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RESUMO

Dissertação de Mestrado
Programa de Pós-Graduação em Meteorologia

Universidade Federal de Santa Maria

ESTIMATIVA DA PARTIÇÃO DE ENERGIA NA SUPERFÍCIE A PARTIR

DE SÉRIES METEOROLÓGICAS DE TEMPERATURA E UMIDADE

ESPECÍFICA DO AR

AUTORA: DAIANE DE VARGAS BRONDANI

ORIENTADOR: OTÁVIO COSTA ACEVEDO

Data e Local da Defesa: Santa Maria, 3 de julho de 2015.

O método desenvolvido é proposto com as finalidades de estimar a partição de energia

na superfície pelo método da razão de Bowen e a altura da camada limite convectiva

na escala mensal. A hipótese básica é de que a evolução temporal média das variáveis

temperatura e umidade específica do ar é controlada unicamente pela convergência dos

fluxos superficiais de calor sensível e calor latente. Essa suposição é válida para escala

mensal e em regiões de latitudes médias afastadas da costa. Dessa forma, presume-se

que os termos advectivos, da equação de balanço dessas quantidades na camada limite

convectiva, nas situações pré-frontais e pós-frontais apresentam sinal oposto. Assim,

utilizando-se para uma escala temporal mais longa que a escala típica da passagem dos

sistemas sinóticos, a hipótese de cancelamento dos termos pode ser testada. No pre-

sente trabalho, o método é aplicado para a região de Santa Maria, onde é assumido que

as condições que permitem desprezar os termos advectivos em escala mensal são váli-

das. Ainda que o modelo apresentado esteja simplificado, foi possível estimar os fluxos

superficiais de calor latente e sensível a partir de dados meteorológicos simples, como

observações horárias de temperatura do ar e umidade específica e um perfil vertical des-

sas quantidades no período da manhã; o método se mostrou eficiente em boa parte dos

casos, sendo mais falho nos meses de inverno. De modo geral, o método superestimou

consistentemente, mas de maneira leve, os fluxos de calor latente, enquanto os fluxos de

calor sensível foram levemente subestimados no inverno e superestimados nos demais

meses. Esse padrão causou um maior desvio na partição de energia nos meses de in-

verno. O método também pode ser utilizado para fornecer a evolução da altura da camada

limite convectiva. Esta é uma variável de grande interesse para estudos de dispersão de

poluentes e, em muitos casos, de difícil estimativa.

Palavras-chave: Fluxos superficiais.Altura da camada limite convectiva.Temperatura do

ar.Umidade específica do ar.
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The developed method is proposed with the aim of estimating the energy partition on the
surface, according to the Bowen ratio method, and the height of convective boundary layer
on the monthly scale. The basic hypothesis is that the average temporal evolution of the
variables air temperature and specific humidity is controlled solely by the convergence of
surface fluxes of sensible and latent heat. This assumption is valid for the monthly scale
and in mid-latitude regions away from the coast. Thus, it is assumed that the advective
terms of the balance equation of these quantities in the convective boundary layer in pre-
frontal and post-frontal situations have opposite sign. Therefore, using for a longer time
scale than the typical scale of the passage of synoptic systems, the cancellation of terms
hypothesis can be tested. In this study, the method is applied to the region of Santa Maria,
where it is assumed that the conditions allowing despise the advective terms in a monthly
time scale are valid. Although the model is simplified, it was possible to estimate the sur-
face fluxes of latent and sensible heat from simple meteorological data, such as hourly
observations of air temperature and specific humidity and a vertical profile of these quan-
tities in the morning; the method was efficient in most of the cases, and more flawed in the
winter months. In general, the method overestimated consistently, but slightly, the latent
heat fluxes, while the sensible heat fluxes were slightly underestimated in the winter and
overestimated in the remaining months. This pattern caused a major deviation in energy
partition in the winter months. The method can also be used to provide time evolution of
the convective boundary layer. This is a variable of great interest for studies of pollutant
dispersion and in many cases it is difficult to estimate.

