𝛼4𝛽2|̃︀𝑆|̃︀𝑆𝑖𝑗

]︂
. (5.22)

Mais detalhes deste modelo são encontrados em Bou-Zeid et al. (2005).

5.1.2 Campos de escalares

Um campo escalar qualquer 𝐶, conservativo, pode ser representado pela equação de

transporte

𝜕𝐶

𝜕𝑡
+ 𝑈𝑗

𝜕𝐶

𝜕𝑥𝑗
= 𝐷𝑐

𝜕2𝐶

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
, 𝑗 = 1, 2, 3, (5.23)

onde 𝐷𝑐 representa sua difusividade molecular. Assim como o campo de velocidades, o campo

escalar resolvido é definido através do filtro dado pela equação (5.4), que aplicada à (5.23)

resulta em

𝜕̃︀𝑐
𝜕𝑡

+ ̃︀𝑢𝑗 𝜕̃︀𝑐
𝜕𝑥𝑗

= 𝐷𝑐
𝜕2̃︀𝑐

𝜕𝑥𝑗𝜕𝑥𝑗
− 𝜕𝜋𝑐𝑗
𝜕𝑥𝑗

. (5.24)

O fluxo de subgrade 𝜋𝑐𝑗 é representado por

𝜋𝑐𝑗 = ̃︀𝑢𝑗𝑐𝑠𝑔𝑠 + 𝑢𝑗𝑠𝑔𝑠̃︀𝑐+ 𝑢𝑗𝑠𝑔𝑠𝑐𝑠𝑔𝑠. (5.25)

A adimensionalização da equação de transporte para um escalar é obtida de forma

semelhante à adimensionalização da equação para o campo de velocidades: utiliza-se a mesma

escala de comprimento, no caso 𝑧𝑠, a mesma escala de velocidade 𝑢𝑠, e uma escala 𝑐𝑠 =

(𝜋𝑐3/𝑢𝑠) — o ı́ndice 3 indica a direção vertical, ou seja, 𝜋𝑐3 é o fluxo vertical do escalar 𝑐.

Utilizando “̂︀” para indicar que a equação está em sua forma adimensional, temos

𝜕̂︀̃︀𝑐
𝜕̂︀𝑡 + ̂︀̃︀𝑢𝑗 𝜕̂︀̃︀𝑐

𝜕̂︀𝑥𝑗 =
𝐷𝑐

𝑢𝑠𝑧𝑠

𝜕2̂︀̃︀𝑐
𝜕̂︀𝑥𝑗𝜕̂︀𝑥𝑗 − 𝜕̂︀𝜋𝑐𝑗

𝜕̂︀𝑥𝑗 ; (5.26)
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se analisarmos a ordem de grandeza dos termos, veremos que

𝐷𝑐

𝑢𝑠𝑧𝑠
=

𝐷𝑐

𝜈𝑅𝜏

= O

(︂
1

R𝜏

)︂
≈ O(10−8), (5.27)

indicando que o termo difusivo pode ser desprezado. Portanto, a equação de transporte para

um escalar, eliminando o sinal “̂︀” para facilitar a notação, se torna

𝜕̃︀𝑐
𝜕𝑡

+ ̃︀𝑢𝑗 𝜕̃︀𝑐
𝜕𝑥𝑗

= −𝜕𝜋𝑐𝑗
𝜕𝑥𝑗

. (5.28)

Note que, deste ponto em diante, as variáveis estão em sua forma adimensional. Repare ainda,

que a equação (5.28) pode ser escrita para qualquer escalar. Nas simulações realizadas neste

trabalho foram utilizados dois escalares: a temperatura 𝜃, e a umidade espećıfica do ar 𝑞.

Nesse sentido, as equações de transporte são

𝜕̃︀𝜃
𝜕𝑡

+ ̃︀𝑢𝑗 𝜕̃︀𝜃
𝜕𝑥𝑗

= −𝜕𝜋𝜃𝑗
𝜕𝑥𝑗

(5.29)

e

𝜕̃︀𝑞
𝜕𝑡

+ ̃︀𝑢𝑗 𝜕̃︀𝑞
𝜕𝑥𝑗

= −𝜕𝜋𝑞𝑗
𝜕𝑥𝑗

. (5.30)

Da mesma forma que 𝜏𝑖𝑗 precisa ser parametrizado, 𝜋𝜃𝑗 e 𝜋𝑞𝑗 também precisam; suas para-

metrizações são apresentadas na próxima subseção.

5.1.2.1 Modelo de SGS para os escalares

O fechamento das equações de transporte para os escalares (equações (5.29) e (5.30))

é obtido através das parametrizações para 𝜋𝜃𝑗 e 𝜋𝑞𝑗 que representam, respectivamente, a parte

de SGS dos fluxos de calor e umidade espećıfica. De acordo com Albertson (1996), para os

escalares, mantém-se a mesma idéia do modelo de Smagorinsky e utiliza-se a difusividade

turbulenta 𝐷𝑐𝑇 :

𝜋𝑐𝑗 = −𝐷𝑐𝑇

𝜕̃︀𝑐
𝜕𝑥𝑗

; (5.31)

𝐷𝑐𝑇 pode ser relacionada com a viscosidade turbulenta por um número adimensional, por

exemplo, o número de Schmidt:

𝐷𝑐𝑇 =
𝜈𝑇
𝑆𝑐
. (5.32)

Nesse sentido, o termo 𝜋𝜃𝑗 é parametrizado como:

𝜋𝜃𝑗 = − 𝜈𝑇
𝑃𝑟𝑠𝑔𝑠

𝜕̃︀𝜃
𝜕𝑥𝑗

, (5.33)
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onde 𝑃𝑟𝑠𝑔𝑠 é o número de Prandtl (em geral prescrito como um valor constante e igual a 0,4),

e 𝜈𝑇 é a viscosidade turbulenta. Por sua vez, para a umidade espećıfica temos

𝜋𝑞𝑗 = − 𝜈𝑇
𝑆𝑐𝑠𝑔𝑠

𝜕̃︀𝑞
𝜕𝑥𝑗

; (5.34)

𝑆𝑐𝑠𝑔𝑠 é o número de Schmidt (neste trabalho: 𝑆𝑐𝑠𝑔𝑠 = 𝑃𝑟𝑠𝑔𝑠). As variáveis ̃︀𝜃 e ̃︀𝑞 representam

as partes resolvidas de cada escalar.

5.1.3 Condições de contorno do modelo

As condições de contorno nas direções horizontais são periódicas, de forma que, para

uma variável qualquer 𝐴 do escoamento, temos

𝐴(𝑥+𝑚𝐿𝑥, 𝑦 + 𝑛𝐿𝑦, 𝑧) = 𝐴(𝑥, 𝑦, 𝑧); (5.35)

𝐿𝑥 e 𝐿𝑦 são as dimensões do domı́nio em 𝑥 e 𝑦, e 𝑚 e 𝑛 são inteiros. De maneira simples, o que

a equação (5.35) diz, é que tudo o que sai do lado direito do domı́nio, entra novamente pelo

lado esquerdo; esta condição garante o desenvolvimento completo do escoamento turbulento

tanto na entrada quanto na sáıda do domı́nio.

O topo do domı́nio deve ser colocado bem acima da altura da camada limite atmos-

férica, e a condição de contorno utilizada é a de que todos os gradientes são nulos, ou seja,

não há trocas entre o topo do domı́nio e a atmosfera acima dele; portanto:

𝜕̃︀𝑢
𝜕𝑧

=
𝜕̃︀𝑣
𝜕𝑧

=
𝜕̃︀𝜃
𝜕𝑧

=
𝜕̃︀𝑞
𝜕𝑧

= ̃︀𝑤 = 0, em z = topo. (5.36)

A variável ̃︀𝑤 é a parte resolvida da velocidade vertical. Uma camada de amortecimento é

utilizada no topo do domı́nio para dissipar a energia e previnir reflexão de ondas de gravidade

para dentro do domı́nio (KUMAR et al., 2006).

Segundo Albertson (1996), a estrutura turbulenta da base do domı́nio é a parte mais

cŕıtica do modelo; na base, a turbulência mecânica é produzida como resultado do atrito

com a parede e, ao mesmo tempo, o fluxo de calor responsável pelos movimentos convectivos

também é introduzido na parede. A condição de contorno na base do domı́nio é formulada

com base na Teoria de Similaridade de Monin-Obukhov onde a tensão superficial instantânea

é escrita como função das velocidades instantâneas horizontais (̃︀𝑢 e ̃︀𝑣) no primeiro ponto de

grade acima da superf́ıcie (KUMAR et al., 2006):

𝜏𝑥𝑧 = −𝑢2*

⎡⎣ ̂︀̃︀𝑢√︁̂︀̃︀𝑢2 + ̂︀̃︀𝑢2
⎤⎦ , (5.37)
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e

𝜏𝑦𝑧 = −𝑢2*

⎡⎣ ̂︀̃︀𝑣√︁̂︀̃︀𝑢2 + ̂︀̃︀𝑢2
⎤⎦ ; (5.38)

o sinal “̂︀” indica que deve-se utilizar a variável na escala 2∆ (test filtered scale). A velocidade

de fricção 𝑢* é dada por

𝑢* =
𝜅

√︁̂︀̃︀𝑢2 + ̂︀̃︀𝑣2
ln
(︁

𝑧
𝑧0

)︁
− Φ𝑚

(︀
𝑧
𝐿𝑜

)︀ ; (5.39)

𝑧0 é a rugosidade de momentum, 𝐿𝑜 é o comprimento de Obukhov, e 𝜅 é a constante de von

Karman. Além disso,

Φ𝑚

(︁ 𝑧

𝐿𝑜

)︁
=

∫︁ 𝑧/𝐿𝑜

𝑧0/𝐿𝑜

[1 − 𝜑𝑚(𝑥)]
𝑑𝑥

𝑥
(5.40)

é a função de correção de estabilidade de Monin-Obukhov (equação ??) para os gradientes

adimensionais de velocidade (𝜑𝑚) e de um escalar 𝑐 (𝜑𝑐),

𝜑𝑚 = −𝜅𝑧
𝑢*

𝑑𝑈

𝑑𝑧
e 𝜑𝑐 = −𝜅𝑧𝑢*̃︀𝑤̃︀𝑐 𝑑𝐶

𝑑𝑧
,

os quais, para condições instáveis (𝑧/𝐿𝑜 < 0), podem ser aproximados pela formulação de

Cheng e Brutsaert (2005), ou seja,

𝜑𝑚 =
(︁

1 − 15,2
𝑧

𝐿𝑜

)︁−0,25

, (5.41)

𝜑𝑐 =
(︁

1 − 15,2
𝑧

𝐿𝑜

)︁−0,5

. (5.42)

Para a camada convectiva a medida de estabilidade é dada pela razão 𝑧/𝐿𝑜; 𝑧 representa

uma altura genérica. A variável de estabilidade de Monin-Obukhov (𝜁) é válida somente para

a camada limite superficial.

5.1.4 Solução numérica

A solução numérica do modelo de LES, composto pelas equações (??), (5.16), (5.29),

(5.30), (5.33), e (5.34), com as condições de contorno apresentadas na subseção 5.1.3, é

obtida através da aplicação de um método pseudo-espectral nas duas direções horizontais, e

diferenças finitas centradas de segunda-ordem na direção vertical. A integração no tempo é

realizada através do método Adams-Bashforth. Uma vez que a solução numérica do modelo

utilizado já estava implementada, apenas as linhas gerais relacionadas à sua solução são

apresentadas aqui.
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Figura 28 – Representação genérica do domı́nio do modelo.

5.1.4.1 Domínio computacional

Modelos de LES são tridimensionais, portanto o domı́nio é composto pelas dimensões

𝐿𝑥 (longitudinal), 𝐿𝑦 (transversal), e 𝐿𝑧 (vertical) divididos respectivamente em 𝑁𝑥, 𝑁𝑦 e 𝑁𝑧

pontos de grade, de forma que os espaçamentos (dimensionais) entre eles são

∆𝑥 =
𝐿𝑥

𝑁𝑥

, ∆𝑦 =
𝐿𝑦

𝑁𝑦

, ∆𝑧 =
𝐿𝑧

𝑁𝑧 − 1
; (5.43)

o volume do domı́nio, dado por 𝐿𝑥 × 𝐿𝑦 × 𝐿𝑧, é coberto por um total de 𝑁𝑥 × 𝑁𝑦 × 𝑁𝑧

nós. Como as direções horizontais são periódicas, considera-se que o último nó também é

o primeiro, desta forma há 𝑁𝑥 (ou 𝑁𝑦) espaços de tamanho ∆𝑥 entre os nós; na direção

vertical há 𝑁𝑧 − 1 espaçamentos entre os nós. As dimensões do domı́nio devem ser, pelo

menos, maiores que a altura da camada limite (≈ 1 − 2 km). Uma representação genérica do

domı́nio tridimensional do modelo é apresentada na figura 28.

Na direção vertical a velocidade é armazenada a uma distância ∆𝑧/2 das outras

variáveis: 𝑤 começa na parede/superf́ıcie e termina no topo do domı́nio enquanto as outras

variáveis (𝑢, 𝑣, 𝜃, 𝑞, 𝑝) se iniciam em ∆𝑧/2 e continuam em intervalos ∆𝑧 até ∆𝑧/2 acima
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Figura 29 – Representação dos pontos mais próximos da superf́ıcie (a) e do topo do domı́nio
(b) do modelo com variáveis calculadas em cada um deles. Adaptada de Albertson
(1996).

do topo do domı́nio (isto é, em 𝑧 = 𝐿𝑧 + ∆𝑧/2); as condições de contorno na superf́ıcie,

no entanto, são impostas em 𝑧 = 0. Na figura (29) são representados os pontos próximos

à superf́ıcie, e os pontos próximos ao topo do domı́nio com respectivas variáveis calculadas

em cada um deles. A explicação para este deslocamento da solução de 𝑤 deve-se à solução

numérica da pressão, cujo detalhamento pode ser encontrado em Albertson (1996).

