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RESUMO

SIMULAÇÃO DA EVOLUÇÃO DA CAMADA LIMITE PLANETÁRIA
AMAZÔNICA EM EVENTOS DE CONVECÇÃO PROFUNDA

UTILIZANDO O MODELO WRF

AUTOR: Márcio Oliveira
ORIENTADOR: Franciano Scremin Puhales
COORIENTADOR: Maurício Ilha de Oliveira

A convecção na região amazônica e seus impactos na Camada Limite Planetária (CLP)

são extremamente complexos. O presente estudo fez duas simulações utilizando o mo-

delo Weather Research and Forecasting (WRF) com esquemas microfísicos diferentes,

utilizando-se o esquema Thompson (simulação I) e o esquema National Severe Storms

Laboratory (NSSL) (simulação II) a fim de reproduzir um ambiente de CLP semelhante

àquele previamente observado previamente no estudo de (OLIVEIRA et al., 2020). Na-

quele estudo, observou-se um evento de convecção profunda que ocorreu no dia 31 de

outubro de 2015, aproximadamente às 17:15 Hora local (HL), sobre o sítio do Amazon Tall

Tower Observatory (ATTO), localizado na parte central do estado do Amazonas. A convec-

ção foi melhor representada na simulação II, uma vez que a simulação I produziu menos

células convectivas. Apesar disto, ambas simulações produziram quantidade abundante

de células profundas. As variáveis meteorológicas vento, temperatura e umidade em am-

bas as simulações se comportaram de forma relativamente similar às observadas, porém

o modelo superestimou os estados prévios à chegada do sistema. As quedas de tempera-

tura e aumento da velocidade do vento foram bem representadas em ambas simulações,

assim como a formação de piscina fria, mecanismo que ajudou na propagação da tem-

pestade. Com isso, o presente estudo busca contribuir para a compreensão da interação

entre a convecção profunda e a superfície amazônica, além de demonstrar as dificuldades

de realizar estudos envolvendo simulação numérica na região amazônica e servir como

comparação para estudos futuros.

Palavras-chave: ATTO. WRF. Convecção Profunda. Piscina Fria. NSSL. Thompson.



ABSTRACT

SIMULATION OF THE EVOLUTION OF THE AMAZON PLANETARY
BOUNDARY LAYER IN EVENTS OF DEEP CONVECTION USING THE

WRF MODEL

AUTHOR: Márcio Oliveira
ADVISOR: Franciano Scremin Puhales
CO-ADVISOR: Maurício Ilha de Oliveira

The convection in the Amazon basin and its impacts on the Planetary Boundary Layer

(PBL) are extremely complex, the present study made two simulations using the Weather

Research and Forecasting (WRF) model with different microphysical schemes, the simu-

lation I used the Thompson scheme and the II used the National Severe Storms Labora-

tory (NSSL) scheme, in order to reproduce the same BPL environment previously observed

in Oliveira et al. (2020), which observed a deep convection event that occurred on Octo-

ber 31 2015, at approximately 17:15 local time (LT), on the Amazon Tall Tower Observa-

tory (ATTO) site located in the central part of the Amazonas state. Convection was better

represented in the II simulation, the I simulation produced less convective cells, but both

produced a good amount of deep cells. The meteorological variables in both simulations

behaved in a relatively similar way to those observed, but the model overestimated the sta-

tes prior to the arrival of the system, the drops in temperature and increase in wind speed

were well represented in both, as well as the formation of a pool cold, a mechanism that

helped in its propagation. With this, the present study seeks to contribute to the unders-

tanding of the interaction between deep convection and the Amazonian surface, in addition

to demonstrating the difficulties of carrying out studies involving numerical simulation in the

Amazon region and serving as a comparison for future studies.

Keywords: ATTO. Deep Convection. WRF. Cold Pool. NSSL. Thompson
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1 INTRODUÇÃO

A região amazônica é vasta territorialmente. A Amazônia legal é formada pelos es-

tados do Acre, Amapá, Amazonas, Pará, Rondônia, Roraima, Tocantins, Mato Grosso e

mais alguns municípios do estado do Maranhão, com área de aproximadamente 5.015.068

km2 (IBGE, 2021). Sua superfície é heterogênea, alternando-se entre florestas, pastagens,

áreas urbanas, rios e lagos, além de possuir diferentes topografias. As dimensões espa-

ciais e localização geográfica fazem com que a Amazônia seja afetada fortemente, em

cada região, por diferentes sistemas meteorológicos de escala local, mesoescala e grande

escala (FISCH; MARENGO; NOBRE, 1998; SOUZA et al., 2000)

O forte aquecimento superficial e alta umidade são condições favoráveis à con-

vecção úmida profunda na Bacia Amazônica. Além do seu papel no ciclo hidrológico, tal

convecção é fundamental no balanço de energia termodinâmica, transportando-a junta-

mente de momentum e vapor d’água da superfície para níveis mais altos na troposfera,

onde posteriormente são redistribuídos pela circulação geral atmosférica (NEWELL et al.,

1974; COSTANTINO; HEINRICH, 2014). Além disso, as células geradas através de tal

convecção, podem gerar diversos mecanismos podem modificar o estado dinâmico, termo-

dinâmico e microfísico da atmosfera, como a produção de fortes correntes descendentes

que introduzem ar frio e seco na CLP (BETTS, 1976), alterando drasticamente as caracte-

rísticas da CLP da região que atuam.

Poucos estudos investigando os impactos da convecção profunda na CLP são en-

contrados na região amazônica, isso ocorre devido a necessidade de observações de alta

frequência para tal, além disso, devido à complexidade das características físicas encontra-

das na região citadas anteriormente, um grande conjunto de regimes convectivos atuam na

região em conjunto com interações complexas entre superfície e atmosfera, isso dificulta a

parametrização desses processos na região (ADAMS; SOUZA; COSTA, 2009). Portanto,

entender tais interações do ponto de vista observacional, pode ajudar na melhora de re-

sultados obtidos através de simulações numéricas. Oliveira et al. (2020) utilizaram dados

com frequência de 10 Hz para analisar 4 eventos de convecção profunda úmida na região

amazônica, os quais provocaram alterações imediatas nas características médias da CLP,

dentre as principais estão a queda de temperatura, rajadas de vento e intensificação dos

fluxos de calor sensível e latente.

Sendo assim, o objetivo do presente estudo foi realizar simulações utilizando o mo-

delo Weather Research and Forecasting (WRF) (SKAMAROCK et al., 2019), afim de repro-

duzir impactos similares aos provocados pela passagem de células convectivas profundas

durante o final da tarde, no dia 31 de outubro de 2015, em uma das torres do projeto

Amazon Tall Tower Observatory (ATTO) localizada em Manaus-AM.

Tais simulações, foram realizadas utilizando dois esquemas microfísicos, o esquema
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de Thompson (THOMPSON; RASMUSSEN; MANNING, 2004; THOMPSON et al., 2008) e

o esquema National Severe Storms Laboratory (NSSL) (MANSELL; ZIEGLER; BRUNING,

2010). Além disso, também foi utilizado o esquema de CLP Mellor-Yamada-Nakanishi-

Niino 2.5 (MYNN) (NAKANISHI; NIINO, 2004; NAKANISHI; NIINO, 2009; OLSON et al.,

2019). Os resultados obtidos através das simulações foram comparados aos resultados

de alta frequência (10 Hz) observados na walk-up tower do projeto ATTO em (OLIVEIRA et

al., 2020).



2 REVISÃO BIBLIOGRÁFICA

2.1 CLIMA NA AMAZÔNIA

Segundo (FIGUEROA; NOBRE, 1990), em média o período de chuvas e forte ativi-

dade convectiva na região amazônica é entre os meses de novembro e março, enquanto

que os meses de maio à setembro representam o período com menor atividade convec-

tiva, os meses de abril e outubro são considerados de transição. De forma mais precisa,

segundo Liebmann e Marengo (2001), o no sul da Amazônia o período chuvoso vai de ja-

neiro até abril, no nordeste da Amazônia a quase 60% da precipitação ocorre entre março

e maio, enquanto que no noroeste e porção central da região a precipitação é distribuída

de forma similar durante todo o ano.