Keywords: Surface fluxes.Height of convective boundary layer.Air temperature.Specific
humidity.
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INTRODUÇÃO

A energia disponível para os processos de trocas entre a superfície e a atmosfera

é resultante do balanço de radiação solar de ondas curtas e longas. Esta energia dis-

ponível, ou saldo de radiação, é decomposta basicamente nos fluxos de calor sensível

(H), calor latente (LE) na atmosfera e fluxo de calor no solo (G), que transferem energia

entre a superfície e a camada limite atmosférica (CLA), que é definida como a parte in-

ferior da troposfera, em contato com a superfície e varia de centenas de metros a alguns

quilômetros de espessura (STULL, 1988).

O ciclo diurno de radiação solar incidente promove na CLA um regime convectivo

(SORBJAN, 2007) que é iniciado pouco tempo após o nascer do sol. Consequentemente,

a superfície se aquece, formando as termas convectivas que "corroem"a camada limite

noturna (CLN) e, ao alcançar a camada residual (CR), crescem rapidamente, devido essa

camada ter turbulência atmosférica remanescente do dia anterior. Além disso, a superfície

terrestre é caracterizada por cobertura vegetal, solo e água, agentes na transferência de

LE para a CLA e, portanto, umidade para atmosfera, desempenhando papel crucial nos

sistemas governantes do tempo e do clima.

Na escala climática, a evolução temporal dos fluxos de LE e H permite caracteri-

zar a aridez de uma região, conduzindo à identificação de mudanças climáticas. No setor

energético ou industrial, o entendimento dos referidos fluxos, possibilita a otimização do

uso da energia (BRUTSAERT, 2013). Na agricultura, a informação acurada dos fluxos de

energia torna possível o adequado planejamento de sistemas de irrigação, planejamento

das datas de semeaduras, definição dos materiais genéticos a ser utilizados, entre ou-

tros. Nota-se, portanto, a relevância prática existente na estimativa de H e LE e seus

benefícios para a sociedade.

Contudo, a estimativa destes fluxos não é trivial. O método da covariância de vór-

tices turbulentos (do termo em inglês eddy covariance) permite a determinação direta de

H e LE a partir de medidas de altas frequências das variáveis envolvidas. Entretanto,

para adequada utilização são necessárias superfícies homogêneas extensas, considerá-

vel demanda de recursos humanos qualificados, além de despender recursos financeiros

apreciáveis, visto que sensores de resposta rápida são onerosos (STULL, 1988).

Outros métodos combinam dados de estações meteorológicas ou micrometeoro-

lógicas com dados de sensoriamento remoto (SR) para estimar H e LE (KUSTAS; NOR-

MAN, 1996; BASTIAANSSEN et al., 1998; MU et al., 2007), em que um conjunto de

equações empíricas ou teóricas é empregado. A vantagem principal destes métodos que

utilizam SR é a cobertura espacial, porém a temporal é limitada, devido à presença de

nuvens. Além disso, LE geralmente é determinado como resíduo da equação do balanço

de energia, o que contribui para que os erros inerentes à obtenção dos termos conhecidos
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sejam adicionados a sua estimativa.

Diante do exposto, um método de investigação e estimativa de fluxos superficiais

de H e LE baseado em proposições simples é oportuno. A hipótese básica do trabalho é

de que as evoluções temporais médias mensais das variáveis temperatura (T ) e umidade

específica do ar (q) são controladas unicamente pelos fluxos superficiais de H e LE e

sua convergência na CLA. Esta suposição permite a realização da partição de energia

pelo método da razão de Bowen que relaciona os fluxos de H e LE.

Dada a relação entre H e LE com as variáveis T e q, respectivamente, o objetivo

desta dissertação é determinar os fluxos de H e LE, além da estimativa da CLA diurna

ou camada limite convectiva (CLC) na escala mensal.