5.1.4.2 Derivadas espaciais

Como já citado anteriormente, as direções horizontais são resolvidas com um método

pseudo-espectral, e a direção vertical com um método de diferenças finitas. Nesse sentido, a

forma de discretização de cada uma das direções é apresentada na sequência.
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Direções horizontais (𝑥 e 𝑦)

A parte resolvida, por exemplo, de um campo 𝐴 pode ser obtida através de

̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧) =
∑︁
𝑘𝑥

∑︁
𝑘𝑦

̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)𝑒𝑖(𝑘𝑥𝑥+𝑘𝑦𝑦), (5.44)

onde ̂︀𝑎 é a transformada de Fourier discreta associada a ̃︀𝑎, 𝑘𝑥 e 𝑘𝑦 são números de onda nas

direções 𝑥 e 𝑦 com somas sobre os intervalos −𝑁𝑥/2 + 1 ≤ 𝑘𝑥 ≤ 𝑁𝑥/2 e −𝑁𝑦/2 + 1 ≤ 𝑘𝑦 ≤
𝑁𝑦/2, e 𝑖 =

√
−1 (ALBERTSON; PARLANGE, 1999a). As derivadas parciais de 𝑥 e 𝑦 são

𝜕̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧)

𝜕𝑥
=
∑́︁
𝑘𝑥

∑́︁
𝑘𝑦

[̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)(𝑖𝑘𝑥)] 𝑒𝑖(𝑘𝑥𝑥+𝑘𝑦𝑦), (5.45)

e

𝜕̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧)

𝜕𝑦
=
∑́︁
𝑘𝑥

∑́︁
𝑘𝑦

[̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)(𝑖𝑘𝑦)] 𝑒
𝑖(𝑘𝑥𝑥+𝑘𝑦𝑦). (5.46)

O sinal “´” denota a soma sobre todos os números de onda, exceto sobre o número de onda

equivalente à frequência de Nyquist. A transformação em (5.44) é inverśıvel, ou seja, ̃︀𝑎⇐⇒ ̂︀𝑎.

Por conveniência, nas duas últimas equações, os termos entre colchetes podem ser escritos

como ̂︀𝑎′𝑥 e ̂︀𝑎′𝑦, de forma que as linhas representam a derivada da transformada de Fourier,

ou seja,

𝜕̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧)

𝜕𝑥
⇐⇒ ̂︀𝑎′𝑥, e

𝜕̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧)

𝜕𝑦
⇐⇒ ̂︀𝑎′𝑦,

sendo que ̂︀𝑎′𝑥 = ̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)(𝑖𝑘𝑥) e ̂︀𝑎′𝑦 = ̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)(𝑖𝑘𝑦). Essa aproximação é aplicada em

todos os nós dos planos horizontais, com 𝑧 constante (ALBERTSON; PARLANGE, 1999b).

As derivadas de segunda ordem são obtidas de maneira semelhante:

𝜕2̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧)

𝜕𝑥𝜕𝑥
=
∑́︁
𝑘𝑥

∑́︁
𝑘𝑦

[︀̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)(−𝑘2𝑥)
]︀
𝑒𝑖(𝑘𝑥𝑥+𝑘𝑦𝑦), (5.47)

e

𝜕2̃︀𝑎(𝑥, 𝑦, 𝑧)

𝜕𝑦𝜕𝑦
=
∑́︁
𝑘𝑥

∑́︁
𝑘𝑦

[︀̂︀𝑎(𝑘𝑥, 𝑘𝑦, 𝑧)(−𝑘2𝑦)
]︀
𝑒𝑖(𝑘𝑥𝑥+𝑘𝑦𝑦). (5.48)

As transformadas de Fourier são calculadas utilizando o algoritmo FFTW — Fastest Fou-

rier Transform in the West (FRIGO; JOHNSON, 2005) para solução de Transformadas de

Fourier.
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Direção vertical (𝑧)

Na direção vertical as variáveis são obtidas através de uma aproximação por diferen-

ças finitas centradas. Menção especial deve ser feita ao fato de que, na vertical, a componente

de velocidade 𝑤 é calculada em pontos diferentes das outras variáveis. Desta forma, a dis-

cretização da derivada parcial em relação a 𝑧, por exemplo para o campo de velocidades ̃︀𝑢𝑖,
é

𝜕̃︀𝑢𝑖
𝜕𝑧

(𝑥, 𝑦, 𝑧) =
̃︀𝑢𝑖 (︀𝑥, 𝑦, 𝑧 + Δ𝑧

2

)︀
− ̃︀𝑢𝑖 (︀𝑥, 𝑦, 𝑧 − Δ𝑧

2

)︀
∆𝑧

. (5.49)

Desta forma, e de acordo com a figura 29, a velocidade ̃︀𝑢(𝑖, 𝑗, 𝑘) — onde 𝑖, 𝑗 e 𝑘 são ı́ndices

dos pontos de grade nas direções 𝑥, 𝑦 e 𝑧 respectivamente — é obtido a uma distância ∆𝑧/2

acima de ̃︀𝑤(𝑖, 𝑗, 𝑘). Para um ponto de grade 𝑘 qualquer, a equivalência entre os ı́ndices (dos

pontos de grade) das derivadas de ̃︀𝑎 em relação à direção vertical é

𝜕̃︀𝑎
𝜕𝑧

(𝑖, 𝑗, 𝑘) =
̃︀𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘) − ̃︀𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘 − 1)

∆𝑧
para ̃︀𝑎 = ̃︀𝑢, ̃︀𝑣, ̃︀𝑝, ̃︀𝜃, ̃︀𝑞, (5.50)

𝜕̃︀𝑎
𝜕𝑧

(𝑖, 𝑗, 𝑘) =
̃︀𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘 + 1) − ̃︀𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘)

∆𝑧
para ̃︀𝑎 = ̃︀𝑤. (5.51)

5.1.4.3 Derivadas temporais

A evolução temporal do campo de velocidades e dos escalares é obtida através do

método de Adams-Bashforth de segunda ordem (CANUTO et al., 1988 apud ALBERTSON,

1996). Supondo um campo arbitrário ̃︀𝑎 com equação de conservação da forma

𝜕̃︀𝑎
𝜕𝑡

= ̃︀𝑔, (5.52)

sua evolução temporal através do método de Adams-Bashforth é da forma

̃︀𝑎𝑡+Δ𝑡 = ̃︀𝑎𝑡 + ∆𝑡

[︂
3

2
̃︀𝑔𝑡 − 1

2
̃︀𝑔𝑡−Δ𝑡

]︂
; (5.53)

̃︀𝑎𝑡, ̃︀𝑔𝑡 e ̃︀𝑔𝑡−Δ𝑡 são conhecidos.

5.1.5 Código-fonte, modificações, e algoritmo de solução

O código-fonte do modelo de LES utilizado é formado por um conjunto de cerca de

50 módulos escritos em linguagem Fortran 90. Cada módulo contém uma, ou mais, subrotinas

ou um conjunto de definição de variáveis; todos estão ligados a um programa principal. A

versão do código disponibilizada para o desenvolvimento deste trabalho simulava o campo

de velocidades, e de temperatura, e uma opção para simular dispersão de part́ıculas pesadas
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também estava dispońıvel (mais detalhes podem ser obtidos em Pan et al. (2013)), porém

não foi utilizada. Desta forma, para atender os objetivos deste trabalho, diversas alterações

foram necessárias, dentre as quais estão

• criação de uma subrotina para o cálculo da umidade espećıfica;

• adequação dos arquivos de parâmetros de entrada do modelo;

• verificação/alteração/inclusão de novas variáveis nos módulos computacionais;

• inclusão de sáıdas dos dados gerados para o campo de umidade espećıfica, e de suas

estat́ısticas espaciais;

• paralelização da subrotina de cálculo de umidade espećıfica usando MPI (message pas-

sing interface);

• implementação da subrotina de reinicialização para a umidade espećıfica, e

• implementação da subrotina para sáıda temporal dos campos de velocidade, tempera-

tura e umidade.

Após a definição dos parâmetros, da configuração das simulações (tamanho do do-

mı́nio, número de pontos de grade, etc.), e das condições de contorno, geram-se os campos

tridimensionais iniciais de velocidade e de escalares; a partir disso, para cada passo de tempo,

o algoritmo de solução segue as seguintes etapas (ALBERTSON, 1996):

1. cálculo dos campos de velocidade e dos escalares;

2. cálculo das matrizes do lado direito das equações de conservação de massa, de momen-

tum, e de escalares a partir dos valores do passo de tempo anterior;

3. cálculo dos gradientes de velocidade, e de escalares;

4. cálculo da tensão na parede/superf́ıcie;

5. cálculo das derivadas de 𝑢 e 𝑣 em relação a 𝑧 para o primeiro ńıvel de nós acima da

parede/superf́ıcie;

6. cálculo da divergência do campo de velocidades;

7. cálculo dos termos convectivos;

8. cálculo da difusividade turbulenta;
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9. cálculo das partes de SGS;

10. cálculo do campo de pressão;

11. obtenção de cada termo do lado direito das equações de conservação;

12. integração temporal das equações de conservação;

13. cálculo e armazenamento das estat́ısticas espaciais; e

14. armazenamento das séries temporais dos campos de velocidade e escalares.

5.2 Configurações comuns a todas as simulações

Nesta seção são apresentadas informações gerais referentes a todas as simulações de

grandes vórtices realizadas no desenvolvimento deste trabalho.

Cerca de 100 simulações foram realizadas no decorrer do desenvolvimento deste tra-

balho; são inclúıdos nesse número os testes para verificação das alterações no código-fonte

e simulações descartadas por não terem gerado resultados representativos dos fenômenos de

interesse, além das simulações que serão reportadas aqui. Uma grande quantidade de simu-

lações foi descartada em função da dificuldade de se estabelecer condições de contorno, e

iniciais adequadas para gerar escoamentos representativos de uma camada limite atmosférica

real; além disso, em função da complexidade do código computacional, e com o intuito de

evitar erros e posśıveis bugs, procurou-se testar as alterações no código-fonte uma a uma.

De acordo com Kumar et al. (2006), o escoamento simulado é forçado por um gra-

diente médio de pressão imposto em termos de vento geostrófico na horizontal. De acordo

com Albertson (1996), o escoamento é livre de tensão e “coberto” (ou fechado) por uma

tampa ŕıgida no topo; o cisalhamento é responsável pela produção de turbulência próximo à

superf́ıcie, região na qual quase toda a informação está contida na parte de subgrade.

De forma geral, o objetivo deste trabalho é estudar a similaridade entre escalares

na CLA; nesse sentido, através de simulações de grandes vórtices, com condições iniciais e

de contorno idealizadas, foram analisados os efeitos do entranhamento de fluxos no topo da

camada limite atmosférica, e da heterogeneidade da superf́ıcie, sobre a similaridade entre os

escalares. Pelas caracteŕısticas inerentes às simulações, elas foram divididas em dois grupos:

• Grupo 1: análise dos efeitos do entranhamento sobre a similaridade;

• Grupo 2: análise dos efeitos da heterogeneidade da superf́ıcie sobre a similaridade.
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Caracteŕısticas, resultados e análises relacionados a cada um dos grupos de simulações

são apresentados nas seções 5.3, e 5.4. Caracteŕısticas comuns às simulações dos dois grupos

são apresentadas nas subseções 5.2.1 – 5.2.3.

5.2.1 Tamanho do domínio, resolução espacial e temporal

Na definição do tamanho do domı́nio, e das resoluções temporais e espaciais deve-

se levar em conta fatores como viabilidade computacional, e tipo de análise que se deseja

realizar. Nesse sentido, e de acordo com a subseção 5.1.4.1, onde vimos que as dimensões do

domı́nio devem ser no mı́nimo, maiores que a altura da camada limite atmosférica, foram

definidos

• a altura inicial da camada limite: 𝑧𝑖0 = 1167 m;

• o domı́nio horizontal, com 𝐿𝑥 = 𝐿𝑦 = 5120 m — recomenda-se que seja, pelo menos,

quatro cinco vezes maior que 𝑧𝑖0 (altura inicial da CLA) ; e

• o domı́nio vertical, com 𝐿𝑧 = 2048 m.

Foi definida uma grade com 𝑁𝑥 = 𝑁𝑦 = 𝑁𝑧 = 128 pontos, que resulta, de acordo com a

equação (5.43), em ∆𝑥 = ∆𝑦 = 40 m, e ∆𝑧 = 16 m. Esses valores são apresentados na tabela

7, e valem para todas as simulações analisadas aqui. Cabe salientar que, de acordo com a

subseção 5.1.4.1, na direção vertical o primeiro ponto calculado localiza-se em ∆𝑧/2 = 8 m.

Tabela 7 – Tamanho do domı́nio, número de pontos da grade e resolução espacial para todas
as simulações.

Direção 𝑥 𝑦 𝑧
(direção do escoamento) (transversal ao escoamento) (vertical)

Tamanho do domı́nio 5120 m 5120 m 2048 m
Pontos de grade 128 128 128
Resolução 40 m 40 m 16 m

O passo de tempo (∆𝑡) dimensional adotado foi de 0,1 s, equivalente a 36000 passos

de tempo para cada hora simulada — o passo de tempo foi definido de forma a atender a

condição de Courant-Friedrichs-Lewy (CFL) em todas as alturas; portanto ele é limitado por

∆𝑥/̃︀𝑢.

O tempo padrão de simulação foi de 4 horas. Para algumas análises as simulações

foram estendidas para 8,0 h (isso será mencionado no texto quando este for o caso). O tempo

de processamento computacional para cada hora simulada, para o tipo de simulação, e de
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condição inicial e de contorno usadas foi de aproximadamente 5 horas. As simulações foram

realizadas utilizando sempre 32 processadores de um cluster do Departamento de Meteorolo-

gia da Pennsylvania State University; as especificações do cluster utilizado são:

Intel Xeon E5472 processors, two per node, 8 cores total per node

16 GB RAM per node - 32 total compute nodes - 256 compute cores over cluster

DDR Infiniband Node Interconnect Fabric

OS - RHEL5 - 64 Bit, HPC software - OSCAR distribution toolkit with OFED and OpenPBS/Maui

5.2.2 Saídas do modelo

A sáıda padrão implementada na versão original do modelo é composta por médias

espaciais da direção 𝑦, calculadas para cada 10 minutos de simulação; assim, para cada hora

de simulação, são armazenados 6 valores médios em cada ponto de grade da direção 𝑥, e em

cada ponto de grade da direção 𝑧. O conjunto de variáveis armazenadas dessa forma inclui

os campos de velocidade e dos escalares, fluxos superficiais resolvidos e suas partes não-

resolvidas, variâncias e covariâncias, momentos de terceira ordem, gradientes horizontais, e o

coeficiente de Smagorinsky. Este tipo de sáıda permite a obtenção de perfis médios verticais

de cada uma das variáveis armazenadas, porém limita as análises temporais destas séries.