O período de forte atividade convectiva é consequência do forte aquecimento super-

ficial e do período de monção, que dão origem a sistemas intrasazonais de grande escala

que geram convecção profunda e são responsáveis pela maior parte do total anual de pre-

cipitação como a Zona de Convergência Intertropical (ZCIT) na região central e leste (WA-

LISER; GAUTIER, 1993; MARENGO; HASTENRATH, 1993), Alta da Bolívia em conjunto

com a Zona de Convergência do Atlântico Sul (ZCAS), sistemas frontais que se deslocam

até baixa latitudes conhecidos como friagens (MARENGO; NOBRE; CULF, 1997) e Linhas

de Instabilidade que se formam na região costeira e podem se propagar continente adentro

(GARSTANG et al., 1994; COHEN; DIAS; NOBRE, 1995). Também são importantes para

o regime convectivo na região fenômenos interanuais como El Niño Oscilação Sul (ENOS)

(NOBRE; SHUKLA, 1996; SOUZA et al., 2000). Além disso é comum na região a ocor-

rência de sistemas convectivos de escala menor com área de apenas 1000 km2 e ciclo de

vida de apenas uma hora (GRECO et al., 1990)

A convecção úmida profunda está acoplada não só à superfície heterogênea e as

diferentes topografias da região (BETTS et al., 2009), mas também a circulações de es-

cala continental e global (NOBRE et al., 2009). Como exemplo dessa interação pode ser

citado os estudos de (RICKENBACH et al., 2002; PETERSEN; RUTLEDGE, 2001; WIL-

LIAMS et al., 2002), o qual mostraram que durante o período de monção, a incursão de

frentes extratropicais e a incursão equatorial da ZCAS, alteram o padrão de circulação que

normalmente é de leste, dando origem a uma circulação de oeste, definindo dois regimes

convectivos. A convecção durante o regime de leste é mais poluída, possuindo grandes

concentrações de aerossóis, tendo similaridades com a convecção continental, possui for-

tes correntes ascendentes e muitos raios. A convecção no regime de oeste, também cha-

mado de "Oceano Verde", possuí características de convecção marítima como ar limpo,

correntes ascendentes fracas, nuvens oceânicas, forte coalescência e escassez de raios.
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2.2 PARAMETRIZAÇÕES

A escolha dos esquemas de parametrização podem depender de diversas razões

como a localização geográfica e a estação da região de estudo, bem como o que deseja-se

estudar (STENSRUD, 2009). Considerando o fato de que os esquemas de parametrização

interagem entre si, além do grande número de esquemas de parametrização que foram

desenvolvidos nos últimos anos, é importante entender seus funcionamentos para uma

escolha adequada (STENSRUD, 2009; STENSRUD et al., 2014).

Quando se trata de modelagem numérica, existem um conjunto de equações que

servem de fundamento para qualquer modelo, de certa forma, todos modelos de previsão

e pesquisa são baseados em alguma versão desse conjunto de equações (PIELKE SR.,

2013), tal conjunto é formado pelas equações de Navier-Stokes que representam os três

princípios físicos básicos que governam o movimento do fluido: conservação de massa,

momentum nas três dimensões e energia. Sendo complementadas pelas equações apli-

cadas à atmosfera de estado, conservações de umidade e de outros gases ou aerossóis.

O conjunto de equações é descrito a seguir na forma de notação tensorial presente em

(STULL, 1988), de forma respectiva:

p = ρarℜTv (2.1)

∂Uj

∂xj

= 0 (2.2)

∂Ui

∂t
+Uj

∂Ui

∂xj

= −δi3g − fcϵij3Uj −
1

ρ

∂p

∂xi

+ v
∂2Ui

∂x2
j

(2.3)

∂qL
∂t

+Uj
∂qL
∂xj

=
SqL

ρar
+

E

ρar
(2.4)

∂θ

∂t
+j

∂θ

∂xj

= vθ
∂2θ

∂x2
j

− 1

ρCp

(
∂Q∗

j

∂xj

)
− LpE

ρCp

(2.5)

∂qL
∂t

+Uj
∂qL
∂xj

=
SqL

ρar
+

E

ρar
(2.6)

2.2.1 Esquema de Camada Limite Turbulenta

O presente estudo está interessado em investigar a CLP, portanto, embora este

conjunto possa ser aplicado à todas as escalas, o movimento turbulento não pode ser

resolvido de forma explicita devido a sua complexidade. Dessa forma, torna-se necessário
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separar as variáveis em partes medias e turbulentas, ou seja, componentes resolvíveis

e não resolvíveis. Com isso, o valor médio da variável que corresponde ao seu valor

como um todo é resolvida, os impactos estatísticos da turbulência que é um fenômeno de

subgrade é levado em conta na solução. Para obter o conjunto de equações prognosticas

para variáveis medias dentro de fluxo turbulento são necessárias algumas considerações

demonstradas a seguir, partindo da equação 2.3:

Primeiro deve-se expandir as variáveis dependentes na equação em partes médias

e perturbações.

∂

∂t
(U i + u′

i) + (U j + u′
j)

∂

∂xj

(U i + u′
i) =− δi3g − fcϵij3(U j + u′

j)

− 1

(ρ+ ρ′j)

∂

∂xi

(p+ p′) + v
∂2(Ui + u′)

∂x2
j

(2.7)

Considerando as perturbações na pressão muito pequenas se comparadas aos va-

lores médios, ou seja, p′ << ρ, e expandindo a equação, temos que:

∂U i

∂t
+

∂u′
i

∂t
=−U j

∂U i

∂xj

− u′
j

∂u′
i

∂xj

−U j
∂u′

i

∂xj

− u′
j

∂U i

∂xj

− δi3g − fcϵij3U j − fcϵij3u
′
j

− 1

ρ

∂p

∂xi

− 1

ρ

∂p′

∂xi

+ v
∂2Ui

∂x2
j

+ v
∂2 + u′

∂x2
j

(2.8)

A equação nesta forma representa a evolução das porções médias e turbulentas

da equação do movimento, porém o interesse é obter a evolução apenas da escala não

turbulenta, sendo assim faz-se a média da equação inteira:

∂U i

∂t
+

∂u′
i

∂t
=− U j∂U i

∂xj

−
u′
j∂u

′
i

∂xj

− U j∂u′
i
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−
u′
j∂U i

∂xj

− δi3g − fcϵij3U j − fcϵij3u′
j

− 1

ρ

∂p

∂xi

− 1

ρ

∂p′

∂xi

+ v
∂2Ui

∂x2
j

+ v
∂2u′

∂x2
j

(2.9)
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i

∂xj

−
u′
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− δi3g − fcϵij3U j − fcϵij3u′
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− 1

ρ

∂p

∂xi

− 1

ρ

∂p′

∂xi

+ v
∂2Ui

∂x2
j

+ v
∂2u′

∂x2
j

(2.10)

Aplicando as regras da média de Reynolds temos que:
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∂U i

∂t
+U j

∂U i

∂xj

+
u′
j∂u

′
i

∂xj

= −δi3g − fcϵij3U j −
1

ρ

∂p

∂xi

+ v
∂2Ui

∂x2
j

(2.11)

Por fim, para reescrever o termo de advecção turbulenta em uma forma mais útil,

considera-se a aproximação de Boussinesq onde o fluido atmosférico é incompressível na

CLP, multiplica-se 2.2 por u′
i e faz-se a média :

ui∂u′
j

∂xj

= 0 (2.12)

adicionando-se 2.12 à 2.11 temos:

∂U i

∂t
+U j

∂U i

∂xj

= −δi3g − fcϵij3U j −
1

ρ

∂p

∂xi

+ v
∂2Ui

∂x2
j

−
∂(u′

iu
′
j)

∂xj

(2.13)

Em relação a 2.3 a nova equação 2.13 tem um novo termo
∂(u′

iu
′
j)

∂xj

, chamado de

segundo momento estatístico ou correlação dupla, que representa o fluxo turbulento. Exi-

tem duas formas de lidar com este termo, ele pode ser parametrizado ou pode-se derivar

equações adicionais para resolve-lo explicitamente, porém a ultima opção gera novos ter-

mos desconhecidos tais como
∂(u′

iu
′
ju

′
k)

∂xk

. Portanto a melhor forma de lidar com o chamado

problema de fechamento turbulento, é usar um conjunto finito de equações prognosticas e

aproximar os termos de maior ordem estatística através de relações entre termos calcula-

dos pelo modelo.

Existem duas abordagens para o fechamento da turbulência, o fechamento local e

o não local. No primeiro caso a variável desconhecida é parametrizada em termos das

variáveis conhecidas no mesmo ponto de grade ou através de derivadas das variáveis

desconhecidas nos pontos de grade adjacentes, nesse caso, a turbulência tem comporta-

mento considerado similar ao difusão molecular (STULL, 1988). O fechamento turbulento

não local parametriza as variáveis desconhecidas de um ponto de grade através de rela-

ções entre variáveis conhecidas em qualquer ponto de grade, a turbulência neste caso é

considerada como um superposição de vórtices que transporta as quantidades através de

advecção (STULL, 1988). Diferentemente da abordagem local a não local é mais comu-

mente utilizada em esquemas de parametrização de ordem baixa.