Para eliminar o problema da não-estacionariedade, optamos por implementar sáıdas

temporais das componentes resolvidas de velocidade ̃︀𝑢 e ̃︀𝑤, e dos escalares ̃︀𝜃 e ̃︀𝑞. As sáıdas

temporais são compostas por valores instantâneos; fazendo um paralelo com experimentos

de campo, é como se estivéssemos amostrando ̃︀𝑢, ̃︀𝑤, ̃︀𝜃 e ̃︀𝑞 a cada intervalo de tempo ∆𝑡 ou

frequência 1/∆𝑡. Nesse contexto, a frequência de amostragem foi de 0,2 Hz; como ∆𝑡 = 0,1 s,

um valor instantâneo é armazenado a cada 5 s (o que equivale a 50 passos de simulação). A

opção por armazenar valores a cada 50 pontos simulados foi feita com o intuito de manter

os arquivos de sáıda gerenciáveis, e de evitar o armazenamento de valores redundantes. O

número de série temporais armazenadas difere para cada um dos grupos de simulações: as

quatro variáveis são armazenadas para um determinado número de pontos nas direções 𝑥, 𝑦

e 𝑧.

Cabe observar que em LES não é comum optar por sáıdas temporais visto que a

quantidade de informações gerada é gigantesca, chegando a gerar, por exemplo, para cada

simulação do segundo grupo, aproximadamente 9,5 GB de dados. Obviamente, isso gera uma

certa dificuldade computacional no pós-processamento.

Maiores detalhes sobre as sáıdas de cada um dos grupos de simulações, e forma de

processamento são apresentados posteriormente nas seções 5.3 e 5.4.
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Tabela 8 – Escalas de adimensionalização.

Variável Śımbolo Valor
Comprimento 𝑧𝑠 2048 m
Velocidade 𝑢𝑠 0,4 ms−1

Tempo 𝑡𝑠 = 𝑧𝑠/𝑢𝑠 5120 s
Temperatura 𝜃𝑠 300 K
Umidade espećıfica 𝑞𝑠 10 gkg−1

5.2.3 Escalas para adimensionalização

Como vimos nas subseções 5.1.1 e 5.1.2, em LES as equações são adimensionalizadas

por escalas de comprimento, tempo, velocidade, temperatura e umidade. As escalas de adi-

mensionalização utilizadas são apresentadas na tabela 8. As sáıdas padrão do modelo — as

médias espaciais de 10 minutos na direção 𝑦 — estão na forma adimensionalizada. Para obter

os valores reais, elas devem ser multiplicadas (ou divididas) por suas escalas correspondentes.

Por exemplo, para obter o valor real da variância da temperatura é necessário multiplicar o

valor de sáıda do modelo por 𝜃2𝑠 ; por sua vez, o valor real do fluxo cinemático de calor, 𝑤′𝜃′,

deve ser multiplicado por 𝑢𝑠𝜃𝑠.

5.3 Grupo 1 — Efeitos do entranhamento e similaridade na
camada superficial

A partir de simulações idealizadas pela imposição de condições de contorno que eli-

minam efeitos de heterogeneidade de superf́ıcie, e de advecção local, buscou-se entender os

efeitos dos fluxos de entranhamento no topo da CLA sobre a similaridade entre os escalares.

Atenção especial foi dada aos mecanismos que levam à redução da correlação entre tempera-

tura e umidade espećıfica, às escalas nas quais a dissimilaridade é gerada, e aos efeitos sobre

o comportamento dos escalares na CLS.

Nesse contexto, esta seção foi subdivida de acordo com os seguintes itens: detalha-

mento da configuração das simulações; descrição da forma de análise dos resultados gerados; e

análises de similaridade na camada convectiva, e na camada superficial; uma análise espectral

também é apresentada.
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5.3.1 Condições iniciais e de contorno

A solução numérica do conjunto de equações do modelo (equações (??), (5.16), (5.29),

(5.30), (5.33), e (5.34)) requer perfis verticais iniciais para o campo de velocidades 𝑢𝑗, e para

os campos dos escalares 𝜃 e 𝑞. Para o campo de velocidades, a inicialização dos perfis das três

componentes é dada por

𝑢𝑗0(𝑧) =

{︃
ruido𝑢𝑗

+ 𝑢𝑗𝑙(𝑧), se 𝑧 ≤ 0,3𝑧𝑖0

𝑢𝑗𝑙(𝑧), se 𝑧 > 0,3𝑧𝑖0
(5.54)

com 𝑗 = 1, 2, 3 e

𝑢𝑙(𝑧) =
𝑢*
𝜅

log

(︂
𝑧

𝑧0

)︂
, 𝑣𝑙(𝑧) = 0, 𝑤𝑙(𝑧) = 0, (5.55)

e

𝑢* =
𝑈𝑔𝜅

log
(︁

𝑧𝑖0
𝑧0

)︁ . (5.56)

𝑈𝑔 é a velocidade do vento geostrófico na direção 𝑥, 𝜅 é a constante de von Kàrman, 𝑧𝑖0 é a

altura inicial da camada limite (definida aqui como 0,57𝐿𝑧, isto é, 1167 m), 𝑧0 é a rugosidade

da superf́ıcie, e o ‘ruido𝑢’ é um valor aleatório (gerado pelo próprio computador) acrescido

à velocidade da região mais próxima da superf́ıcie — sua função é acelerar a criação de

instabilidades dentro do domı́nio simulado.

Para a temperatura, o perfil inicial é composto por

𝜃0(𝑧) =

⎧⎪⎪⎪⎪⎨⎪⎪⎪⎪⎩
ruido𝜃 + 𝜃0, para 0 < 𝑧 ≤ 0,3𝑧𝑖0

𝜃0, para 0,3𝑧𝑖0 < 𝑧 ≤ 𝑧𝑖0

𝜃0 + Υ1(𝑧 − 𝑧𝑖0), para 𝑧𝑖0 < 𝑧 ≤ 1,1𝑧𝑖0

𝜃(𝑧𝑖0) + Υ2(𝑧 − 1,1𝑧𝑖0), para 𝑧 > 1,1𝑧𝑖0

; (5.57)

Υ1 e Υ2 são gradientes verticais de temperatura, 𝜃0 é o valor inicial de temperatura, e ‘ruido𝜃’

é um valor aleatório.

O perfil inicial de umidade espećıfica, por sua vez, é dado por

𝑞0(𝑧) =

⎧⎪⎪⎪⎪⎨⎪⎪⎪⎪⎩
ruido𝑞 + 𝑞0, para 0 < 𝑧 ≤ 0,3𝑧𝑖0

𝑞0, para 0,3𝑧𝑖0 < 𝑧 ≤ 𝑧𝑖0

𝑞0 + Υ3(𝑧 − 𝑧𝑖0), para 𝑧𝑖0 < 𝑧 ≤ 1,1𝑧𝑖

𝑞(𝑧𝑖0) + Υ4(𝑧 − 1,1𝑧𝑖0), para 𝑧 > 1,1𝑧𝑖

, (5.58)

onde Υ3 e Υ4 são gradientes verticais de umidade espećıfica, e 𝑞0 é um valor inicial de 𝑞.
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Tabela 9 – Parâmetros utilizados para gerar os perfis iniciais de 𝑢, 𝑣, 𝑤, 𝜃 e 𝑞.

Caso 𝜃0 𝑞0 Υ1 Υ2 Υ3 Υ4 (𝑈𝑔, 𝑉𝑔)
(K) (g kg−1) (K m−1) (K m−1) (g kg−1m−1) (g kg−1m−1) (ms−1)

I 300 10 0,08 0,003 0,002667 0,0001 (1, 0)
II 300 10 0,08 0,003 −0,002667 −0,0001 (1, 0)
III 300 10 0,08 0,003 −0,008 −0,0003 (1, 0)
IIa, IIb, IIc 300 10 0,08 0,003 −0,002667 −0,0001 (16, 0)

Tabela 10 – Condições de contorno na superf́ıcie — fluxos cinemáticos de temperatura (𝑤′𝜃′0)
e umidade especifica (𝑤′𝑞′0).

Caso 𝑤′𝜃′0 𝑤′𝑞′0
(ms−1K) (ms−1gkg−1)

I, II, III 0,2400 0,008000
IIa 0,2400 0,008000
IIb 0,0500 0,001670
IIc 0,0025 0,000833

A partir das definições dos valores de 𝜃0, 𝑞0, Υ1, Υ2, Υ3, Υ4, 𝑈𝑔, 𝑧𝑖0 e 𝑧0 é posśıvel

obter diferentes perfis iniciais de velocidades, temperatura e umidade espećıfica.

Para as simulações do Grupo 1 foram utilizadas combinações de diferentes perfis

iniciais de velocidade, temperatura e umidade espećıfica. As seis simulações analisadas foram

denominadas como I, II, III, IIa, IIb e IIc; os valores dos parâmetros utilizados para gerar

as condições iniciais estão na tabela 9. Na figura 30 são apresentados os três tipos de perfis

iniciais de umidade espećıfica, o perfil inicial de temperatura, além dos perfis iniciais das

três componentes de velocidade. A menos de uma pequena diferença nos rúıdos (valores

aleatórios), os perfis iniciais de temperatura e componentes de velocidade são iguais para

todas as simulações.

Temperatura e umidade espećıfica são forçados, durante todo o tempo da simulação,

por fluxos superficiais cinemáticos positivos: as condições de contorno na superf́ıcie do domı́nio

(𝑧 = 0 m) são dadas pelos fluxos 𝑤′𝜃′0 e 𝑤′𝑞′0 . Na tabela 10 são encontrados os valores usados

em cada uma das simulações.

Como citado anteriormente, a partir da definição das condições iniciais e de contorno

é posśıvel simular diferentes fenômenos, ou caracteŕısticas, da camada limite atmosférica. Por-

tanto, as combinações dos valores apresentados nas tabelas 9 e 10 geram diferentes situações.

Para o caso I, o perfil de umidade 𝑞0(𝑧) cresce acima de 𝑧𝑖0 , seguindo o comportamento do

perfil de temperatura 𝜃0(𝑧); esse comportamento da umidade não é representativo de um
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0

500

1000

1500

2000

-0.5 0 0.5 1 1.5

z
[m

]

u0(z), v0(z) [m/s]

(a)

0

500

1000

1500

2000

-0.4 -0.2 0 0.2 0.4

z
[m

]

w0(z) [m/s]

(b)

0

500

1000

1500

2000

295 300 305 310 315

z
[m

]

θ0(z) [K]

(c)

0

500

1000

1500

2000

8.5 9 9.5 10 10.5

z
[m

]

q0(z) [g/kg]

(d)

u0(z)
v0(z)

I
II

III

Figura 30 – Perfis iniciais das três componentes do campo de velocidades (a) e (b), e perfis
iniciais de temperatura (c) e umidade espećıfica (d) utilizados nas simulações do
Grupo 1.
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cenário real, e tem como objetivo constatar que se os escalares são inicializados e forçados

de maneira similar, eles serão perfeitamente similares dentro de toda a CLA. Nos casos II

e III, 𝑞0(𝑧) decresce acima de 𝑧𝑖0 de forma tal que no caso III a atmosfera é mais seca do

que no caso II; estes dois casos foram configurados de acordo com Sorbjan (2005): no caso II

ocorre umidecimento da superf́ıcie, e no caso III ocorre perda de umidade. Esses três casos

representam uma CLA com forte convecção onde o escoamento é forçado por fortes fluxos de

calor senśıvel e de vapor d’água; além disso, a velocidade do vento geostrófico é relativamente

pequena, caracterizando convecção livre (SORBJAN, 2005). Essas três simulações permiti-

ram estudar o efeito dos fluxos de entranhamento sobre a camada limite convectiva (seção

5.3.3.1) .

Para as simulações IIa, IIb e IIc, as condições de contorno, e iniciais foram confi-

guradas de forma tal que menos convecção fosse gerada dentro da CLA: uma velocidade de

vento geostrófico consideravelmente maior foi utilizada, e os forçantes superficiais foram re-

duzidos progressivamente. A análise dessas três situações permitiu estudar o comportamento

dos escalares na região da camada limite superficial (seção 5.3.4).

5.3.2 Processamento dos dados

A parte resolvida, ̃︀𝑎, de uma variável qualquer 𝐴 (veja a equação 5.1), pode ser

decomposta como

̃︀𝑎⏟ ⏞ 
parte resolvida

= ̃︀𝑎⏟ ⏞ 
média da parte resolvida

+ ̃︀𝑎′⏟ ⏞ 
flutuação da parte resolvida

, (5.59)

que nada mais é a que decomposição de Reynolds. Para simplificar a notação, o til será

omitido da notação, ou seja, a parte resolvida de 𝐴 será representada simplesmente por 𝑎,

sua média por 𝑎 e sua flutuação por 𝑎′.

De acordo com a seção 5.2.2, as sáıdas espaciais são compostas por perfis médios

calculados na direção 𝑦, isto é, a sáıda espacial do modelo é a média entre todos os pontos

da direção 𝑦, portanto, em cada ponto de grade da direção 𝑥 há um perfil médio em 𝑧; além

disso, os perfis resultantes são médias temporais de 10 minutos. Seja uma variável qualquer

𝑎𝑦(𝑖, 𝑘, 𝑙), onde 𝑖 é o ı́ndice dos pontos de grade da direção 𝑥, 𝑘 o ı́ndice do ponto de grade

da direção 𝑧, e 𝑙 o ı́ndice do passo de tempo; o perfil médio vertical é dado por

⟨𝑎𝑦(𝑘)⟩ =
𝑁𝑡∑︁
𝑙=1

𝑁𝑥∑︁
𝑖=1

𝑎𝑦(𝑖, 𝑘, 𝑙)

𝑁𝑡𝑁𝑥

, com 1 ≤ 𝑘 ≤ 𝑁𝑧, (5.60)

com 𝑁𝑥 = 128, e 𝑁𝑧 = 128. 𝑁𝑡 = 9, uma vez que a média é calculada para a última 1,5 h de

simulação, e são armazenados perfis médios de 10 minutos.
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Para o grupo 1 de simulações, são armazenadas séries temporais em 16 × 16 × 64

pontos (ou “sensores virtuais”) distribúıdos, respectivamente, nas direções 𝑥, 𝑦 e 𝑧 do domı́nio

do modelo. Isso significa que um total de 16384 séries temporais de 4 horas (tempo total de

cada simulação) foram armazenadas para cada uma das simulações. Note que a resolução

espacial foi reduzida, sendo agora de 320×320×32 m3, e o primeiro ponto da direção vertical

está em 𝑧 = 24 m de altura (e não em 𝑧 = 8 m como nas sáıdas espaciais).

Valores instântaneos de ̃︀𝑢, ̃︀𝑤, ̃︀𝜃 e ̃︀𝑞 são armazenados a cada 5 segundos; como menci-

onado anteriormente, em uma analogia com experimentos de campo, é como se a amostragem

estivesse sendo realizada a uma frequência de 0,2 Hz.

A não-estacionariedade é eliminada através de um procedimento de eliminação de

tendência linear. Esse procedimento é aplicado às últimas 1,5 h de simulação de cada uma

das séries temporais, e separadamente para cada variável. De maneira geral, a eliminação da

tendência linear passa por

• extração da média, e das flutuações turbulentas da série temporal original; por exemplo,

para a temperatura ̃︀𝜃, a média (de bloco) é dada por

̃︀𝜃 =
1

𝑁𝑚𝑎𝑥

𝑁𝑚𝑎𝑥∑︁
𝑚=0

̃︀𝜃(𝑚), (5.61)

onde 𝑁𝑚𝑎𝑥 é o número de pontos da série temporal; as flutuações turbulentas são dadas

por

̃︀𝜃′(𝑚) = ̃︀𝜃(𝑚) − ̃︀𝜃. (5.62)

Cabe mencionar que as séries temporais são compostas apenas pela parte resolvida das

variáveis;

• ajuste de uma função do tipo 𝑦(𝑚) = 𝑎 + 𝑏𝑚 à série de flutuações turbulentas, onde

0 < 𝑚 < 𝑁𝑚𝑎𝑥;

• obtenção de uma nova série de flutuações turbulentas (̃︀𝜃′𝑛𝑜𝑣𝑜), e de uma nova série

temporal (̃︀𝜃𝑛𝑜𝑣𝑜) fazendo

̃︀𝜃′𝑛𝑜𝑣𝑜(𝑚) = ̃︀𝜃′(𝑚) − (𝑎+ 𝑏𝑚), (5.63)

e

̃︀𝜃𝑛𝑜𝑣𝑜(𝑚) = ̃︀𝜃′(𝑚) + ̃︀𝜃. (5.64)
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Com as novas séries temporais são obtidas todas as estat́ısticas e espectros. Os perfis

médios temporais verticais são obtidos fazendo

⟨𝑎(𝑘)⟩𝑦,𝑡,𝑥 =
𝑀𝑥∑︁
𝑖=1

𝑀𝑦∑︁
𝑗=1

𝑁𝑡∑︁
𝑙=1

𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘, 𝑙)

𝑁𝑡𝑀𝑦𝑀𝑥

, com 1 ≤ 𝑘 ≤ 𝑁𝑧; (5.65)

aqui, 𝑀𝑥 = 𝑀𝑦 = 16 (16 pontos em 𝑥, e 16 em 𝑦 totalizando 256 pontos horizontais);

𝑀𝑧 = 64 (pontos em 𝑧), e 𝑁𝑡 = 1080 pontos (a média temporal é obtida sobre a última 1,5 h

de simulação amostrada a cada 5 s).

Espectros, coespectros e funções de correlação espectral foram obtidos para cada

uma das séries temporais; as equações para obtenção dos espectros (e de outras quantidades

relacionadas) são aquelas apresentadas na seção 2.5. Os espectros foram obtidos separada-

mente para cada um dos 16 × 16 pontos horizontais, e em cada um dos 64 pontos verticais

(totalizando 16384 espectros); uma média sobre 16 × 16 pontos horizontais foi calculada,

gerando uma função espectral média para cada um dos 64 pontos verticais.

As escalas t́ıpicas usadas na caracterização das camadas de mistura e superficial —

𝑢*, 𝜃*, 𝑞*, 𝑤*, Θ*, 𝑄* — foram obtidas de acordo com as equações apresentadas nas subseções

2.1.1 e 2.1.2, ou seja,

𝑢2* ≡ −̃︀𝑢′ ̃︀𝑤′
0, 𝑢*𝜃* ≡ − ̃︀𝑤′̃︀𝜃′0, 𝑢*𝑞* ≡ − ̃︀𝑤′̃︀𝑞′0, (5.66)

e

𝑤* ≡
[︂
𝑔̃︀𝜃 ̃︀𝑤′̃︀𝜃′0𝑧𝑖]︂1/3 , 𝑤*Θ* ≡ − ̃︀𝑤′̃︀𝜃′0, 𝑤*𝑄* ≡ − ̃︀𝑤′̃︀𝑞′0; (5.67)

o ı́ndice 0 indica que as escalas são obtidas com base nos valores dos fluxos na superf́ıcie, os

quais incluem as contribuições das escalas de subgrade. O comprimento de estabilidade de

Obukhov, 𝐿𝑜, é obtido aqui por

𝐿𝑜 =
−𝑢3*̃︀𝜃
𝜅𝑔 ̃︀𝑤′̃︀𝜃′0 , (5.68)

onde ̃︀𝜃 é a temperatura média resolvida no primeiro ponto de grade, 𝑧𝑖 é a altura da camada

limite atmosférica — determinada pelo menor valor do perfil vertical de fluxo de calor; a

razão 𝑧𝑖/𝐿𝑜 é uma medida da instabilidade da CLA. Note que 𝑧𝑖/𝐿𝑜 é uma medida diferente

de 𝜁 (dado pela equação (2.5)): 𝑧𝑖 está fora da camada superficial, e 𝜁 é válido para a camada

limite superficial apenas.

Em relação às sáıdas espaciais, cabe salientar que os campos de variáveis gerados

pelo modelo são adimensionalizados pelas escalas apresentadas na tabela 8; portanto, os
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Tabela 11 – Escalas da turbulência (parâmetros para adimensionalização) para a camada
superficial e para a camada convectiva.

Caso 𝑢* 𝜃* 𝑞* 𝐿𝑜 𝑤* Θ* 𝑄* 𝑧𝑖 𝑧𝑖/𝐿𝑜
(m s−1) (K) (g kg−1) (m) (m s−1) (K) (g kg−1) (m)

I 0,1106 2,1738 0,0725 −0,94 2,1455 0,1119 0,0038 1272 −1350,89
II 0,1106 2,1744 0,0725 −0,98 2,1744 0,1119 0,0038 1272 −1297,91
III 0,1069 2,2532 0,0751 −0,85 2,1274 0,1128 0,0038 1240 −1458,82
IIa 0,6013 0,4008 0,0134 −140,76 2,1622 0,1110 0,0037 1304 −9,26
IIb 0,4956 0,1024 0,0034 −389,59 1,2523 0,0399 0,0013 1208 −3,10
IIc 0,4816 0,0520 0,0018 −736,92 0,9769 0,0256 0,0008 1144 −1,55

valores reais dessas sáıdas são obtidos por sua multiplicação (ou divisão, quando for o caso)

pelas escalas adequadas. A “dimensionalização” foi aplicada a todas as variáveis; desta forma,

deste ponto em diante, quando falarmos em variável adimensional, estaremos nos referindo

a adimensionalização de uma variável por sua respectiva escala de turbulência, cujos valores

são apresentadas na tabela 11 da próxima subseção.

5.3.3 Resultados e análise

Para as seis simulações do Grupo 1, as escalas de turbulência dadas pelas equações

(5.66)–(5.67) são apresentadas na tabela 11; esses valores são utilizados para adimensionalizar

os resultados e facilitar a comparação entre diferentes situações. Os valores de 𝑧𝑖/𝐿𝑜 permitem

verificar que as três últimas simulações (IIa, IIb e IIC) são muito menos convectivas que as

outras.

Os resultados foram divididos em perfis médios (obtidos a partir das séries temporais

e espaciais) e análise dos efeitos do entranhamento sobre a camada convectiva, análise espec-

tral, e efeitos do entranhamento sobre a similaridade na CLS; cada uma dessas abordagens é

apresentada na sequência.

5.3.3.1 Perfis médios e efeitos do entranhamento na camada limite convectiva

Perfis médios espacias das partes resolvidas, das partes de SGS, e os totais dos fluxos

de momentum (𝑢′𝑤′), temperatura (𝑤′𝜃′) e umidade espećıfica (𝑤′𝑞′) são apresentados na

figura 31. Esses perfis foram obtidos de acordo com a equação 5.60; em função do comporta-

mento e da configuração das simulações, eles são apresentados para 3 dos 6 casos estudados.

Os casos I e III diferem apenas pelo perfil inicial 𝑞0(𝑧). No caso IIb, além dos forçantes

superficiais serem mais fracos do que os forçantes dos casos I e III (figuras 31-d a 31-i), a
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velocidade do vento geostrófico utilizada é muito maior (veja tabelas 9 e 10); desta forma,

para o caso IIb, vemos que o fluxo de momentum próximo à superf́ıcie é aproximadamente

dez vezes maior do que nos casos I e III (figuras 31-a a 31-c).

Os perfis médios espaciais dos gradientes verticais das componentes horizontais de

velocidade, temperatura, e umidade espećıfica são apresentados na figura 32. Nessa figura as

quantidades, tanto das abscissas quanto das ordenadas, estão devidamente adimensionaliza-

das pelas escalas apresentadas na tabela 11.

Como mencionado anteriormente (subseção 5.2.2), em LES não é comum utilizar

sáıdas temporais, e nesse tipo de sáıda somente a parte resolvida pode ser reportada. Desta

forma, uma comparação entre médias espaciais e temporais das variâncias de 𝜃 e 𝑞, covariância

entre 𝜃 e 𝑞, e coeficiente de correlação escalar 𝑟𝜃𝑞 foi realizada com o objetivo de verificar

posśıveis discrepâncias entre os resultados. Na figura 33, onde são feitas essas comparações,

não é posśıvel observar diferenças significativas entre os dois tipos de médias. Cada média foi

calculada de acordo com o procedimento descrito na subseção 5.3.2; variâncias e covariância

foram devidamente adimensionalizadas pelas escalas convectivas 𝑇* e 𝑄*.

Na figura 34 são apresentados os perfis médios temporais de temperatura e umi-

dade juntamente com seus perfis iniciais; esta figura tem como objetivo verificar o aqueci-

mento/umidecimento da atmosfera. Em 34-a podemos observar que, até aproximadamente a

altura da camada limite, isto é, até 𝑧 ≈ 𝑧𝑖, ocorre aquecimento da atmosfera e acima disso

ocorre resfriamento; dentro da CLA o maior aquecimento ocorre para o caso IIa, o qual é

forçado pelos maiores fluxos superficiais e maior velocidade de vento geostrófico. Já em 34-b,

onde os perfis iniciais de umidade são variáveis, ocorrem três situações diferentes:

1. para o caso III, até 𝑧 ≈ 𝑧𝑖 ocorre “secamento” da CLA, e para 𝑧 > 𝑧𝑖 ocorre umideci-

mento;

2. para os casos II, IIa, IIb e IIc há um umidecimento em todo o domı́nio; e

3. para o caso I, ocorre umidecimento até 𝑧 ≈ 𝑧𝑖, e “secamento” em 𝑧 > 𝑧𝑖.

No topo do domı́nio os gradientes de temperatura e umidade são nulos portanto, os valores

iniciais e finais são iguais.

Médias temporais das variâncias, covariância, e coeficiente de correlação escalar entre

𝜃 e 𝑞 para todas as simulações do Grupo 1 são apresentadas na figura 35. A diferença entre

os sinais dos gradientes de 𝜃 e 𝑞 acima de 𝑧𝑖 (figuras 32-c e 32-d) tem um forte efeito sobre

o coeficiente 𝑟𝜃𝑞, impondo a variação de +1,0 (correlação perfeita) próximo à superf́ıcie, até

−1,0 (anticorrelação perfeita) no topo da CLA. Observa-se em 35-a a 35-c, por exemplo, para
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Figura 31 – Perfis médios espaciais, obtidos de acordo com a equação (5.60), dos fluxos di-
mensionais de momentum (a,b,c), de temperatura (d,e,f), e umidade espećıfica
(g,h,i) para os casos I, III e IIb — linhas cheias indicam a parte resolvida, linhas
tracejadas representam a parte de SGS, e linhas traço-ponto indicam o fluxo to-
tal (soma da parte resolvida e da parte de SGS). Em (c) o intervalo de valores
da abscissas difere de (a) e (b).
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Figura 32 – Perfis médios adimensionais dos gradientes verticais das componentes de veloci-
dade 𝑢 (a) e 𝑣 (b), temperatura 𝜃 (c) e umidade espećıfica 𝑞 (d).

o caso II, que a redução do coeficiente de correlação é causada pela combinação do aumento

da variância de umidade espećıfica (figura 35-b), e da mudança de sinal da covariância 𝜃′𝑞′

no topo da CLA (figura 35-c). Uma vez que as condições iniciais para 𝜃 são semelhantes em

todas as simulações, mudanças em sua variância não foram observadas (figura 35-a). Exceto

para o caso I, o comportamento de 𝑟𝜃𝑞 é semelhante em todos os casos. Menção especial

deve ser feita aos casos representativos de umidecimento (II), e “secamento” (III) da CLA:

resultado semelhante foi obtido por Sorbjan (2005) — o coeficiente de correlação próximo à

superf́ıcie é maior para o caso de umidecimento do que para o caso de secamento.

Para investigar as contribuições das mudanças de variância, e de covariância, perfis

verticais das razões entre as estat́ısticas dos casos II e I, e dos casos III e I foram plotadas (por
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Figura 33 – Comparação entre as médias espaciais e temporais das variâncias de ̃︀𝜃 (a) e de ̃︀𝑞
(b), covariância entre ̃︀𝜃 e ̃︀𝑞 (c), e coeficiente de correlação escalar 𝑟𝜃𝑞 (d) para a
simulação II.
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Figura 34 – Perfis iniciais (indicados pelo sub-́ındice ‘0’) e médios finais de temperatura (a)
e umidade espećıfica (b) para todas as simulações.

exemplo, 𝜃′𝜃′𝐼𝐼/𝜃′𝜃′𝐼). Na figura 36, onde essas razões são plotadas, observa-se a existência

de duas regiões distintas:

• abaixo de 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,5 não são observados desvios significativos do valor 1 na variância

de 𝜃, e nem na covariância entre 𝜃 e 𝑞, indicando que a perda de correlação deve-se

inteiramente ao aumento da variância de 𝑞;

• acima de 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,5, a covariância começa a diminuir até mudar de sinal em 𝑧/𝑧𝑖 ≈
0,7. Além disso, tanto a redução da covariância quanto o aumento da variância de 𝑞

contribuem para as mudanças de 𝑟𝜃𝑞.