Como foi visto anteriormente existem diversas abordagens que podem ser utiliza-

das expressar corretamente os impactos do fluxo turbulento nas equações que descrevem

o fluxo médio na CLP. Sendo assim, o esquema de MYNN de ordem 2,5 (NAKANISHI,

2001; NAKANISHI; NIINO, 2004; NAKANISHI; NIINO, 2006; NAKANISHI; NIINO, 2009),

representa corretamente o processo de difusão contragradiente resultante do transporte

não local devido a sua ordem, ainda que tenha um complexidade e custo computacional

bem menor se comparada aos esquemas de terceira ordem (NAKANISHI; NIINO, 2009). O
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esquema MYNN utiliza duas abordagens para expressar o fluxo turbulento, a difusividade

turbulenta o qual é mais apropriado para situações de CLP estável e o fluxo de massa que

é designado dentro do modelo para ser ativado automaticamente em pontos de grade e

passos de tempo que apresentem um conjunto de condições propicias a convecção úmida

descritas mais amplamente em (OLSON et al., 2019). Tradicionalmente a equação prog-

nóstica da ECT é dada por:

∂q

∂t︸︷︷︸
I

+ ubU j
∂q

∂xj

II = +δi3
g

θv
(u′

iθ
′
v)︸ ︷︷ ︸

III

− u′
iu

′
j

∂U i

∂xj︸ ︷︷ ︸
IV

−
∂(u′

jq)

∂xj︸ ︷︷ ︸
V

− 1

p

∂(u′
ip

′)

∂xi︸ ︷︷ ︸
V I

− ϵ︸︷︷︸
V II

(2.14)

Onde:

I. É a variação local de ECT ou sua tendencia.

II. Descreve a advecção de ECT pelo vento médio.

III. Descreve a produção ou consumo de flutuabilidade.

IV. Descreve a produção ou perda mecânica ou de cisalhamento.

V. Representa o transporte turbulento de ECT.

V I. É o termo de correlação de pressão.

V II. Representa a dissipação viscosa de ECT.

No modelo de MYNN, a equação que representa a ECT é dada por:

∂q2

∂t
= 2lkq

{
sm2.5

[(
∂u

∂z

)2

+

(
∂v

∂z

)2
]
+ sh2.5

g

Θ

∂θV
∂z

}
+

∂

∂z

[
3lKqsm2.5

∂q2

∂z

]
− 2q3

b1lK
(2.15)

Onde
∂q2

∂t
é definido como sendo a variação local de duas vezes a ECT, os termos

lado direito representam o transporte vertical, a produção/consumo de flutuabilidade, pro-

dução de cisalhamento e dissipação respectivamente. A porção convectiva do sistema é

representada por um esquema de fluxo de massa (2.16) que é ativada por uma série de

condições descritas em (OLSON et al., 2019).

w′ϕ′ = −Kh,m
∂ϕ

∂z
+

i=1∑
n

M(ϕu − ϕ) (2.16)

Uma breve explicação dos principais processos físicos parametrizados no presente

estudo são brevemente descritos a seguir:
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2.2.2 Esquema de Radiação de onda curta e longa

As variações radiativas modulam o estado da atmosfera e são as responsáveis por

todos os processos atmosféricos, uma vez que a radiação eletromagnética emitida pelo

Sol é a fonte de energia da Terra. Essas variações formam fenômenos que vão desde a

escala global como a Célula de Hadley causada pelo gradiente de energia entre equador

e polos (LIOU, 2002), até microescala como vórtices turbulentos que tem como principal

fonte de energia durante o dia as termais resultantes do aquecimento superficial (STULL,

1988).

A radiação emitida pelo Sol interage com os elementos que compõe a atmosfera

e superfície terrestre de diversas formas, a descrição idealizada dessas interações se dá

através do balanço de energia (LIOU, 2002; WALLACE; HOBBS, 2006). Essas interações

são complexas e ocorrem muitas vezes a nível molecular, o que justifica sua parametri-

zação. Sendo assim, a parametrização radiativa busca determinar o fluxo radiativo total

na superfície terrestre, necessário para definir o balanço de radiação na superfície, assim

como determinar a divergência de fluxo radiativo vertical, necessário para definir o resfria-

mento e aquecimento radiativo dentro de uma coluna atmosférica.

2.2.3 Esquema Microfísico de Nuvens

A microfísica das nuvens investiga a formação de hidrometeoros, que ocorrem atra-

vés de diversos processos físicos que possuem escala espacial tão pequenas quanto o

tamanho dos próprios hidrometeoros, variando de micrômetros à milímetros, por essa ra-

zão, estes processos necessitam ser parametrizados. Tais processos tem influencia sobre

a distribuição horizontal e vertical da nuvens, bem como o tipo de precipitação e sua quan-

tidade. As nuvens por sua vez, exercem varias influencias sobre a atmosfera e superfície

como a variação do balanço de energia na superfície abaixo da cobertura de nuvens, con-

sumo e liberação de calor latente devido as constantes mudanças de fase da água, trans-

porte vertical de diversas grandezas e o impacto na hidrológico causado pela precipitação

(JAKOB; MILLER, 2003; WARNER, 2011).

Existem dois tipos de abordagem para parametrizar os processos microfísicos que

ocorrem nas nuvens conhecidos como bin models e Bulk Microphysics Scheme (BMS),

o primeiro baseia-se na divisão em intervalos do espectro que abrange o tamanho das

partículas de hidrometeoros, prevendo a variação em suas concentrações individualmente

em cada intervalo, o qual são resultantes das mudanças de fase e tamanho das partículas.

A segunda abordagem consiste em representar o espectro de tamanho dos diferente tipos

de hidrometeoros utilizando uma função de distribuição do tamanho da partícula, dessa

forma é possível prever o desenvolvimento das diversas categorias de hidrometeoros, suas

interações, crescimento e precipitação (GALLIGANI et al., 2017). A abordagem BMS é a
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mais utilizada em modelos de previsão numérica do tempo, pois possui precisão satisfatória

e exige poder computacional consideravelmente menor.

2.2.4 Esquema Convectivo

As nuvens e processos físicos relacionados à convecção podem influenciar a at-

mosfera de diversas formas, como através do acoplamento entre processos dinâmicos

e hidrológicos, na condensação de calor e evaporação, além da redistribuições de calor

latente e momento (ARAKAWA; SCHUBERT, 1974), sendo as maiores responsáveis por

converter a energia potencial disponível na atmosfera em energia cinética (HANTEL; HAIM-

BERGER, 2000; STEINHEIMER; HANTEL; BECHTOLD, 2008). Essa conversão ocorre

principalmente pelo aquecimento radiativo diferencial causado pela convecção úmida pro-

funda que ajuda a intensificar circulações de larga escala como as células de Walker,

Hadley e ENOS (STENSRUD, 2009; WARNER, 2011), além do aquecimento convectivo.

Diferente da convecção profunda, a convecção rasa produz um efeito indireto no ambiente,

uma vez que o topo da nuvem reflete boa parte da radiação solar incidente, modificando

o balanço radiativo na superfície abaixo, o que implica em uma camada limite mais fria.

Segundo (BECHTOLD, 2008) a necessidade de incluir a parametrização convectiva em

modelos numéricos se deu primeiramente devido para representar a atividade convectiva

de subgrade, o que ocorria por a resolução espacial do modelo não ser suficientemente

grande para resolver tais circulações, sendo assim, o objetivo da parametrização convec-

tiva é representar os efeitos estatísticos de um conjunto de nuvens convectivas em escala

subgrade (FREITAS; GRELL; LI, 2021).

2.3 CONVECÇÃO PROFUNDA ÚMIDA

Por definição a convecção é o movimento vertical resultante da ação de um campo

gravitacional estático sobre as variações de densidade de um fluido, porém em ciências

atmosféricas, essa definição é mais restrita, sendo definida como uma circulação termi-

camente direta de escala relativamente pequena que resulta da ação da gravidade sobre

uma distribuição vertical instável de massa (EMANUEL, 1994). A Convecção Profunda

Úmida (CPU) ocorre quando a parcela de ar é levantada à saturação e subsequentemente

alcança flutuabilidade positiva, de tal forma que a mesma possa alcançar maiores níveis

Markowski e Richardson (2010). A CPU pode formar células isoladas ou em conjunto,

de forma desorganizada ou organizada conhecida como sistema convectivo de mesoes-

cala, as tempestades isoladas podem ser organizadas em células únicas, multicelulares

e super células. Segundo (MARKOWSKI; RICHARDSON, 2010), o parâmetro que exerce
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maior influencia sobre o tipo de tempestade provavelmente é o cisalhamento do vento,

porém a organização pode ser influenciada também pela Convective Available Potential

Energy (CAPE), umidade relativa e a distribuição vertical dessas variáveis.

As células únicas resultantes da CPU são consequência de correntes ascendentes

únicas e as células geradas posteriormente não possuem qualquer tipo de organização,

a geração de novas células ocorre normalmente através da colisão de fluxos de saída

que por conservação de massa, produzem levantamento forçado. O ciclo de vida tipico

das células únicas foi conceitualizado originalmente por (DOSWELL, 1985), figura 2.1 pas-

sando por três estágios respectivos: os estágios cumulus, maduro e de dissipação. No

primeiro, figura 2.1(a), apenas a corrente ascendente existe em conjunto com células con-

vectivas não precipitantes, no estágio maduro,figura 2.1(b), a formação da bigorna se inicia

juntamente com a precipitação, que diminui a intensidade da corrente ascendente, grada-

tivamente as correntes descendentes dominam a célula devido a queda da precipitação e

a evaporação na superfície, iniciando a fase de dissipação, figura 2.1(c),nessa fase o ar

frio se espalha tornando a camada subnuvem densa e estável, o que inibe as correntes

ascendentes, enquanto que as correntes descendentes decai proporcionalmente à veloci-

dade terminal de queda da chuva e profundidade da nuvem. Novas células podem ou não

se formar dependendo da interação das frentes de rajadas com as condições locais como

Convective Inhibition (CIN) e movimentos verticais.

(a) estágio de elevação. (b) estágio maduro. (c) estágio de dissipação.