A variância adicional em 𝑞 deve ser resultante do processo de entranhamento de ar seco no

topo da CLA: note que, quando comparados ao caso I, o aumento da variância de 𝑞 nos casos

II e III ocorre desde o topo da CLA até a superf́ıcie. No caso III, o efeito maior sobre a

variância de 𝑞 é esperado, uma vez que o fluxo de entranhamento é muito maior nesse caso:

na tabela 12, as razões entre os fluxos no topo da CLA (onde 𝑧 = 𝑧𝑖), e na superf́ıcie são

apresentadas; para o caso III, a razão 𝑅𝑞 entre os fluxos de umidade é muito maior do que 𝑅𝑞

para o caso II — 𝑅𝑞 e 𝑅𝜃 fazem parte da teoria de difusão top-down e bottom-up apresentada

na seção 3.3, e serão abordados na sequência. Claramente as variâncias não se comportam

da mesma maneira acima de 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,5, o que pode ser confirmado pelas mudanças no termo

de covariância.
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Figura 35 – Médias temporais das variâncias de ̃︀𝜃 (a) e de ̃︀𝑞 (b), covariância entre ̃︀𝜃 e ̃︀𝑞 (c),
e coeficiente de correlação escalar 𝑟𝜃𝑞 (d) para todas as simulações do Grupo 1.

Tabela 12 – Razões entre os fluxos cinemáticos no topo da CLA e na superf́ıcie para tempe-
ratura (𝑅𝜃), e para umidade espećıfica (𝑅𝑞).

Caso 𝑅𝜃 𝑅𝑞

I −0,2117 −0,2125
II −0,1505 0,5500
III −0,1667 2,1750
IIa −0,2489 0,6287
IIb −0,2752 0,5030
IIc −0,4176 0,5965
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Figura 36 – Razões entre as variâncias de 𝜃 e 𝑞, e suas covariâncias (caso II dividido pelo
caso I, e caso III dividido pelo caso I).

Equações teóricas para as variâncias de 𝜃 e de 𝑞, e suas covariâncias são parte da teoria

de difusão top-down e bottom-up (WYNGAARD; BROST, 1984; MOENG; WYNGAARD,

1984) — veja seção 3.3. Os perfis para 𝑟𝜃𝑞, obtidos a partir dessas equações teóricas são

apresentados na figura 37. Para o caso I, a teoria fornece 𝑟𝜃𝑞 = +1,0, o que está de acordo

com os resultados de LES. Para os casos II e III, a teoria consegue capturar bem o que

acontece nos contornos: 𝑟𝜃𝑞 = +1,0 próximo à superf́ıcie, e 𝑟𝜃𝑞 = −1,0 próximo ao topo da

CLA; dentro da CLA o coeficiente de correlação teórico apresenta uma boa concordância com

todos os casos, exceto com IIa (provavelmente em função do baixo valor de −𝑧𝑖/𝐿𝑜, ou das

incertezas associadas às estimativas de 𝑅𝜃 e 𝑅𝑞, uma vez que a parte de subgrade não foi

inclúıda nos fluxos do topo da CLA).

A diferença nos sinais dos gradientes de temperatura e umidade na região da altura

da CLA, como já comentado anteriormente, impõem mudanças dentro da CLA. Por exemplo,

para o caso II o ar entranhado tem 𝜃′ > 0 e 𝑞′ < 0, ou seja, é mais quente e mais seco que o

ar dentro da CLA (veja figuras 32-c, 32-d e 34); portanto, os dois escalares serão anticorrela-

cionados em 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 1,0. O aumento da variância de umidade espećıfica por sua vez, é menos

óbvio. De acordo com a figura 34, no caso I, conforme a CLA se desenvolve, as diferenças nas

médias de temperatura e umidade entre a CLA e a atmosfera livre diminuem; o oposto ocorre

com a umidade no caso II: 𝑞 aumenta dentro da CLA devido à evaporação na superf́ıcie, e o

contraste com o ar seco se torna maior, o que faz com que a variância de 𝑞 aumente em função

do entranhamento; a enorme variância produzida na zona de entranhamento é transportada
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Figura 37 – Comparação entre os coeficientes de correlação resultantes das simulações (linhas
cinzas), com as previsões da teoria de difusão top-down e bottom-up — (T)
representa a previsão teórica obtida para cada simulação.

para baixo até atingir a camada superficial; isso pode ser observado nas figuras 35-b e 36.

Para que isso seja posśıvel, o transporte turbulento de variância deve ocorrer dentro de toda

a CLA.

Para entender melhor o que acontece, vamos tomar a equação de transporte de

Reynolds para a variância de um escalar qualquer 𝑎 na forma

𝜕

𝜕𝑡
𝑎′𝑎′ =𝑃𝑎 + 𝑇𝑎 + 𝑆𝑎 − 𝜖𝑎, (5.69)

onde produção e dissipação são dadas, respectivamente, por

𝑃𝑎 = −2𝑤′𝑎′
𝜕𝑎

𝜕𝑧
(5.70)

e

𝜖𝑎 = 2𝜈𝑎
𝜕𝑎′

𝜕𝑥𝑗

𝜕𝑎′

𝜕𝑥𝑗
; (5.71)

𝜈𝑎 é a difusividade molecular do escalar. Os termos de transporte devido à turbulência e à

subsidência são da forma

𝑇𝑎 = − 𝜕

𝜕𝑧
𝑤′𝑎′𝑎′ (5.72)

e

𝑆𝑎 = −𝑤𝜕𝑎
′𝑎′

𝜕𝑧
. (5.73)
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Para estimar esses termos, as simulações foram estendidas por mais 4 horas: os

resultados apresentados na figura 38 são médias sobre 6 horas de simulação processadas em

blocos de 1,5 horas — isso foi feito com o intenção de melhorar a convergência dos momentos

de terceira ordem. A comparação entre os perfis de variância de cada bloco (não apresentada

aqui), mostrou que a variação do termo transiente é muito pequena, de forma que um balanço

dos quatro termos do lado direito da equação (5.69) pode ser suposto. No caso I, o transporte

de umidade devido à subsidência (𝑆𝑞) pode ser desprezado dentro de toda a CLA (figura

38-c); o termo de produção (𝑃𝑞) é sempre positivo, exceto no intervalo 0,5 ≤ 𝑧/𝑧𝑖 ≤ 0,8, onde

apresenta-se negativo, porém pequeno.

O termo de transporte turbulento (𝑇𝑞) é uma fonte de variância dentro de toda a

CLA exceto dentro da zona de entranhamento, e além disso é o termo dominante. Para

o caso II, 𝑆𝑞, na figura 38-d, atua como fonte de variância de umidade abaixo da zona de

entranhamento; tanto produção quanto transporte turbulento aumentam quando comparados

ao caso I. Deste modo, identifica-se a principal fonte do aumento de variância da umidade

espećıfica (observada nas figuras 35-b e 36): o aumento da produção e do transporte vertical

levam a valores muito maiores de 𝑞′𝑞′ em toda a CLA; para que o balanço se mantenha, ele

deve ser compensado por um aumento da dissipação turbulenta nas pequenas escalas. Para

ambos os casos, os termos de produção e transporte de variância de temperatura (figuras 38-a

e 38-b) são idênticos à umidade espećıfica do caso I (figura 38-c); isso acontece em função

dos perfis iniciais impostos para este caso.

Como vimos no caṕıtulo 4, além da análise de similaridade entre os escalares, também

é posśıvel analisar a similaridade entre seus fluxos. Essa análise foi realizada em termos

dos coeficientes de correlação 𝑟𝑤𝜃, 𝑟𝑤𝑞, do coeficiente de eficiência de transferência rte𝜃𝑞, e

do coeficiente simétrico de transferência ste𝜃𝑞 (CANCELLI et al., 2012a), apresentados e

descritos na seção 3.1; para as simulações deste grupo, essas variáveis são apresentadas na

figura 39. Note que, em comparação com 𝑟𝜃𝑞, os coeficientes rte𝜃𝑞, e ste𝜃𝑞 confirmam que a

similaridade entre os fluxos dos escalares é maior que a similaridade entre os escalares.

5.3.3.2 Análise espectral

Com o objetivo de identificar as escalas que “sofrem” os efeitos do entranhamento,

foram obtidas diversas quantidades espectrais; as quantidades espectrais apresentadas aqui

se referem às simulações I e II, e incluem espectros das componentes de velocidade 𝑢 e 𝑤, e

dos escalares 𝜃 e 𝑞, coespectros de 𝜃 − 𝑞, 𝑤 − 𝜃 e 𝑤 − 𝑞 e respectivas funções de correlação

espectral, isto é 𝑅𝜃𝑞, 𝑅𝑤𝜃 e 𝑅𝑤𝑞, além de RTE𝜃𝑞 e STE𝜃𝑞 espectrais. Todas essas quantidades

foram calculadas de acordo com as equações apresentadas nas seções 2.5 e 3.1, e são mostradas
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0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

-5 0 5 10 15

z/
z i

Azi/(w∗Θ2
∗)

(a)

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

-5 0 5 10 15

z/
z i

Azi/(w∗Θ2
∗)

(b)

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

-5 0 5 10 15

z/
z i

Azi/(w∗q2∗)

(c)

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

-5 0 5 10 15

z/
z i

Azi/(w∗q2∗)

(d)

A = Sθ - I
A = Pθ - I
A = Tθ - I

A = Sθ - II
A = Pθ - II
A = Tθ - II

A = Sq - I
A = Pq - I
A = Tq - I

A = Sq - II
A = Pq - II
A = Tq - II

Figura 38 – Termos de produção e transporte de variância de temperatura e umidade espe-
ćıfica (equação 5.69) para os casos I — figuras (a) e (c) — e II — figuras (b) e
(d).
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Figura 39 – Coeficientes de correlação entre a componente vertical de velocidade 𝑤 e a tem-
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Figura 40 – Espectros das componentes 𝑢 (a) e 𝑤 (b) de velocidade para os casos I e II.

para 3 alturas diferentes. Essas alturas foram escolhidas para ilustrar o comportamento dos

espectros

• próximo à superf́ıcie: 𝑧 = 24 m, 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,019;

• na parte mais baixa da camada de mistura: 𝑧 = 312 m, 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,245; e

• na região próxima ao topo da CLA: 𝑧 = 952 m, 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,748.

Esses ńıveis estão indicados pelas linhas horizontais na figura 35.

Nesse sentido, os espectros das componentes 𝑢 e 𝑤 da velocidade são apresentados

na figura 40; ambos possuem comportamentos semelhantes em alturas e casos iguais.

Os espectros de 𝜃 e de 𝑞 são apresentados nas figuras 41-a e 41-b; o coespectro entre os

dois escalares está na figura 41-c e na figura 41-d está a função de correlação espectral entre os

dois escalares. Os espectros de temperatura (figura 41-a) são quase idênticos para os dois casos

— as pequenas diferenças devem-se ao fato de que estão sendo analisadas duas realizações

de um mesmo escoamento. O rápido decaimento apresentado nas altas frequências do ponto

mais próximo à superf́ıcie indica que, em LES, as menores escalas não são completamente

resolvidas, e que a resolução utilizada é suficiente apenas para capturar o ińıcio da região

inercial.

Nos espectros de umidade espećıfica (figura 41-b) para o ponto mais próximo ao topo

da CLA, observa-se que o aumento na variância é distribúıdo entre todas as escalas calculadas

pelo modelo. Observe que, para o caso II, o espectro de 𝑞 está num ńıvel maior, portanto os
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Figura 41 – Espectros de 𝜃 (a) e de 𝑞 (b), coespectro entre 𝜃 e 𝑞 (c), e função de correlação
espectral 𝑅𝜃𝑞 (d).

valores das taxas de dissipação correspondentes serão maiores; isso está em concordância com

a discussão relacionada ao balanço entre os termos da equação para as variâncias apresentada

na seção anterior. Em 𝑧/𝑧𝑖 = 0,245, é posśıvel perceber que grande parte do espectro é

afetada pelos fluxos de entranhamento; somente as escalas menores (aquelas correspondentes

às maiores frequências) não sofrem o efeito dos fluxos de entranhamento. Já no ponto mais

próximo à superf́ıcie, somente as grandes escalas são afetadas.

Como esperado, o coespectro entre 𝜃 e 𝑞 (figura 41-c) é afetado somente na metade

superior do domı́nio. Repare que, para o caso II, em 𝑧/𝑧𝑖 ≈ 0,748 o coespectro é negativo

para 𝑛 < 0,02 Hz, e está multiplicado por −1 na figura; todas as frequências acima dessa tem

um coespectro positivo, e todas as frequências abaixo dessa tem uma densidade coespectral
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negativa, o que está de acordo com os resultados obtidos para dados experimentais apresen-

tados por Wyngaard et al. (1978). Esse efeito pode ser observado de maneira mais clara na

figura 42, onde são apresentados os coespectros para diversas alturas da camada de mistura.

Para o caso I, todos eles colapsam, enquanto para o caso II há um transição gradual entre

valores positivos e negativos — essa transição começa nas grandes escalas, e aumenta com

𝑧/𝑧𝑖.

Observando a figura 41-d, onde é apresentada a análise de 𝑅𝜃𝑞, temos, para o caso

I, 𝑅𝜃𝑞 = +1 em todas as escalas e em todas as alturas — o que era esperado, uma vez que

este caso foi configurado de forma que os escalares fosse perfeitamente similares. No caso II,

duas observações interessantes podem ser feitas:

• próximo da superf́ıcie, as pequenas escalas são altamente correlacionadas enquanto a

correlação é mais fraca mas significativamente alta (≈ 0,8) nas grandes escalas;

• longe da superf́ıcie, a correlação se torna mais fraca nas grandes escalas, e as escalas

menores não são mais perfeitamente correlacionadas — há uma perda gradual de cor-

relação ao longo de todo o espectro, mas nas altas frequências a correlação continua

sendo maior;

• próximo ao topo da CLA, onde o coeficiente 𝑟𝜃𝑞 é negativo (figura 35-d), as pequenas

escalas de 𝑅𝜃𝑞 têm correlação ligeiramente positiva enquanto as escalas maiores são
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fortemente anti-correlacionadas.