Figura 2.1 – Três estágios do ciclo de vida de uma célula ordinária.

Fonte: Retirado de (MARKOWSKI; RICHARDSON, 2010). Adaptdado de (DOSWELL, 1985).

Diferentemente das células únicas, a convecção multicelular é caracterizado pelo

desenvolvimento continuo de novas células ao longo da frente de rajada, esse tipo de con-

vecção pode ser organizada como aglomerado de células ou em sistemas convectivos de
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mesoescala, pelo fato de novas células serem constantemente produzidas, o tempo de

vida desses sistemas são maiores. A figura 2.2 mostra o ciclo de vida idealizado de um

aglomerado multicelular, as células individualmente se encontram em diferentes etapas do

ciclo, a medida que as células atingem sua fase madura e provocam correntes descen-

dentes, novas células tendem a formarem-se normalmente na região onde o levantamento

provocado pela frente de rajada é intensificado pela interação entre o cisalhamento local

e o gradiente de densidade associado ao fluxo de saída. Tal processo ocorre quando a

piscina fria gerada pela corrente descendentes da tempestade provoca um gradiente de

densidade entre o fluxo de saída e o ambiente, isso faz com que uma região de vortici-

dade horizontal gerada baroclinicamente forme-se na borda do fluxo de saída, o mesmo

opõe-se ao cisalhamento horizontal relacionado ao cisalhamento vertical do vento de bai-

xos níveis no ambiente. O cisalhamento vertical do vento no ambiente convectivo pode dar

origem a novas células convectivas, que consequentemente formam uma tempestade mul-

ticelular organizada (EMANUEL, 1994). A piscina fria resultante da convecção em conjunto

com o cisalhamento vertical do vento são responsáveis pela propagação de tempestade

multicelulares (LEMONE; ZIPSER; TRIER, 1998; ROTUNNO; KLEMP; WEISMAN, 1988;

WEISMAN; ROTUNNO, 2004).
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Figura 2.2 – Três estágios do ciclo de vida de um aglomerado multicelular.

Fonte: Retirado de (MARKOWSKI; RICHARDSON, 2010). Adaptdado de (DOSWELL, 1985).

A CPU e a precipitação decorrente dela alteram as propriedades da Camada Limite

Planetária (CLP) através de diversos mecanismos de interação, segundo Betts (1976) a

precipitação dá origem a dois processos com impactos opostos na camada sub-nuvem, o

primeiro é a evaporação de uma fração da precipitação em queda que consome calor e

aumenta a umidade da camada, o volume de ar resultante desse resfriamento é chamado

de piscina fria convectiva, o resfriamento evaporativo da origem a um segundo processo

que são as correntes descendentes que transportam ar que é potencialmente mais quente

e seco que o encontrado inicialmente na camada sub-nuvem não saturada, como ilustrado

na figura 2.3. Entre os principais impactos da piscina fria sobre a CLP estão a intensifica-

ção do fluxo de calor de sensível e calor latente através de rajadas de vento e consequen-

temente alteram as propriedades termodinâmicas e umidade da CLP abaixo da base das

nuvens (TOMPKINS, 2001).
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Figura 2.3 – Levantamento provocado pela frente de rajada em um ambiente multicelular
com cisalhamento moderado, o cisalhamento é de oeste. Chuva e granizo são indicados
esquematicamente pelo sombreamento verde e amarelo. O fluxo de saída resfriado por
evaporação é sombreada em azul escuro. A nuvem é branca. Algumas linhas de corrente
relativas à tempestade selecionadas são mostradas como setas pretas. O Nivel de Con-
vecção Livre (NCL) também é indicado. A vorticidade horizontal induzida pela piscina fria
é indicada com setas circulares brancas. O sentido da vorticidade horizontal associado ao
cisalhamento vertical do vento do ambiente é indicado com setas circulares roxas.

Fonte: Adaptado de (MARKOWSKI; RICHARDSON, 2010).



3 MATERIAIS E MÉTODOS

A Amazon Tall Tower Observatory (ATTO) está localizada no estado do Amazonas,

150 quilômetros à nordeste de Manaus, na Reserva de Desenvolvimento Sustentável do

Uatumã, o sítio do ATTO está 130 metros acima do nível do mar e é seccionado pelo rio

Uatumã por toda sua extensão NW-SE (ANDREAE et al., 2015). O sítio possui duas torres

de observação construídas no inicio do projeto em 2009, com altura de 80 metros, e uma

torre que teve sua construção iniciada em 2014 e seu término em 2015 com altura de 325

metros.

Os dados utilizados em Oliveira et al. (2020) e no presente estudo são de uma das

torres de 80 metros, conhecida como walk-up tower, localizada em S 02◦ 08.647’W 58◦

59.992’, os dados foram obtidos nos níveis de 14, 22, 41, 55 e 81 metros. As variáveis

empregadas, tal como componentes da velocidade do vento, temperatura e concentração

de vapor d’água, foram obtidas com uma taxa de aquisição de 10 Hz, para ter certeza que

variações tivessem apenas contribuição de processos turbulenta e não fossem contami-

nadas por processos de outras escalas, os valores médios das variáveis, bem como os

fluxos turbulentos, foram obtidos por Oliveira et al. (2020) empregando a decomposição de

Reynolds com janela temporal de 1 minuto.

A altura do dossel das arvores nessa região da floresta é de aproximadamente 37

metros (ANDREAE et al., 2015), portanto os dois primeiros níveis de medição (14 e 22

metros) estão abaixo da altura do dossel. Nos níveis de 22 e 80 metros as variações locais

de vento (u,v e w) e temperatura foram medidas por anemômetros (Irgason, Campbell

Scientific Inc.) e (Windmaster, Gill Instruments Limited) respectivamente, enquanto nos

demais níveis, as variações locais de vento e a temperatura virtual sônica foram medidas

por anemômetros sônicos (modelo CSAT3, Campbell Scientific, Inc.).

3.1 SELEÇÃO DOS CASOS

Oliveira et al. (2020) selecionaram 4 casos de convecção úmida profunda que pas-

saram sobre o sítio do ATTO. A seleção dos casos baseou-se no uso de imagens de radar

Doppler e na observação de mudanças nas variáveis dinâmicas e termodinâmicas com a

chegada dos sistemas. Afim de identificar os impactos causados pela passagem da frente

de rajada das tempestades convectivas no local, foram empregadas séries temporais de

temperatura potencial virtual (θv) e velocidade horizontal do vento (Vh) acima do nível do

dossel. Os autores então, buscaram nessas séries, perturbações notáveis em tais medi-

ções. Em função do período do estudo ser curto os critérios de identificação dos casos

foram subjetivos. Dentre os 4 eventos disponíveis, o presente estudo selecionou o do dia
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31 de outubro de 2015, devido aos maiores impactos causados pela tempestade no estado

CLP.

3.1.1 Descrição dos casos

Como já mencionado, Oliveira et al. (2020) utilizaram imagens do radar Doppler de

Manaus para observar a aproximação dos sistemas do sitio do ATTO. No presente estudo,

devido a ausência das imagens de radar, foram utilizadas imagens do satélite Geosta-

tionary Operational Environmental Satellite - 13 (GOES) (KNAPP; WILKINS, 2018) para

mostrar o comportamento dos sistemas.

3.1.1.1 Evento 1

O primeiro evento convectivo ocorreu no dia 31 de outubro de 2015, aproximada-

mente às 17:15H, quando a chegada de uma linha de células convectivas com orientação

NE-SW foi observada por Oliveira et al. (2020) através de imagens do radar Doppler locali-

zado em Manaus. Na imagem de satélite das 17:08H nota-se a aproximação da porção sul

de uma banda de células convectivas ao sítio do ATTO, mantendo-se sobre a localidade

até aproximadamente até às 19:00H. Essas células convectivas fazem parte de um sis-

tema comum nessa época do ano conhecido como ZCAS, que se forma devido a atuação

conjunta diversos sistemas sinóticos, a convecção profunda que se forma sobre a região

centro-sul da Amazônia é resultante de um centro de alta pressão em 200hPa conhecido

como Alta da Bolívia, que dá origem a um centro de baixa pressão conhecido Vórtice Ciclô-

nico de Altos Níveis que se forma sobre o Nordeste, além disso os ventos alísios carregam

o fluxo de umidade em baixos níveis (850hPa) característico do verão no hemisfério Sul,

que ao passar pela região amazônica e encontrar os Andes, é redirecionado formando os

Jatos de Baixos Níveis, o qual ajuda a manter intenso o sistema extratropical que se man-

tém estacionário sobre o Sudeste (KODAMA, 1992; KODAMA, 1993; CARVALHO; JONES;

LIEBMANN, 2004; MARENGO et al., 2004; AMBRIZZI; FERRAZ, 2015).
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Figura 3.1 – Imagem no canal infravermelho do satélite GOES no dia 31 do 10 de 2015.

Fonte: Próprio autor.