Além dessas observações, cabe salientar que, próximo à superf́ıcie, grande parte da correlação

positiva capturada pelo coeficiente 𝑟𝜃𝑞 vem das pequenas escalas, enquanto próximo ao topo

da CLA, grande parte da correlação negativa capturada pelo 𝑟𝜃𝑞 vem das grandes escalas.

Os coespectros entre a componente vertical de velocidade 𝑤 e cada um dos escalares,

assim como suas correlações espectrais 𝑅𝑤𝜃 e 𝑅𝑤𝑞 encontram-se nas figuras 43-a a 43-d.

Embora seja dif́ıcil identificar a região inercial, os coespectros dos fluxos seguem a teoria

e caem com −7/3; as correlações espectrais máximas ocorrem no ponto mais próximo à

superf́ıcie, e decrescem com a altura. Para o caso I, o coeficiente RTE𝜃𝑞 (figura 43-e) é

exatamente igual a 1,0 em todas as alturas, e por esse motivo apenas uma das alturas foi

plotada; já para o caso II, ele é maior que a unidade, indicando que Co𝑤𝜃 é maior que Co𝑤𝑞.

Na figura 43-f é apresentado o STE𝜃𝑞 espectral; em função da grande variação dos valores

espectrais de RTE𝜃𝑞 e de STE𝜃𝑞 nas altas frequências, apenas duas alturas foram plotadas. As

quedas observadas nas altas frequências são semelhantes àquelas observadas nos resultados

da análise de dados experimentais apresentada no caṕıtulo 4, e em Cancelli et al. (2012a).

5.3.4 Efeitos sobre a camada superficial

Os efeitos do entranhamento sobre a similaridade entre os escalares na camada limite

superficial (CLS) foram analisados a partir dos resultados das simulações IIa, IIb, e IIc, todas

menos convectivas em relação às simulações I, II, e III. As escalas e parâmetros relevantes

foram apresentadas nas tabelas 11 e 12, assim como perfis médios de diversas quantidades

como temperatura e umidade finais, coeficientes de correlação, variâncias, covariâncias, e

fluxos.

Atenção especial deve ser dada ao coeficiente de correlação 𝑟𝜃𝑞 apresentado na figura

35-d: note que os coeficientes de correlação colapsam para diferentes simulações quando plo-

tados contra 𝑧/𝑧𝑖, sugerindo que a forma da curva apresentada nessa figura é independente

de 𝑧𝑖/𝐿𝑜 — de acordo com a tabela 11, os valores de 𝑧𝑖/𝐿𝑜 englobam um intervalo relativa-

mente grande. Nesse sentido, uma análise dos pontos que satisfazem as condições 𝑧/𝑧𝑖 < 0,2

e |𝑧/𝐿𝑜| < 2 é realizada nessa subseção.

Na figura 44-a, os desvios-padrão de 𝜃 e 𝑞 são plotados contra 𝑧/𝐿𝑜 em conjunto com

a função universal da TSMO para condições instáveis; essa função é da forma (KAIMAL;

FINNIGAN, 1994):

𝜎𝜃
𝜃*
,
𝜎𝑞
𝑞*

= 2 (1 + 9.5|𝑧/𝐿𝑜|)−1/3 . (5.74)
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Figura 43 – Coespectros dos fluxos 𝑤𝜃 (a), 𝑤𝑞 (b), funções de correlação espectral 𝑅𝑤𝜃 (c) e
𝑅𝑤𝑞(𝑑), RTE𝜃𝑞 (e) e STE𝜃𝑞 (f).
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Em 44-a pode-se observar que a concordância com a função teórica (5.74) é maior para 𝜎𝑞/𝑞*

do que para 𝜎𝜃/𝜃*. As covariâncias normalizadas 𝜃′𝑞′/(𝜃*𝑞*) apresentaram comportamento si-

milar para diferentes simulações (não mostradas aqui). As diferenças entre os desvios-padrão

resultam num coeficiente de correlação significativamente menor que +1 dentro da CLS (fi-

gura 44-b); note que, quando o fluxo superficial se torna mais fraco — em IIa os forçantes são

mais fortes, e em IIc mais fracos — 𝑟𝜃𝑞 diminui mais rápido com a razão 𝑧/𝐿𝑜 indicando que,

quanto menores os forçantes superficiais, maior o efeito dos fluxos de entranhamento nessa

região. Uma observação que merece ser destacada, e que já foi mencionada anteriormente,

é o fato de que, para diferentes simulações as curvas não colapsam quando plotadas contra

𝑧/𝐿𝑜: |𝑟𝜃𝑞| < 1 representa os desvios em relação à TSMO devido às contribuições dos fluxos

de entranhamento, e não há razão para que eles estejam relacionados com 𝑧/𝐿𝑜. Em 35-d

observa-se o colapso de 𝑟𝜃𝑞 como função de 𝑧/𝑧𝑖 sugerindo completa independência de 𝐿𝑜.

Os mesmos pontos plotados em 44-b, são plotados novamente em 44-d, porém, agora

contra 𝑧/𝑧𝑖: para as três simulações observa-se que o colapso é muito melhor do que o obtido

contra 𝑧/𝐿𝑜.

Uma verificação das funções de correlação espectral, 𝑅𝜃𝑞, nos pontos mostrados na

figura 44 é apresentada na figura 45; são apresentados os 𝑅𝜃𝑞(𝑛) para os dois casos extre-

mos, ou seja, IIa e IIc. Os dois casos são bastante parecidos, e novamente apontam para a

independência da similaridade em relação a 𝑧/𝐿𝑜. Para os pontos mais próximos à superf́ıcie,

𝑅𝜃𝑞 ≈ +1 nas altas frequências, e a dissimilaridade é encontrada nas baixas frequências (ou

grandes escalas). Nos pontos mais distantes da superf́ıcie, a perda de correlação ocorre em

todo o intervalo de frequências do espectro. A forte queda observada nas baixas frequências

de 45-a e 45-b é semelhante àquela apresentada nas correlações espectrais apresentadas nas

figuras 18-b e 19 da seção 4.3.3. Essa mesma caracteŕıstica foi observada por Asanuma et al.

(2007) e Cancelli et al. (2012a) (cujos resultados são reportados no caṕıtulo 4); isso confirma,

mais uma vez, a influência do que ocorre na camada de mistura sobre a similaridade dos

escalares na camada superficial.

De acordo com o que vimos no caṕıtulo 4, além da similaridade entre os escalares,

também é importante estimar a similaridade entre seus fluxos. Nesse sentido, na figura 44-c,

é apresentado o comportamento do coeficiente simétrico de eficiência de transferência, ste𝜃𝑞,

dentro da camada superficial. A comparação com 𝑟𝜃𝑞 mostra, mais uma vez, que os fluxos

dos escalares são mais similares entre si do que os próprios escalares.
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Figura 44 – Análise dos efeitos de entranhamento sobre a camada limite superficial (casos
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5.3.5 Conclusões

Os resultados apresentados na seção anterior mostram que, na metade inferior da

CLA, a redução da correlação pode ser consequência do entranhamento dos fluxos, os quais

aumentam a variância da umidade espećıfica. Nos casos estudados aqui, esse aumento está

associado com a umidade espećıfica, porém é posśıvel que diferentes condições de contorno

levem também ao aumento da variância de temperatura. O aumento da variância está dire-

tamente relacionado ao termo de produção local e ao transporte (não-local) turbulento de

variância a partir da parte mais alta da CLA. Os efeitos não-locais sobre a variância provocam

desvios a partir da TSMO, o que está de acordo com os resultados experimentais apresen-

tados, por exemplo, por Mahrt (1991), Bruin et al. (1993), Roth e Oke (1995), Asanuma e

Brutsaert (1999b), Katul e Hsieh (1999) e Sempreviva e Gryning (1996), e também permi-

tem corroborar o critério apresentado em Cancelli et al. (2012a), e reportado no caṕıtulo 4:

quando os forçantes superficiais são fortes, produção local e dissipação dominam o balanço,

e os efeitos do entranhamento se tornam menos importantes dentro da CLA, levando a uma

maior correlação entre os escalares.

A análise espectral mostra que o aumento da variância ocorre em todas as escalas

dentro da camada limite convectiva, enquanto na camada superficial somente as grandes es-

calas parecem ser afetadas. McNaughton e Laubach (1998), Dias et al. (2004a), e Asanuma
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et al. (2007) citam não-estacionariedade e dissimilaridade nas baixas frequências como res-

ponsáveis por baixos coeficientes de correlação dentro da CLA; em nossa análise, sugerimos

que os fluxos de entranhamento podem ser a causa dos efeitos sobre as grandes escalas.

Claramente os efeitos do transporte turbulento dentro da CLA diminuem com a

redução do valor de 𝑧𝑖/𝐿𝑜 (ou seja, com a redução da convecção na CLA), porém o decaimento

de 𝑟𝜃𝑞 com 𝑧/𝑧𝑖 não muda, ao menos para os casos explorados aqui.

Dos resultados obtidos, podemos salientar dois pontos que merecem atenção poste-

rior: (1) o colapso de 𝑟𝜃𝑞 contra 𝑧/𝑧𝑖 observado na figura 44-d deve ser melhor avaliado para

que seja confirmado (ou não); (2) se os resultados obtidos aqui forem confirmados para dife-

rentes condições de contorno, é posśıvel que o papel de 𝐿𝑜 sobre a similaridade seja mı́nimo,

e que a teoria de difusão top-down e bottom-up possa ser utilizada para estimar o coeficiente

de correlação até mesmo dentro da CLS.

O fato de que as curvas 𝑧/𝐿𝑜 × 𝑟𝜃𝑞 não colapsam parece ser um resultado robusto

para identificar que a dissimilaridade é causada pelo entranhamento. Certamente outras cau-

sas para dissimilaridade existem, e podem ser quantificadas por simulações numéricas; nos

casos compreendidos pelo Grupo 1 não existem outras fontes óbvias de dissimilaridade, tais

como heterogeneidade superficial, ou não-estacionariedade dos fluxos superficiais; portanto,

o entranhamento deve ser considerado a posśıvel (ou principal) causa da dissimilaridade ob-

servada.

É razoável esperar que os efeitos do entranhamento sobre a camada superficial afe-

tem outras variáveis além das variâncias e covariâncias. De acordo com Kanda et al. (2004),

os fluxos de calor senśıvel e latente dentro da CLS também podem ser afetados pelo entra-

nhamento. Nesse sentido, um aprofundamento maior sobre esse item também é necessário.

5.4 Grupo 2 — Efeitos da heterogeneidade superficial sobre
a similaridade

Nesta seção são apresentados os resultados das simulações de grandes vórtices com

condições de contorno representativas de superf́ıcie heterogênea. Condições iniciais e de con-

torno para esse grupo de simulações são apresentadas na subseção 5.4.1; considerações re-

lacionadas às sáıdas do modelo, e ao processamento são encontradas na subseção 5.4.2. Na

subseção 5.4.3 são apresentados os resultados e respectivas análises, seguidos das considera-

ções finais pertinentes.
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Tabela 13 – Parâmetros utilizados para gerar os perfis iniciais de 𝑢, 𝑣, 𝑤, 𝜃 e 𝑞 para as
simulações com superf́ıcie heterogênea.

Caso 𝜃0 𝑞0 Υ1 Υ2 Υ3 Υ4 (𝑈𝑔, 𝑉𝑔)
(K) (g kg−1) (K m−1) (K m−1) (g kg−1m−1) (g kg−1m−1) (ms−1)

S 290 10 0,08 0,003 0,002667 0,0001 (16,0)
NS 290 10 0,08 0,003 −0,002667 −0,0001 (16,0)

5.4.1 Condições iniciais e de contorno

O Grupo 2 inclui seis simulações representativas de escoamentos sobre superf́ıcie

heterogênea. A heterogeneidade foi introduzida no modelo na forma de diferentes fluxos

superficiais: a direção 𝑥 do domı́nio horizontal do modelo foi dividida em faixas de mesmo

tamanho. Fazendo um paralelo com cenários reais, as faixas poderiam ser representativas,

por exemplo, de uma superf́ıcie coberta por terra nua seguida de uma superf́ıcie coberta por

gramı́neas, ou por água; o tipo de superf́ıcie representada depende dos valores dos fluxos

superficiais, e da rugosidade superficial atribúıda à cada faixa.

Uma vez que as simulações são forçadas por fluxos superficiais de temperatura e

umidade, como forma de controlar as simulações, a seguinte condição foi imposta:

(𝐻 + 𝐿𝐸)𝑓𝑎𝑖𝑥𝑎1 = (𝐻 + 𝐿𝐸)𝑓𝑎𝑖𝑥𝑎2 , (5.75)

ou seja, a soma de 𝐻 (fluxo de calor senśıvel) com 𝐿𝐸 (fluxo de calor latente) deve ser

constante ao longo do domı́nio do escoamento. No modelo, a condição de contorno deve estar

na forma de covariância (𝑤′𝜃′0 e 𝑤′𝑞′0), ou fluxo cinemático, ou seja

𝑤′𝜃′0 =
𝐻

𝜌𝑐𝑝
, e 𝑤′𝑞′0 =

𝐿𝐸

𝐿𝜌
. (5.76)

Os perfis iniciais do campo de velocidades, e de temperatura e umidade espećıfica

são semelhantes aos utilizados para os casos de superf́ıcie homogênea (equações (5.54), (5.57)

e (5.58)), porém com diferentes valores para 𝜃0 e 𝑞0. Um único perfil de temperatura é

utilizado em todas as simulações; dois perfis de umidade — um acompanhando o perfil de

temperatura (identificado como “S”), e outro decrescendo acima da altura da camada limite

(identificado como “NS”) — são utilizados. As variáveis que definem os perfis de 𝑢, 𝑣, 𝑤, 𝜃

e 𝑞 são apresentadas na tabela 13. A mesma velocidade de vento geostrófico é utilizada em

todas as simulações. Os perfis iniciais de temperatura e umidade espećıfica para as simulações

heterogêneas são apresentados na figura 46.

Na tabela 14, para cada uma das simulações, são apresentados os fluxos superficiais

em termos de covariâncias, respectivo número de faixas de superf́ıcie, e o tipo de perfil de
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Figura 46 – Perfis iniciais de temperatura (a) e umidade espećıfica (b) para os casos S e NS
(S: umidade aumenta com 𝑧; NS: umidade diminui com 𝑧).