3.1.1.2 Evento 2

O segundo evento ocorreu no dia 2 de novembro de 2015 onde Oliveira et al. (2020)

observaram através das imagens do radar Doppler pequenos aglomerados de tempesta-

des de curta duração, aproximadamente às 18:00H. Tais tempestades atuaram no sitio

do ATTO por aproximadamente 20 minutos. As condições sinóticas associadas a esses

aglomerados foram as mesmas do evento 1, porém com um deslocamento da Alta da Bo-

lívia para leste e o fechamento do cavado em altos níveis que estava sobre o nordeste,

formando um Vórtice Ciclônico de Altos Níveis sobre a região.
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Figura 3.2 – Imagem no canal infravermelho do satélite GOES no dia 02 do 11 de 2015.

Fonte: Próprio autor.

3.1.1.3 Evento 3

O terceiro evento ocorreu dois dia depois do segundo, no dia 4 de novembro de

2015, porém diferente dos dois primeiros que ocorreram no fim da tarde, este ocorreu

pela manhã por volta das 10:20H. Neste evento, um conjunto não organizado de células

convectivas rapidamente formaram-se sobre o sítio do ATTO, na retaguarda de um Sistema

Convectivo de Mesoescala que movia-se para oeste” (OLIVEIRA et al., 2020). Ainda, este

evento teve atuação mais lenta do que os demais, pois o maior impacto nas variáveis

meteorológicas foi observado apenas as 11:27h.
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Figura 3.3 – Imagem no canal infravermelho do satélite GOES no dia 04 do 11 de 2015.

Fonte: Próprio autor.

3.1.1.4 Evento 4

Este evento ocorreu no dia 9 de novembro de 2015 e segundo Oliveira et al. (2020)

foi o mais organizado de todos, pois houve a chegada de um grande aglomerado de fortes

tempestades movendo-se para o sudoeste, com uma região precipitante estratiforme na

parte posterior deste sistema sobre a região do ATTO. Adicionalmente, segundo os auto-

res, antes da CLP ser perturbada de forma mais efetiva às 04:00H, ela já havia sofrido

leves perturbações por um conjunto de células menores nas horas anteriores. Do ponto

de vista sinótico, a origem destas células convectivas ainda é devido ao mesmo sistema

dos outros três, porém agora este sistema está no fim do seu ciclo de vida já que a Alta

da Bolívia se deslocou para noroeste, o VCAN presente sobre o Nordeste se dissipou e

o sistema frontal que estava sobre o sudeste do Brasil está se deslocando em direção ao

nordeste brasileiro, ainda que enfraquecido.
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Figura 3.4 – Imagem no canal infravermelho do satélite GOES no dia 09 do 11 de 2015.

Fonte: Próprio autor.

3.2 EXPERIMENTO NUMÉRICO

Como mencionado anteriormente, o presente estudo consistiu na simulação do pri-

meiro evento estudado por (OLIVEIRA et al., 2020), o qual ocorreu aproximadamente às

17:15H do dia 31 de outubro de 2015, a escolha se deu devido a intensidade do evento.

3.3 MODELO WRF

O WRF é um modelo atmosférico aberto à comunidade e desenvolvido com dois nú-

cleos dinâmicos. Um deles é dedicado à previsão numérica chamado Nonhydrostatic Me-

soscale Model (NMM), e o outro para pesquisa chamado Advanced Reserch WRF (ARW)

(SKAMAROCK et al., 2021). O ARW pode ser utilizado para simulações idealizadas e

reais, exigindo diferentes informações sobre as condições iniciais da atmosfera para inicia-

lizar a simulação. No primeiro caso as mesmas são definidas pelo usuário através de perfis
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verticais termodinâmicos e cinemáticos. Já no segundo caso, que é o do presente estudo,

as condições iniciais que servem de entrada para o modelo são fornecidas através de da-

dos interpolados de analise/reanálise ou dados reais de previsão numérica do tempo, o

qual fornecem informações sobre as características superfície e condições meteorológicas

da mesma e de níveis verticais. Antes de serem utilizados como entrada para a simula-

ção de casos reais, os dados necessitam ser pré processados pelo WRF Preprocessing

System (WPS), afim de organizar os dados de acordo com as seguintes características

(SKAMAROCK et al., 2021):

• Deslocar corretamente os dados de entrada para a grade vertical e horizontal do

modelo;

• Variáveis de estado de referencia hidrostaticamente equilibradas e campos de per-

turbação;

• Metadados especificando informações como a data, características físicas da grade

e detalhes da projeção.

O ARW integra as equações de Euler totalmente compressíveis e não hidrostáticas

(com opção hidrostática) na forma de fluxo. A discretização temporal dessas equações no

ARW é feita através do esquema de integração de Runge-Kutta de Terceira Ordem (RK3).

Modos acústicos de alta frequência podem colocar restrições significativas no passo de

tempo permitido para as etapas do RK3, portanto são integrados em espaços de tempo

menores afim de manter a estabilidade computacional. A descrição detalhada da dis-

cretização temporal está presente em (KLEMP; SKAMAROCK; DUDHIA, 2007). Para a

discretização espacial o ARW utiliza uma grade deslocada do tipo Arakawa-C, onde as

velocidades normais às faces de cada célula de grade são deslocadas meio comprimento

de grade em relação as variáveis escalares, representando um valor médio ao longo dessa

face. As variáveis escalares ficam no centro da célula, também conhecido como ponto de

massa e representam um valor médio para o volume dessa célula.

Figura 3.5 – Representação das grades utilizada pelo modelo ARW.

(a) Grade Horizontal. (b) Grade Vertical.
(c) Grade tridimensional.

Fonte: Prof. Franciano Scremin Puhales (UFSM).
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Considerando uma célula de grade no plano cartesiano tridimensional, os índices

i, j e k indicam as posições dos eixos x, y e η respectivamente. Assim, as variações

de posição nestes eixos são representadas por i∆x, j∆y e k∆η. O ponto central da

célula de grade é representado por ξi,j,k na figura 3.5(c). Ainda, as velocidades (u,v,w),

deslocadas meio comprimento de grade em relação a ξ, são indicadas nas faces. As

velocidades horizontais, são calculadas no ponto médio entre duas células de grade em

3.5(a), enquanto a velocidade vertical é calculada no ponto médio entre dois pontos de

massa ao longo das respectivas direções na 3.5(b). Os comprimentos horizontais da grade

∆x e ∆y são constantes na formulação do modelo, diferentemente do comprimento de

grade vertical ∆η que pode ser definida ao iniciar o modelo.

3.4 PROCESSO DE PARAMETRIZAÇÃO E O FECHAMENTO DA TURBULÊNCIA

Parametrização é a descrição na forma de uma aproximação artificialmente cons-

truída, de um processo físico que por algum motivo não pode ser resolvido diretamente

pelo modelo (STULL, 1988; STENSRUD, 2009). As principais razões pelas quais se para-

metriza um processo físico são (STULL, 1988; WARNER, 2011; STENSRUD et al., 2014):

• O entendimento insuficiente de um processo físico para o descrever diretamente atra-

vés de relações físicas;

• Dependendo do estudo pode ser inviável simular processos físicos complicados,

como por exemplo a mistura turbulenta de calor, vapor d’água e momentum, devido

o tempo e custo computacional;

• O processo ocorre em uma escala muito pequena em relação a grade do modelo, de

forma que o mesmo não consegue ser resolvido.

A natureza física da turbulência não é totalmente compreendida, sendo assim não é

possível resolver vórtices turbulentos individualmente, porém pode-se, por exemplo, obter

uma relação entre sua intensidade e o cisalhamento do vento e energia estática resolvi-

dos pelo modelo (WARNER, 2011). A representação dos efeitos da mistura turbulenta de

vapor d’água, calor e momentum no modelo numérico são exemplos de algumas variáveis

complexas que normalmente exigem maior custo computacional em relação a outras va-

riáveis, portanto podem ser parametrizadas. Além disso, os modelos de previsão numérica

do tempo tem sua área de estudo dividida em grades regulares onde são reproduzidos os

processos físicos que ocorrem na atmosfera, quanto menor o tamanho da grade, maior o

numero de grades e mais bem representados se tornam os processos. Entretanto, existem

fenômenos que são pequenos demais em relação ao tamanho da grade a ponto de não
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serem representados, como processos microfísicos nas nuvens relacionados a formação

de hidrometeoros e processos que ocorrem na CLP como fluxos de calor na interface

Terra-Atmosfera e turbulência.

Os termos que das equações que governam a CLP, são decompostos em termos

médios, que descrevem o estado médio da atmosfera, e termos de perturbação que des-

crevem desvios ou flutuações turbulentas, esse conjunto de equações sempre contém ter-

mos desconhecidos (não possuem equações diagnosticas ou prognósticas que os descre-

vam) de ordem maior que os demais, a busca por equações que descrevam tais termos

fazem com que novos termos desconhecidos de ordem maior apareçam, sendo assim,

surge a necessidade de parametrizar os termos de ordem maior.

Em modelos atmosféricos de mesoescala o movimento turbulento não pode ser

resolvido explicitamente devido a sua complexidade e por atuar em uma grande quantidade

de escalas, sendo assim, apenas fenômenos possuem a mesma grandeza da grade podem

ser resolvidos, enquanto fenômenos de grandeza menor que a grade não podem, esse

processos são representados no modelo através de parametrizações.

A ordem do fechamento turbulento citada no paragrafo acima é uma importante ca-

racterística que difere os esquemas de parametrização da CLP, porém outra característica

importante é a abordagem local ou não local de mistura. A abordagem de fechamento local

utiliza as variáveis conhecidas nos pontos de grade mais próximos da variável desconhe-

cida para acha-la, enquanto o fechamento não local utiliza as variáveis de todos os pontos

de grade para encontrar a variável desconhecida.

3.5 CONFIGURAÇÃO DA SIMULAÇÃO

A simulação do presente trabalho contempla o evento 1 (descrito anteriormente),

para tal, foram realizadas duas simulações distintas, no qual a diferença entre as duas

foi a utilização de esquemas de parametrização de microfísica das nuvens diferentes, na

simulação I foi empregado esquema de Thompson (THOMPSON et al., 2008), enquanto

que na simulação II foi empregado o esquema National Severe Storms Laboratory (NSSL)

(). Dois horários de inicialização diferentes foram testados sendo eles às 12 UTC do dia

30 de outubro de 2015, aproximadamente 29 horas antes do sistema descrito no evento

atuar na região de interesse, e às 00:00 UTC do dia 31 de outubro de 2015, aproxima-

damente 17:00H antes do sistema descrito no evento atuar na região de interesse, em

ambos os casos a simulação foi finalizada às 12:00 UTC do dia 01 de novembro de 2015,

compreendendo 48 horas simuladas no primeiro caso e 36 no segundo.

O primeiro horário de inicialização descrito foi o que obteve melhores resultados,

uma vez que o segundo, apesar de ser mais próximo do incio do evento, não produziu

células convectivas intensas o suficiente para gerar grandes impactos no estado da CLP.
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Sendo assim, o horário de inicialização escolhido para o presente estudo foi o de 12 UTC

do dia 30 de outubro de 2015.

A condição inicial e condições de contorno que serviram de entrada para o mo-

delo foram obtidas através dos dados de reanalise ERA5 do European Centre for Medium-

Range Weather Forecasts (ECMWF), descritos detalhadamente em (C3S, 2017), os mes-

mos estão distribuídos em 37 níveis isobáricos 1000 hPa à 1 hPa, variáveis de superfície e

4 camadas no interior do solo. Tais dados tem resolução horizontal de 0,25o e temporal de

uma hora. Os dados de topografia e informações do solo utilizados foram àqueles de alta

resolução da configuração padrão de pré-processamento do WRF.

Neste estudo foram utilizadas duas grades numérica com 280×280 pontos de grade

nas direções x e y, respectivamente, a primeira chamada de D01, com espaçamento ho-

rizontal nominal de 4,5 km, tendo seu centro nas coordenadas geográficas 2,1815o S e

59,021o W, a segunda chamada de D02, com espaçamento horizontal nominal de 1,5 km,

conforme a figura 3.6. O domínio vertical foi composto de 50 níveis (considerando-se os

pontos de velocidade vertical – níveis fundamentais – e então 49 níveis de massa – níveis

intermediários), com o primeiro nível fundamental acima do solo em torno de 40 metros,

consequentemente, o primeiro nível intermediário em torno de 20 metros acima do solo. A

estratificação da grade vertical é apresentada na figura 3.7.
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Figura 3.6 – Domínios do modelo WRF que foram simulados, primeira D01 e grade filha
D02.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 3.7 – Discretização vertical da grade utilizada no modelo WRF.

Fonte: Prof. Franciano Scremin Puhales (UFSM).

Os esquemas de parametrização utilizados na presente simulação estão resumidos

na tabela 3.1 e brevemente descritos nas subseções seguintes.

Tipo Nome Referência
Radiação de onda
longa (ra_lw)

Esquema RRTMG (PRICE et al., 2014)

Radiação de onda
curta (ra_sw)

Esquema RRTMG (PRICE et al., 2014)

Microfísica (mp)
Esquema de Thomp-
son e NSSL

(THOMPSON et al., 2008) e
(MANSELL; ZIEGLER; BRU-
NING, 2010)

Superfície (sf_surface) Modelo Noah-MP
(NIU et al., 2011; YANG et al.,
2011)

Camada Limite
(bl_pbl)

MYNN 2.5
(NAKANISHI; NIINO, 2006; NA-
KANISHI; NIINO, 2009)

Convecção (cu)
Esquema de Grell-
Freitas

(GRELL; FREITAS, 2014)

Tabela 3.1 – Resumo dos esquemas de parametrização.

Fonte: Próprio autor.
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3.5.1 Esquema Convectivo

Segundo Fowler et al. (2016), o esquema Grell-Freitas (GRELL; FREITAS, 2014) foi

baseado na parametrização de (GRELL; DÉVÉNYI, 2002) o qual é uma versão estocástica

de (GRELL, 1993). Grell-Freitas incluíram o conceito de parametrização unificada proposta

por (ARAKAWA; JUNG; WU, 2011; ARAKAWA; WU, 2013), o qual permite o uso do es-

quema de parametrização em uma variedade maior de escalas horizontais, indo desde a

escala dos modelo de circulação global até os modelos de resolução em escala de nuvem.

3.5.2 Esquema Camada Limite

O esquema de CLP utilizado foi o Mellor-Yamada-Nakanishi-Niino 2.5 (MYNN) (NA-

KANISHI, 2001; NAKANISHI; NIINO, 2004; NAKANISHI; NIINO, 2006; NAKANISHI; NIINO,

2009), que utiliza a difusividade turbulenta como abordagem para representar a equação

prognostica de ECT, a qual tem extrema importância, uma vez que esta é ponto de partida

para aproximações de difusão turbulenta, pois representa a intensidade da turbulência,

estando relacionada ao transporte turbulento de diversas grandezas na atmosfera como

momentum, calor e umidade (STULL, 1988).

3.5.3 Esquema de Microfísica das Nuvens

Os esquemas microfísicos utilizados na configuração do modelo foram os esque-

mas de Thompson (THOMPSON et al., 2008) e o National Severe Storms Laboratory (NSSL)

(MANSELL; ZIEGLER; BRUNING, 2010). Ambos são esquemas de microfísica em massa

(Bulk Microphysics Scheme "BMS"), tais esquemas são utilizados para simular o trans-

porte, variações físicas e efeitos termodinâmicos da população total de hidrometeoros nas

nuvens, tanto na forma liquida e solida, quanto na mistura de ambos (BAO; MICHELSON;

GRELL, 2019). Segundo (LEE; BAIK, 2018) ambos os esquemas são de momento duplo

para gotas líquidas, sendo assim, eles preveem a concentração do número de gotículas

de nuvens e a concentração do número de gotas de chuva. O esquema de Thompson

entretanto é momento único para neve e graupel, enquanto o NSSL prevê dois momentos

independentes (massa e número concentração) para seis tipos de hidrometeoros (gotas,

chuva, cristais de gelo, neve, graupel e granizo). O NSSL é uma versão atualizada de es-

quema originalmente desenvolvido por (ZIEGLER, 1985), maiores detalhes sobre tais mo-

dificações estão descritas no apêndice em Mansell, Ziegler e Bruning (2010). O esquema

de Thompson é baseado no esquema de Lin, Farley e Orville (1983) incorporando grande

quantidade de melhorias nos processos físicos e no código computacional (THOMPSON

et al., 2008).
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3.5.4 Esquema de Radiação de onda curta e longa

O esquema radiativo utilizado para calcular fluxos de calor e taxa de aquecimento

dentro da faixa espectral de onda curta e longa foi o Rapid Radiative Transfer Model for

GCMs (RRTMG), que é uma versão do Rapid Radiative Transfer Model (RRTM), modelo

de banda validado e com distribuição k correlacionada, aplicada a Modelos de Circulação

Geral (GCMs) (PRICE et al., 2014).



4 RESULTADOS

Para entender os impactos da convecção profunda na CLP é necessário analisar

uma célula convectiva similar à observada, devido às limitações da simulação numérica,

aliada à natureza do sistema que da origem às células convectivas que passam sobre a

região de estudo, além da heterogeneidade da própria, seria extremamente difícil repro-

duzir o mesmo evento convectivo observado, portanto as análises foram feitas em dois

pontos em cada simulação, na localização do ATTO (-2,14o; -59o), no qual passam apenas

algumas células da tempestade e em um outro ponto próximo chamado de TESTE que foi

selecionado subjetivamente levando em consideração células convectivas intensas simila-

res às observadas que passaram próximo da região no mesmo horário, sendo assim, cada

simulação teve seu ponto, (-2,20o; -59.24o) para simulação I e (-2,12o; -59.38o) para a II,
portanto evolução temporal das variáveis meteorológicas se comportam de forma diferente

entre os dois pontos em cada simulação.

Como mencionado acima, a CLP no ponto de grade da simulação onde está torre do

ATTO não sofreu grande alterações uma vez que as células convectivas mais intensas não

passaram sobre a região especificamente em nenhuma das simulações, portanto apenas

os pontos Teste em ambas as simulações foram analisados de forma mais detalhada.