Tabela 14 – Simulações com superf́ıcie heterogênea, número de faixas de superf́ıcie, tipo de
perfil inicial de umidade espećıfica (S: umidade aumenta com 𝑧; NS: umidade
diminui com 𝑧), fluxos superficiais de temperatura (𝑤′𝜃′) e umidade espećıfica
(𝑤′𝑞′) para as faixas 1 e 2, e tamanho de cada uma das faixas.

Simulação número perfil 𝑤′𝜃′1 𝑤′𝑞′1 𝑤′𝜃′2 𝑤′𝑞′2 𝐿𝑥𝑓

de faixas 𝑞0 [m K s−1] [m g kg−1 s−1] [m K s−1] [m g kg−1 s−1] [m]
HET1 2 S 0,15 0,002 0,05 0,006 2560
HET2 10 S 0,15 0,002 0,05 0,006 512
HET3 1 S 0,10 0,004 0,10 0,004 5120
HET4 2 S 0,175 0,001 0,025 0,007 2560
HET5 2 S 0,11 0,0036 0,09 0,0044 2560
HET6 2 NS 0,15 0,002 0,05 0,006 2560

umidade espećıfica. Para a simulação HET2, a qual foi realizada com 10 faixas de superf́ıcie, os

fluxos da primeira faixa foram repetidos para todos as outras faixas ı́mpares, e os da segunda

faixa foram repetidos para todos as outras faixas pares. A simulação HET3 é homogênea, e

serve como padrão de comparação às outras cinco. Todas as outras 4 simulações são divididas

em dois tipos de superf́ıcie. O tamanho de cada faixa é definido pelo tamanho do domı́nio

em 𝑥 (5120 m) dividido pelo número de faixas em cada simulação; esse tamanho é indicado

por 𝐿𝑥𝑓
na tabela 14.
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5.4.2 Saídas do modelo e processamento dos dados

Da mesma forma que para as simulações do Grupo 1, para este grupo também foram

armazenadas séries temporais de �̃�, �̃�, 𝜃 e 𝑞; as séries foram armazenadas em 64 × 16 × 42

pontos, respectivamente nas direções 𝑥, 𝑦 e 𝑧, totalizando 43008 séries temporais de 4 horas

com frequência de amostragem de 0,2 Hz. Este número de pontos corresponde a uma resolução

espacial de 80 m×320 m×32 m; em 𝑧 o primeiro ponto está em 24 m. Na direção vertical foram

armazenadas séries somente até um pouco acima da altura da CLA (𝑧 ≈ 1350 m). Os pontos

acima de 1350 m foram descartados; em 𝑦 a superf́ıcie é homogênea, e ao longo de 𝑥, direção

em que a superf́ıcie é heterogênea, foram armazenadas séries temporais em um número maior

de pontos.

Da mesma forma que no Grupo 1, as séries temporais passam pelo processo de

eliminação de tendência linear (descrito em 5.3.2), e a partir das novas séries temporais são

realizadas as análises.

Em função da heterogeneidade superficial, e da grande quantidade de informações

dispońıveis, há diversas possibilidades para se analisar as sáıdas do modelo; desta forma,

optou-se por realizar análises semelhantes às apresentadas por Albertson e Parlange (1999b).

Para diferentes variáveis são apresentados perfis longitudinais médios plotados no plano (𝑥, 𝑧),

perfis horizontais médios em 𝑥, e perfis médios verticais.

O procedimento para a obtenção dos perfis longitudinais passa pela obtenção das

médias temporais (da última 1,5 h de simulação), e posteriormente pela obtenção das médias

em 𝑦 (direção na qual a superf́ıcie é homogênea); formalmente, para uma variável 𝑎 qualquer

temos

⟨𝑎(𝑖, 𝑘)⟩𝑦,𝑡 =

𝑀𝑦∑︁
𝑗=1

𝑁𝑡∑︁
𝑙=1

𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘, 𝑙)

𝑁𝑡𝑀𝑦

, com 1 ≤ 𝑖 ≤𝑀𝑥 e 1 ≤ 𝑘 ≤𝑀𝑧, (5.77)

onde 𝑀𝑦 e 𝑁𝑡 são, respectivamente, o número de pontos na direção 𝑦 (neste caso, 𝑀𝑦 = 16)

e no tempo (𝑁𝑡 = 1080, i.e., 1,5 h com um valor a cada 5 s); 𝑀𝑥 e 𝑀𝑧 representam o número

de pontos nas direções 𝑥 e 𝑧, respectivamente 64 e 42. Com estas mesmas médias é posśıvel

plotar, para uma determinada posição 𝑥, o perfil vertical.

Os perfis verticais, as escalas turbulentas (𝑢*, 𝑤*, 𝜃*, 𝑇*, 𝑞* e 𝑄*), e o comprimento

de estabilidade de Monin-Obukhov 𝐿𝑜, dados pelas equações (5.66)-(5.68) foram calculados

para três diferentes situações:

• média entre os pontos horizontais da faixa superficial do tipo 1,

• média entre os pontos horizontais da faixa superficial do tipo 2, e
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• média entre os pontos horizontais das faixas 1 e 2.

Assim, após a aplicação da equação (5.77), calcula-se a média na direção 𝑥 para cada uma

das três situações descritas acima, ou seja,

⟨𝑎(𝑘)⟩𝑦,𝑡,𝑥 =
𝑀𝑥∑︁
𝑖=1

𝑀𝑦∑︁
𝑗=1

𝑁𝑡∑︁
𝑙=1

𝑎(𝑖, 𝑗, 𝑘, 𝑙)

𝑁𝑡𝑀𝑦𝑀𝑥

, com 1 ≤ 𝑘 ≤ 𝑁𝑧; (5.78)

𝑀𝑥 varia de acordo com a situação, podendo ser 32 (para os dois primeiros casos), ou 64

(para o último caso).

5.4.3 Resultados e análise

Como mencionado na seção anterior, os valores das escalas turbulentas foram cal-

culados para três situações diferentes; na tabela 15 são apresentados os valores médios das

escalas turbulentas, além de 𝑧𝑖, e 𝐿𝑜 considerando médias sobre todo o domı́nio da simula-

ção; nas tabelas 16 e 17 são apresentados os valores médios das escalas para cada uma das

faixas de superf́ıcie. Para a simulação HET2, com 10 diferentes faixas, o valores das escalas

turbulentas para a faixa 1 foram obtidos fazendo a média entre os valores de todas as faixas

ı́mpares, e os valores para a faixa 2 foram obtidos pela média entre todas as faixas pares. Para

a simulação HET3, apenas a média sobre todo o domı́nio foi obtida uma vez que a superf́ıcie

é homogênea.

Como a soma entre os fluxos superficiais de calor senśıvel (𝐻) e latente (𝐿𝐸) foi

mantida constante em todas as simulações, é de se esperar que os valores médios das escalas

turbulentas sejam os mesmos para todas as simulações (tabela 15). Comparando os valores

das tabelas 16 e 17, e observando os valores dos forçantes superficiais (tabela 14), vemos que

as diferenças entre as escalas, e entre 𝐿𝑜 e 𝑧𝑖/𝐿𝑜 estão relacionadas com os valores dos fluxos

superficiais. Desta forma, simulações com mesmos forçantes (HET1, HET2 e HET6) possuem

as mesmas escalas turbulentas. Simulações com diferentes forçantes possuem escalas turbu-

lentas, e 𝐿𝑜, diferentes e proporcionais aos fluxos superficiais. Pode-se observar, também, que

quanto maior a diferença entre os fluxos das duas faixas, isto é, quanto maior a heterogenei-

dade imposta na superf́ıcie (veja, por exemplo, o caso HET4), maiores são as diferenças entre

as escalas turbulentas.

Para três das simulações (HET1, HET2 e HET3) os perfis longitudinais (𝑥, 𝑧) de

𝑞′𝑞′ e 𝜃′𝜃′, covariâncias 𝜃′𝑞′, �̃�′𝑞′, �̃�′𝜃′, além de 𝑟𝜃𝑞 e de ste𝜃𝑞 são apresentados nas figuras

(47)-(53). Essas três simulações foram escolhidas em função de seus comportamento na CLA:

HET4 é a que possui maior diferença entre os fluxos superficiais das duas faixas; HET1 e

HET2 são forçadas por fluxos iguais, porém a primeira é dividida em duas faixas e a segunda



Caṕıtulo 5. Simulações de grandes vórtices — LES 134

Tabela 15 – Escalas turbulentas médias para todo o domı́nio das simulações com superf́ıcie
heterogênea.

Simulação 𝑢* 𝜃* 𝑞* 𝐿𝑜 𝑧𝑖 𝑧𝑖/𝐿𝑜 𝑤* 𝑇* 𝑄*
HET1 0,5419 0,1838 0,0074 −118,84 1232 −10,35 1,5574 0,0640 0,0026
HET2 0,5379 0,1852 0,0075 −116,17 1232 −10,62 1,5574 0,0639 0,0026
HET3 0,5337 0,1874 0,0075 −113,07 1232 −10,90 1,5595 0,0641 0,0026
HET4 0,5369 0,1851 0,0075 −115,77 1232 −10,62 1,5564 0,0639 0,0026
HET5 0,5389 0,1854 0,0074 −116,45 1216 −10,50 1,5590 0,0641 0,0026
HET6 0,5391 0,1847 0,0074 −116,99 1232 −10,50 1,5574 0,0640 0,0026

Tabela 16 – Escalas turbulentas médias para a faixa tipo 1.

Simulação 𝑢* 𝜃* 𝑞* 𝐿𝑜 𝑧𝑖 𝑧𝑖/𝐿𝑜 𝑤* 𝑇* 𝑄*
HET1 0,5456 0,2749 0,0037 −80,54 1232 −15,2 1,7849 0,0840 0,0011
HET2 0,5442 0,2756 0,0037 −79,92 1248 −15,6 1,7850 0,0840 0,0012
HET3 0,5337 0,1874 0,0075 −113,07 1232 −10,90 1,5595 0,0641 0,0026
HET4 0,5433 0,3221 0,0018 −68,20 1248 −18,35 1,8788 0,0931 0,0005
HET5 0,5398 0,2038 0,0067 −106,35 1216 −11,50 1,6097 0,0683 0,0022
HET6 0,5434 0,2760 0,0037 −79,59 1232 −15,40 1,7848 0,0840 0,0011

Tabela 17 – Escalas turbulentas médias para a faixa tipo 2.

Simulação 𝑢* 𝜃* 𝑞* 𝐿𝑜 𝑧𝑖 𝑧𝑖/𝐿𝑜 𝑤* 𝑇* 𝑄*
HET1 0,5384 0,0929 0,0112 −231,99 1232 −5,31 1,2379 0,0404 0,0049
HET2 0,5315 0,0941 0,0113 −223,31 1216 −5,45 1,2377 0,0404 0,0048
HET3 0,5337 0,1874 0,0075 −113,07 1232 −10,90 1,5595 0,0641 0,0026
HET4 0,5305 0,0471 0,0132 −443,76 1216 −2,74 0,9826 0,0254 0,0071
HET5 0,5379 0,1673 0,0082 −128,57 1232 −9,50 1,5057 0,0598 0,0029
HET6 0,5349 0,0935 0,0112 −227,54 1216 −5,40 1,2379 0,0404 0,0048

em 10 faixas. Os perfis foram limitados aos primeiros 400 m da CLA — região que abrange

a camada superficial; observa-se que, acima dessa altura ocorre o misturamento completo do

ar, e praticamente não há diferenças no comportamento da variável. Como esperado, sobre

a CLA composta por 10 faixas de superf́ıcie (simulação HET2), o misturamento completo

ocorre numa região mais baixa que nos outros dois casos; consequentemente, tanto os escalares

quanto os fluxos podem ser considerados perfeitamente correlacionados nessa região (camada

misturada) — veja as figuras 50 e 53. Para as simulações HET1 e HET3, o misturamento

completo ocorre numa região mais alta da CLA; próximo à superf́ıcie tanto 𝑟𝜃𝑞 quanto ste𝜃𝑞

são menores quando comparados com a simulação HET2.

De acordo com Bou-Zeid et al. (2004), é posśıvel verificar o comportamento/localização

da camada limite interna (CLI) fazendo 𝑑<𝑎>𝑡,𝑦

𝑑𝑧
− 𝑑<𝑎>𝑡,𝑥,𝑦

𝑑𝑧
= 0, ou seja, para uma variável 𝑎,

a CLI localiza-se onde a diferença entre o gradiente médio (média obtida em 𝑦 e no tempo)

e sua média (em 𝑦, 𝑥 e no tempo) é igual a zero. Nas figuras (54) e (55), respectivamente
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Figura 47 – Perfis (𝑥, 𝑧) para 𝜃′𝜃′ — simulações HET1, HET2 e HET4. A escala de cores
difere para a simulação HET2.



Caṕıtulo 5. Simulações de grandes vórtices — LES 136
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Figura 48 – Perfis (𝑥, 𝑧) para 𝑞′𝑞′ — simulações HET1, HET2 e HET4. A escala de cores
difere para a simulação HET2.
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Figura 49 – Perfis (𝑥, 𝑧) para 𝜃′𝑞′ — simulações HET1, HET2 e HET4. A escala de cores
difere para a simulação HET2.
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Figura 50 – Perfis (𝑥, 𝑧) para 𝑟𝜃𝑞 — simulações HET1, HET2 e HET4.
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HET1

0 1000 2000 3000 4000 5000
x [m]

0
50

100
150
200
250
300
350
400

z
[m

]

2.0e-02
4.0e-02
6.0e-02
8.0e-02
1.0e-01
1.2e-01
1.4e-01
1.6e-01

HET2

0 1000 2000 3000 4000 5000
x [m]

0
50

100
150
200
250
300
350
400

z
[m

]

2.0e-02
4.0e-02
6.0e-02
8.0e-02
1.0e-01
1.2e-01
1.4e-01
1.6e-01

HET4

0 1000 2000 3000 4000 5000
x [m]

0
50

100
150
200
250
300
350
400

z
[m

]

2.0e-02
4.0e-02
6.0e-02
8.0e-02
1.0e-01
1.2e-01
1.4e-01
1.6e-01

Figura 51 – Perfis (𝑥, 𝑧) para �̃�′𝜃′ — simulações HET1, HET2 e HET4.
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Figura 52 – Perfis (𝑥, 𝑧) para �̃�′𝑞′ — simulações HET1, HET2 e HET4.