4.1 IMAGENS REMOTAS SIMULADAS E OBSERVADAS DO SISTEMA

Como dito anteriormente, apenas o evento ocorrido no dia 31 de Outubro de 2015

foi simulado no presente estudo, um sistema conhecido como ZCAS foi responsável por

dar origem à convecção que atuou sobre a região de estudo, tal sistema persistiu por vários

dias. Analisando as imagens de temperatura de brilho do satélite GOES, apresentadas na

figura 4.5 é possível notar um conjunto multicelular que se aproxima da região de estudo

aproximadamente às 17:00H, no qual as nuvens mais profundas passam sobre a região,

nuvens rasas continuam sobre a região de estudo noite adentro.

Na temperatura de brilho simulada pelo WRF, figuras 4.1 e figura 4.3, em conjunto

com o fator de refletividade de radar, figuras 4.2 e 4.4, observou-se que o horário em que

as células chegaram sobre a região de estudo foi similar, por volta das 17:00H. Porém

existiram diferenças notáveis nas características do sistema observado e simulado, primei-

ramente ambas as simulações produziram uma quantidade significativamente menor de

células convectivas em relação as observadas no satélite GOES, sendo a simulação I foi

a que produziu menos células convectivas, entretanto a intensidade das células geradas

foram similares as observadas, o comportamento também foi parecido, ás células iniciais

surgiram no leste e foram se desenvolvendo a medida que iam se propagando para oeste.
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Figura 4.1 – Imagens de temperatura de brilho do WRF da simulação I, o simbolo x repre-
senta o Teste e simbolo + representa o ATTO .

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.2 – Imagens de refletividade simulada pelo WRF da simulação I, o simbolo x
representa o Teste e simbolo + representa o ATTO .

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.3 – Imagens de temperatura de brilho do WRF da simulação II, o simbolo x
representa o Teste e simbolo + representa o ATTO .

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.4 – Imagens de refletividade simulada pelo WRF da simulação II, o simbolo x
representa o Teste e simbolo + representa o ATTO .

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.5 – Imagens de temperatura de brilho canal infravermelho do satélite GOES.

Fonte: Próprio autor.

4.2 SÉRIES TEMPORAIS

Como consequência da chegada da banda convectiva sobre a região de estudo, a

temperatura do ar sofre uma grande queda, sendo de aproximadamente 8 ◦ na simulação
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I e 6 ◦ na simulação II, comportamento também observado na variação de θv, figura 4.7,

que em ambos os casos caem de aproximadamente 310 K para em torno de 304 K na

simulação I e 306 K na simulação II, na I entretanto essa queda é mais brusca e as

temperaturas voltam a crescer logo após, enquanto que na II as quedas são um pouco

menores, porém continuam ocorrendo até em torno de 19H, comportamento similar ao

encontrado nos dados observados, no qual o θv cai aproximadamente 7 K, entretanto os

valores iniciais e finais são menores em relação às simulações.

Houve aumento de aproximadamente 9 m/s na magnitude do vento acima do dos-

sel 4.8 nos dados observados, esse comportamento foi similar em ambas as simulações,

tantos os valores poucos antes atuação do sistema próximos aos 4 m/s quanto durante a

atuação do mesmo próximos à 12 m/s na simulação II, próximo de 8 m/s na simulação

I. No nível abaixo do dossel, a velocidade do vento não teve aumento expressivo nas ob-

servações, isso ocorre não só pela alta rugosidade devido a densidade da floresta, mas

também pelo aquecimento radiativo, que mantém em média a camada entre o chão da

floresta e o topo do dossel estaticamente estável (FITZJARRALD et al., 1990). Nas simu-

lações, a velocidade do vento abaixo do nível do dossel foi afetada de forma similar aos

níveis superiores após a chegada sistema, isso ocorre pela incapacidade do modelo em

lidar com a heterogeneidade da região.

Após os impactos iniciais da tempestade, uma nova queda de θv e aumento na

velocidade do vento foram observados, segundo Oliveira et al. (2020) isso provavelmente

foi causado por um segundo fluxo de saída seguindo a frente de rajada principal em um

momento de breve reintensificação do sistema. O sistema passa no inicio da transição

entre CLP convectiva e noturna, isso ocorre tanto na simulação quanto nos dados obser-

vados, resultando em uma CLP atípica com características noturnas mesmo ainda no fim

da tarde (FITZJARRALD et al., 1990; OLIVEIRA et al., 2020). Esse comportamento só é

possível em ambos os casos devido a presença da retaguarda estratiforme que continua

sobre a região até o inicio da noite, impedindo a recuperação da CLP pelo aquecimento da

superfície.
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Figura 4.6 – Evolução temporal da temperatura no dia 31 do 10 de 2015 nos níveis de 21,
68 e 123 metros no ponto Teste na para as simulações I e II.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.7 – Evolução temporal da temperatura potencial virtual (θv) no dia 31 do 10 de
2015 nos níveis de 21, 68 e 123 metros no ponto Teste na para as simulações I e II, além
dos níveis de 22, 55 e 80 metros para os dados observados no ATTO.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.8 – Evolução temporal da magnitude do vento (V ) no dia 31 do 10 de 2015 nos
níveis de 21, 68 e 123 metros no ponto Teste para as simulações I e II, além dos níveis de
14, 22, 40, 55 e 80 metros para os dados observados no ATTO.

Fonte: Próprio autor.

O θe, figura 4.9, apresentou queda após o inicio do sistema em todos os casos,

entretanto a queda foi subestimada pelo modelo, especialmente na simulação II, enquanto

que na simulação I ela ocorreu aproximadamente 02:00H após a queda das outras va-

riáveis. Em ambos todos os casos ela volta a crescer após seu valor mínimo, porém na

simulação ela atinge valores similares aos encontrados antes da atuação do sistema, en-

quanto que nos dados observados apenas metade do valor de queda foi recuperado.
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Figura 4.9 – Evolução temporal da temperatura potencial equivalente (θe) no dia 31 do 10
de 2015 nos níveis de 21, 68 e 123 metros para os pontos simulados Teste e ATTO, e nos
níveis de 22 e 80 metros para os dados observados no ATTO.

Fonte: Próprio autor.

4.3 FLUXOS DE CALOR E TURBULÊNCIA

As correntes descendentes provocadas pela passagem de um sistema convectivo

podem alterar significativamente os fluxos de calor na superfície através da introdução de

ar frio de altos níveis na camada limite, o fluxo de calor sensível antes da chegada do sis-

tema era predominantemente negativo devido a transição entre camada limite convectiva

para noturna (figura4.10), porém ela rapidamente sobe para valores entre 200 w/m2 e 300

w/m2 nos níveis acima do dossel, isso ocorre simultaneamente ao aumento na velocidade

do vento (figura 4.8), segundo (OLIVEIRA et al., 2020), o fluxo positivo de H é uma carac-

terística da fase convectivamente ativa da tempestade, no qual ocorre a formação de uma

camada instável por um breve período, devido a inversão do gradiente vertical de tempe-
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ratura causado pela incursão de ar frio de altos níveis, sendo assim, a temperatura baixa

próximo à superfície intensifica o fluxo de H. Após a passagem do sistema na região, o

fluxo de calor sensível volta a tornar-se negativo nos dados observados, com maior inten-

sidade do que previamente a chegada do sistema, porém com a reintensificação do mesmo

o fluxo de H volta a ficar positivo por um breve período antes de as variações deixarem de

ter grande amplitude.
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Figura 4.10 – Evolução temporal do fluxo de calor sensível (H) no dia 31 do 10 de 2015
nos níveis de 14, 22, 40, 55 e 80 metros para os dados observados no ATTO.

Fonte: Próprio autor.

O fluxo de calor latente (figura 4.11) sofre variações mais acentuadas com pontos

de máxima e mínima bem visíveis. Os principais responsáveis por essas variações são

as variações de umidade e velocidade do vento, no nível de 22 metros as variações não

são perceptíveis pois o dossel denso da floresta inibe fortes circulações, no nível de 80

metros as variações são mais acentuadas, indo de aproximadamente 300 W/m2 durante

o inicio do sistema às 17:15H quando ocorrem as rajadas de vento e queda na tempe-

ratura potencial equivalente que atinge sua mínima aproximadamente uma hora após o

inicio do sistema (figura 4.9), até aproximadamente -300 W/m2 em torno de meia hora
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com a desidentificação do sistema antes de se estabilizar ficando predominantemente ne-

gativa (JOHNSON; NICHOLLS, 1983; JABOUILLE; REDELSPERGER; LAFORE, 1996;

OLIVEIRA et al., 2020).
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Figura 4.11 – Evolução temporal do fluxo de calor latente (LH) no dia 31 do 10 de 2015,
nos níveis de 22 e 80 metros para os dados observados no ATTO.

Fonte: Próprio autor.

Os fluxos de calor sensível das simulações não foram incluídos nos resultados, uma

vez que o modelo não foi capaz de produzir resultados condizentes com os observados,

isso mostra a limitação do modelo em representar tais processos diante das condições

simuladas.