Caṕıtulo 5. Simulações de grandes vórtices — LES 141
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Figura 53 – Perfis (𝑥, 𝑧) para ste𝜃𝑞 — simulações HET1, HET2 e HET4.
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Figura 54 – Diferença 𝑑<𝜃>𝑡,𝑦

𝑑𝑧
− 𝑑<𝜃>𝑡,𝑥,𝑦

𝑑𝑧
para as simulações HET1, HET2 e HET4. As linhas

representam a camada limite interna. A escala de cores difere para a simulação
HET2.

para 𝑎 = 𝜃 e 𝑎 = 𝑞, as camadas limite internas (representadas pelas linhas), juntamente com

a diferença entre 𝑑<𝑎>𝑡,𝑦

𝑑𝑧
e 𝑑<𝑎>𝑡,𝑥,𝑦

𝑑𝑧
são apresentadas.

Ainda de acordo com Bou-Zeid et al. (2004), a altura de mistura — ou blending height,

do original em Inglês — também pode ser obtida através dos desvios < 𝑎 >𝑡,𝑦 − < 𝑎 >𝑡,𝑥,𝑦,

ou seja, entre o desvio da média de 𝑎 calculada no tempo e na direção 𝑦 e a média de 𝑎
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Figura 55 – Diferença 𝑑<𝑞>𝑡,𝑦

𝑑𝑧
− 𝑑<𝑞>𝑡,𝑥,𝑦

𝑑𝑧
para as simulações HET1, HET2 e HET4. As linhas

representam a camada limite interna. A escala de cores difere para a simulação
HET2.
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calculada no tempo, em 𝑥 e em 𝑦. Para cada altura, o menor e o maior quartil são extráıdos

e plotados; a altura de mistura é dada pelo “pescoço” do perfil, isto é, pela altura onde os

perfis dos dois quartis estão mais próximos um do outro. Na figura 56, são apresentadas as

figuras referentes à tentativa de obtenção dessa altura de mistura; foram plotados os menores

e os maiores quartis para temperatura e umidade, suas variâncias e covariância, além do

coeficiente de correlação 𝑟𝜃𝑞. Uma vez que a altura de mistura é dada pelo pescoço do perfil,

para algumas das variáveis é dif́ıcil estabelecer essa altura, uma vez que esse “pescoço” não

está em evidência (por exemplo, veja a figura 56–c); em outros casos há mais de um “pescoço”

(por exemplo, na figura 56–a); dessa forma, torna-se dif́ıcil estabelecer a altura da CLI através

deste método.

Perfis médios horizontais do coeficiente de correlação 𝑟𝜃𝑞 são apresentados na figura

57. Os perfis foram plotados para as alturas 24, 56 e 120 m. Como já visto anteriormente,

quanto maior a diferença entre os fluxos superficiais das faixas de superf́ıcie, e quanto mais

próximo à superf́ıcie, menor o coeficiente de correlação; para a simulação com mais faixas

de superf́ıcie, o coeficiente de correlação é maior em todas as alturas e torna-se ≈ 1,0 já

em 𝑧 = 56 m. Conforme a figura 58, ste𝜃𝑞 apresenta um comportamento semelhante ao do

coeficiente de correlação.

Os perfis longitudinais médios — obtidos a partir da última 1,5 h de simulação — dos

fluxos superficiais resolvidos �̃�′𝜃′ e �̃�′𝑞′ juntamente com a condição de contorno imposta na

superf́ıcie são apresentados na figura 59; esses perfis também foram plotados para as alturas

24, 56 e 120 m, novamente para as simulações HET1, HET2 e HET4.

Nas figuras 60 e 61, perfis médios verticais calculados sobre todo o domı́nio da si-

mulação, isto é, a média sobre todas as faixas de superf́ıcie, para temperatura, umidade, e

coeficiente de correlação escalar são apresentados. Observando os perfis de temperatura e

umidade iniciais e finais, considerando os casos S e NS, é posśıvel observar um aumento da

temperatura média, e um umidecimento em ambos os casos.

Na figura 61, onde são apresentados os perfis médios dos coeficientes de correlação

escalar, 𝑟𝜃𝑞, pode-se confimar a observação anterior: na região mais próxima à superf́ıcie,

quanto maior a diferença entre os fluxos de cada uma das faixas, menor será o coeficiente de

correlação entre os escalares; acima da altura de mistura eles são perfeitamente correlaciona-

dos, exceto para HET6 onde o perfil inicial de 𝑞 é do tipo NS. Nesse caso, 𝑟𝜃𝑞 vai de ≈ 0,9

próximo à superf́ıcie até −1,0 no topo da CLA. A figura 61-b mostra um zoom para facilitar

a visualização das diferenças entre os coeficientes de correlação 𝑟𝜃𝑞 para os casos em que o

perfil inicial de umidade espećıfica é do tipo S.
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Figura 56 – Estimativa da altura de mistura para (a) 𝜃, (b) 𝑞, (c) 𝜃′𝜃′, (d) 𝑞′𝑞′, (e) 𝜃′𝑞′, e (f)
𝑟𝜃𝑞 para as simulação HET1, HET2 e HET4.
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Figura 57 – Perfis médios horizontais de 𝑟𝜃𝑞 para (a) 𝑧 = 24 , (b) 𝑧 = 56 m e (c) 𝑧 = 120 m
de altura — simulações HET1, HET2 e HET4.
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Figura 58 – Perfis médios horizontais de ste𝜃𝑞 para (a) 𝑧 = 24 , (b) 𝑧 = 56 m e (c) 𝑧 = 120 m
de altura — simulações HET1, HET2 e HET4.

5.4.4 Conclusões e considerações finais

As análises dos resultados das simulações do Grupo 2 demonstram que quanto maior

a diferença entre os fluxos superficiais de cada uma das faixas, menor é a correlação entre

temperatura e umidade na região da CLS. Acima da CLS, mais precisamente na região de

mistura, os escalares ficam bem próximos da similaridade perfeita. Desta análise preliminar é

posśıvel concluir que a heterogeneidade da superf́ıcie reduz a similaridade entre os escalares

apenas na região mais baixa da atmosfera; acima desta região outras causas devem ser con-

sideradas. Embora o coeficiente de correlação entre os escalares diminua com o aumento das

diferenças entre os fluxos superficiais de duas faixas cont́ıguas, a redução em 𝑟𝜃𝑞 não é grande

o suficiente para que se possa afirmar que os dois estejam decorrelacionados; além disso,
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Figura 59 – Perfis longitudinais dos fluxos superficiais iniciais (linha cinza) e médias da última
1,5 h das simulações HET1 (a,b), HET2 (c,d) e HET3 (e,f).
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Figura 61 – Perfis médios verticais de (a) 𝑟𝜃𝑞 e (b) respectivo zoom para todas as seis simu-
lações.
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deve-se levar em conta que nosso primeiro ponto está a 24 m de altura — experimentos de

campo, em geral, são realizados em alturas menores que essa. Uma forma de entender melhor

o que acontece abaixo dessa altura seria realizar simulações numéricas com uma resolução

espacial maior na direção vertical (isto é, utilizar ∆𝑧 < 16 m).

Uma análise de similaridade espectral, semelhante à apresentada na seção 5.3.3.2,

mostra o comportamento das variáveis no intervalo de escalas simuladas. Nesse sentido, uma

análise desse tipo seria interessante; porém, como as diferenças entre os coeficientes de cor-

relação são mais proeminentes na região próxima à superf́ıcie, e nessa região predominam

os menores vórtices, é de se esperar que a redução de 𝑟𝜃𝑞 seja proveniente das menores es-

calas — devemos lembrar que toda a turbulência das pequenas escalas é incluida na parte

de subgrade, o que dificulta a análise espectral na região inercial do espectro. Novamente,

isso poderia ser viabilizado com a utilização de uma resolução espacial maior nas simulações

numéricas.
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6 Considerações finais

Para atender parte dos objetivos deste trabalho, uma análise de similaridade através

de dados experimentais foi realizada. Nessa análise foram apresentadas e discutidas quanti-

dades estat́ısticas globais, e espectrais. Verificou-se que diferentes indicadores de similaridade

levam a diferentes resultados: a principal observação no entanto, relaciona-se ao fato de que

há indicadores espećıficos para identificar similaridade entre fluxos de escalares, e indicadores

espećıficos para identificar similaridade entre os escalares propriamente ditos.

Um novo número adimensional, denominado de número de fluxo de escalar foi pro-

posto e testado; este número dá uma medida relativa da intensidade dos fluxos superficiais, e

está diretamente relacionado ao gradiente de produção e a dissipação molecular, cujo balanço

é condição necessária para que haja similaridade entre os escalares — isto foi previsto por

Dias e Brutsaert (1996), e confirmado na análise apresentada aqui. Portanto, o desequiĺı-

brio entre gradiente de produção e dissipação molecular pode ser apontado como causa de

dissimilaridade.

Um novo indicador de similaridade entre fluxos de escalares foi apresentado — o

coeficiente simétrico de transferência (ste). Ele é, na verdade, um correspondente direto do

coeficiente de eficiência de transferência (rte); a vantagem de ste em relação a rte é que o

primeiro tem um limite de |1,0|, enquanto o segundo não possui limite inferior ou superior.

Através das simulações de grandes vórtices, foi posśıvel comprovar o efeito do en-

tranhamento dos fluxos no topo da CLA sobre a similaridade entre os escalares na camada

convectiva, e na camada superficial. Nos casos estudados aqui, esse efeito foi maior sobre a

variância da umidade espećıfica; porém isso pode ser consequência do tipo de condições de

contorno e iniciais impostas; nesse sentido, é posśıvel que com diferentes condições o mesmo

possa ocorrer com a variância de temperatura. Os resultados obtidos permitiram confirmar

a observação de Cancelli et al. (2012a) (reportada no caṕıtulo 4): se os fluxos superficiais

forem suficientemente fortes, produção local e dissipação dominam o balanço, e os efeitos do

entranhamento se tornam menos importantes dentro da CLA, levando a uma maior correla-

ção entre os escalares. Através da análise espectral observamos que, na camada convectiva, o

aumento da variância (e consequente aumento da decorrelação) ocorre em todas as escalas,

enquanto na camada superficial somente as grandes escalas são afetadas; a redução da corre-

lação espectral nas grandes escalas também foi observada na análise dos dados experimentais.

Uma posśıvel independência da similaridade em relação ao comprimento de estabili-

dade de Monin-Obukhov 𝐿𝑜 foi observada, e merece mais atenção, assim como uma análise
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Figura 62 – Perfil (𝑥, 𝑧) para 𝑟𝜃𝑞 (simulação HET4) — situação hipotética de utilização de
resultados de simulação de grandes vórtices para configuração de experimentos
de campo.

mais detalhada dos efeitos do entranhamento sobre a similaridade entre os fluxos dos escala-

res.

As análises das simulações do grupo 2 (superf́ıcie heterogênea) permitiram verifi-

car que a heterogeneidade superficial afeta a similaridade entre os fluxos somente na região

mais baixa da atmosfera; acima desta região ocorre misturamento completo, levando a uma

correlação perfeita entre os escalares.

É importante observar que resultados de simulações de grandes vórtices podem ser

utilizados em conjunto com experimentos de campo. Para exemplificar, vamos supor o ce-

nário hipotético apresentado na figura 62: vamos tomar como exemplo o caso da simulação

HET4 cujo perfil de 𝑟𝜃𝑞 foi apresentado anteriormente na figura 50. Vamos supor ainda que a

superf́ıcie da primeira metade do domı́nio é coberta por terra, e a segunda metade do domı́nio

é coberta por água; uma estação experimental está instalada sobre a água a uma distância

de cerca de 2500 m do limite entre os dois tipos de superf́ıcie. Como referência de altura de

medição, vamos tomar o experimento realizado no Lago de Furnas, onde as medições foram

feitas a aproximadamente 4 m acima da superf́ıcie da água. Na figura 62 o primeiro ponto

do perfil vertical de 𝑟𝜃𝑞 está a uma altura de 24 m; nota-se que a influência da heterogenei-

dade superficial sobre 𝑟𝜃𝑞 persiste até o final dos 400 m de altura considerados, e que quanto

mais próximo da superf́ıcie, menor é o coeficiente de correlação entre os escalares. Na prá-

tica, isso significa que, nas condições impostas nesse exemplo, as medições realizadas sobre a

água sofrem influência dos fluxos provenientes de terra mesmo a uma distância de cerca de
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2500 m da margem. Isto significa que em uma situação real seria necessário que as medições

fossem feitas a uma distância muito maior do que a que normalmente são; por exemplo, na

estação instalada no Lago de Furnas (descrita no caṕıtulo 4), a distância máxima da torre

até a margem é de 1400 m. Caso houvesse uma situação real semelhante em termos de flu-

xos superficiais, perfis de temperatura, umidade espećıfica e velocidade do vento — o que

implicaria em ter estações de medição sobre terra e água — seria posśıvel afirmar que os

fluxos superficiais provenientes de terra influenciam a similaridade entre as flutuações dos

escalares medidos sobre a água. Desta forma, a análise conjunta de dados experimentais e

simulações de grandes vórtices seriam ferramentas complementares na análise de similaridade

entre escalares de um mesmo cenário.

Destas considerações gerais, e de observações mencionadas ao longo deste trabalho,

podemos relacionar algumas sugestões para trabalhos futuros:

• tentativa de entendimento da origem da “corcova” observada nos espectros de tempe-

ratura dos dados experimentais;

• verificação de posśıveis efeitos de não-estacionariedade sobre a similaridade dos escala-

res;

• melhor verificação dos efeitos do entranhamento sobre a similaridade entre os fluxos

dos escalares;

• análise espectral dos dados gerados nas simulações representativas de superf́ıcie hete-

rogênea;

• aprofundamento da análise sobre a posśıvel independência da similaridade entre esca-

lares em relação ao comprimento de estabilidade de Monin-0bukhov;

• inclusão de um terceiro escalar no código de LES com o objetivo de estudar os efeitos

do papel ativo/passivo sobre a similaridade;

• desenvolvimento de um modelo para identificar a altura da camada limite interna;

• utilizar resultados das simulações para definir a configuração de experimentos de campo;

• realizar simulações incluindo os efeitos de heterogeneidade na superf́ıcie, e do entranha-

mento no topo da CLA.
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