Na simulação a Energia Cinética Turbulenta (ECT) (figura 4.12) foi superestimada

em relação aos dados observados, o que pode ter ocorrido pelo modelo ter superestimado

tanto a velocidade do vento quanto a temperatura antes do evento. Com a aproximação do

sistema por volta das 16:40H , os valores de ECT aumentam, chegando ao seu máximo às

17:40H , isso ocorre em resposta ao aumento brusco da velocidade do vento causado pelo

escoamento de saída da tempestade que intensifica a forçante mecânica da ECT, ainda

assim esse aumento não foi significativo. Nos dados observados a ECT também aumenta
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repentinamente após as correntes descendentes atingirem a região, chegando a valores

próximos de 8 m2s−2, enquanto que em um segundo momento por volta das 17:30H ,

quando ocorre uma breve reintensificação do sistema, ela chega a atingir valores próximos

a 7 m2s−2.

01-11-2015
12:00 14:00 16:00 18:00 20:00 22:00

Hora Local

0

2

4

6

8

m
2 /s

2

Energia cinética turbulenta
Thompson 21 m
NSSL 21 m
Thompson 68 m
NSSL 67 m
Thompson 122 m

NSSL 122 m
Obs. 22 m
Obs. 55 m
Obs. 80 m

Figura 4.12 – Evolução temporal da temperatura potencial equivalente (TKE) no dia 31 do
10 de 2015 nos níveis de 21, 68 e 123 metros no ponto Teste, para as simulações I e II,
além dos níveis de 22, 55 e 80 metros para os dados observados no ATTO.

Fonte: Próprio autor.

4.4 CAMPOS BIDIMENSIONAIS

4.4.1 Variação temporal dos perfis

A figura 4.13 mostra que a queda da temperatura após a chegada do sistema foi

igualmente intensa nas duas simulações, porém na simulação II a queda foi quase que
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instantânea, enquanto que a queda foi mais gradual na primeira, isso ocorreu pois o sis-

tema rapidamente entrou em fase madura enquanto estava sobre a região de estudo, o que

provocou intensas correntes descendentes geradas pelas primeiras nuvens que passaram

sobre a região, figura 4.15, como consequência a altura da CLP caiu aproximadamente

1500 metros e de forma similar a temperatura em ambas, figura 4.14, na simulação II as

quedas ocorrem entre 16:40 e 17:00H, enquanto que na I as quedas terminam apenas por

volta de 18:00H.

Na simulação I, a queda lenta da temperatura foi provocada pela célula convectiva

que chega na região em estágio ainda próximo do maduro, no qual as correntes descen-

dentes ainda não haviam tomado conta da célula convectiva, sendo as correntes ascen-

dentes ainda estavam presentes, figura 4.15, o que aliado aumento da concentração de

vapor d’água na CLP, indo da superfície até o nível de 1500 metros, provocado pela eva-

poração da precipitação, figuras 4.14 e 4.16, permitiram a intensificação do sistema. As

correntes descendentes tomam conta da célula por volta das 18:40H, momento em que a

mesma atinge seu estágio mais maduro, figura 4.15, como consequência toda a CLP fica

mais seca devido a queda de umidade, que cai aproximadamente 4 Kg/Kg x 103 em todos

os níveis, figura 4.14. O mesmo ocorre com o θe, figura 4.16, onde apesar de a tempe-

ratura do ar já esta baixa, o mesmo cai em resposta à queda de umidade, sendo um dos

principais indicadores da formação de piscina fria no local.

A simulação II, apesar das intensas correntes ascendentes e descendentes que

atuaram sobre a região, figura 4.15, o ponto de grade não sofreu grandes alterações além

da queda de temperatura e consequentemente diminuição da altura da CLP, a umidade

aumentou pouco após a chegada do sistema, figura 4.14, o que refletiu apenas numa leve

queda de θe logo que o sistema atinge a região, figura 4.16. Sendo assim piscina fria que

se formou também foi bem depois do inicio do sistema, porém não teve a intensidade da

primeira simulação.
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Figura 4.13 – Variação local de temperatura na simulação I e II.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.14 – Variação local de vapor d’água e altura da CLP na simulação I e II.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.15 – Variação local de velocidade vertical do vento na simulação I e II.

Fonte: Próprio autor.

Como mencionado anteriormente, no momento em que a célula convectiva chega

sobre o ponto Teste na simulação I, as correntes ascendentes ainda estão dominando

os baixos níveis da CLP juntamente com o aumento do θe, apenas a partir das 18:00H as

correntes descendentes começam a atingir os níveis mais baixos, apenas às 18:40H forma-

se a piscina fria na região, na retaguarda observa-se uma região anticiclônica resultante da

diferença de densidade entre a parcela da piscina fria e do ambiente no entorno. A secção

transversal da simulação II teve comportamento similar, porém a temperatura potencial

equivalente do ambiente estava mais menor que em relação a simulação I especialmente

após a chegada das células convectivas sobre a região, o que indica menor quantidade de

vapor d’água, a piscina fria também foi formada 1 hora após o inicio da atuação do sistema

sobre o ponto em questão, a mesma também foi menos intensa que na simulação I, apesar

de o sistema em questão ter produzido corrente descendente mais intensa.
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Figura 4.16 – Variação local de temperatura potencial equivalente na simulação I e II.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.17 – Secção transversal de linhas de corrente e temperatura potencial equivalente
na simulação I, a linha vertical indica a localização do ponto Teste.

Fonte: Próprio autor.
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Figura 4.18 – Secção transversal de linhas de corrente e temperatura potencial equivalente
na simulação II, a linha vertical indica a localização do ponto Teste.

Fonte: Próprio autor.



5 CONSIDERAÇÕES FINAIS

Nesta pesquisa buscou-se representar impactos similares aos encontrados por Oli-

veira et al. (2020) durante a chegada de uma sistema convectivo multicelular sobre o sitio

do ATTO, que ocorreu no dia 31 de outubro de 2015, aproximadamente às 17:15H, para

isso foram realizadas simulações numéricas utilizando o modelo WRF com dois esquemas

de microfísica das nuvens NSSL (MANSELL; ZIEGLER; BRUNING, 2010) e Thompson

(THOMPSON et al., 2008). A comparação foi feita através da análise de variações locais

em diversos níveis da mesmas grandezas utilizadas em (OLIVEIRA et al., 2020), porém

a utilização do modelo possibilitou outras análises, entre elas a de linhas de corrente e

temperatura potencial equivalente 4.17 e 4.18, evolução temporal de diversos perfis, além

do fator de refletividade de radar, figuras 4.2 e 4.4, temperatura de brilho, figuras 4.1 e 4.3,

simulados pelo modelo afim de entender o comportamento dinâmico e termodinâmico dos

sistemas.

Foram testados dois horários de iniciação primeiramente às 00H do dia 31 e em

seguida às 12H do dia 30 de outubro, em ambos esquemas microfísicos o horário com

resultado mais satisfatório foi o primeiro, sendo este o que gerou convecção com carac-

terísticas mais próximas da realidade, a simulação II gerou mais e maiores células con-

vectivas, porém as convecção gerada na simulação I teve maiores impactos na CLP. Em

ambos os casos, as células convectivas geradas não tiveram seu núcleo passando sobre

o ponto de grade da localização da torre do ATTO, o que era esperado uma vez que seria

extremamente difícil reproduzir um sistema exatamente igual ao real. Por esse motivo, as

analises feitas foram em um ponto de grade em comum nas duas simulações no qual o

núcleo da tempestade passou, ponto que foi chamado de Teste.

Portanto, concluiu-se que a tempestade simulada não teve o mesmo impacto sobre

o sitio do ATTO em relação aos dados observados, grandezas como os fluxos de calor, as

temperaturas e TKE tiveram pouca ou nenhuma pertubação em todos os níveis analisados,

sendo assim o foco do trabalho não foi comparar os dois pontos.

No ponto Teste entretanto, as perturbações provocadas pela atuação da convecção

profunda foram similares aos encontrados nos dados observados, porém o modelo su-

bestimou levemente as perturbações, além disso, os valores iniciais e finais das variáveis

embora estivessem próximos, acabaram sendo superestimados pelo modelo. Assim como

nos dados observados, a chegada das células convectivas na região provocou quase que

instantaneamente queda temperatura e aumento da velocidade do vento, porém apenas na

simulação II houve formação de piscina fria sobre o ponto de grade escolhido, que ocor-

reu aproximadamente 2 horas após o início da chegada do sistema sobre o local. Esse

processo ocorreu pois a tempestade que chegou no local ainda estava em processo de

intensificação, uma vez que as correntes ascendentes aliadas a umidade ainda estavam
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presentes na camada sub-nuvem, tal processo foi descrito em (MARKOWSKI; RICHARD-

SON, 2010; EMANUEL, 1994; DOSWELL, 1985), quando finalmente as correntes descen-

dente dominaram a célula convectiva a piscina fria formou-se no local, o que foi sinalizado

pela queda de θe e mais uma leve queda na temperatura que já estava baixa.

Considerando as limitações de simular a convecção profunda na região tropical, os

resultados se mostraram bons, especialmente na simulação I, uma vez que os mesmos

mecanismos físicos e comportamentos das variáveis observados em Oliveira et al. (2020)

foram representados na mesma. Apesar disso foram necessárias células convectivas mais

profundas que as observadas para provocar os mesmo impacto, na simulação II as células

convectivas menos profundas provocaram resultados similares mas sem piscina fria.
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