Estrutura geral do texto

No capítulo 1 é apresentada uma revisão teórica sobre a CLA. Tópicos como a

energia primária para a sua formação, descrição de seus principais componentes, H e

LE, evolução temporal da camada limite diurna ou camada limite convectiva (CLC), as-

sim como o balanço das principais quantidades da CLC são abordados. Além disso,

alguns métodos para determinar H e LE são apresentados. No capítulo 2 são descritas

a metodologia para determinação de H e LE na escala mensal, a base teórica do mé-

todo e suas aproximações, equações envolvidas, assim como os dados observacionais

utilizados. No capítulo 3 os resultados são apresentados e discutidos. No capítulo 4 é re-

alizada a conclusão do trabalho com os principais resultados e algumas indicações sobre

as possíveis soluções para as dificuldades encontradas.



1 REVISÃO TEÓRICA

1.1 Camada limite atmosférica

A camada limite atmosférica (CLA) é a região interfacial entre a superfície terrestre

e a atmosfera livre (FEDOROVICH; CONZEMIUS, 2008) caracterizada pelo escoamento

predominantemente turbulento.

A difusividade é uma das características da turbulência, que possibilita rápida mis-

tura das quantidades, contrário ao que ocorre no escoamento laminar. No escoamento

laminar, o processo governante é a difusão molecular, a qual prevalece numa fina camada

poucos centímetros acima da superfície conhecida como microcamada. A natureza difu-

siva do escoamento turbulento na CLA permite que calor, umidade e momentum sejam

transferidos verticalmente entre a superfície e a camada acima, homogeneizando as pro-

priedades. A fonte de energia para o transporte turbulento é produzida através do cisalha-

mento vertical do vento e da flutuabilidade do ar (TENNEKES; LUMLEY, 1972), os quais

são resultantes da interação com a superfície terrestre. O cisalhamento pode ser gerado

pelo arrasto friccional na superfície por resistência ao escoamento e, consequentemente,

produz ventos mais lentos próximos ao solo. A flutuabilidade do ar promove uma espécie

de circulação termicamente direta na CLA, em que as termas de ar quente ascendem

(densidade menor) e o ar frio (densidade maior) descende.

Em função da interação com a superfície terrestre, a espessura da CLA pode va-

riar de dezenas a centenas de metros em condições de intensa estabilidade atmosférica

(PIETRONI et al., 2012) a 4000 metros ou mais em regiões desérticas (QIANG; SHENG,

2009; STULL, 1988) com forte instabilidade atmosférica.

1.2 Energia para os processos característicos da camada limite atmosférica

A radiação solar incidente na superfície da Terra possui um ciclo diário bem defi-

nido associado com a rotação da Terra, em que mínima incidência é observada no nascer

e pôr do sol e máxima ao meio dia local. A energia radiativa disponível para as intera-

ções físicas entre a superfície e a CLA provém do balanço de radiação entre a onda curta

solar e onda longa do sistema terra-atmosfera. Dessa forma, o balanço de radiação é

composto por quatro componentes:

Q∗ = FOC ↓ −FOC ↑ +FOL ↓ −FOL ↑ (1.1)
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sendo que FOC ↓ é o fluxo radiativo de onda curta incidente na superfície, FOC ↑ repre-

senta o fluxo radiativo de onda curta refletida pela superfície, FOL ↓ é o fluxo radiativo de

onda longa emitido pela atmosfera e FOL ↑ é o fluxo de radiativo de onda longa emitido

pela superfície.

O balanço dos fluxos radiativos de ondas curtas resultante (FOC ↓ −FOC ↑) é

função dos processos de espalhamento, absorção e reflexão que envolve moléculas, ae-

rossóis, nuvens e o albedo da superfície. Enquanto que o balanço dos fluxos radiativos

de ondas longas (FOL ↓ −FOL ↑) envolve a emissão da superfície e da atmosfera através

das nuvens, gases e aerossóis.

Durante o dia, os fluxos radiativos de onda curta sobrepõem-se aos fluxos radi-

ativos de onda longa e Q∗ é positivo, uma vez que há grande absorção de radiação de

onda curta pela superfície. Por outro lado, durante à noite, como os componentes de

ondas curtas são nulos, Q∗ é dominado pelos fluxos radiativos de onda longa. Embora

esses fluxos emitidos pela atmosfera e superfície sejam da mesma ordem de magnitude,

em geral o fluxo emitido pela superfície é um pouco maior (LIOU, 2002), o que torna Q∗

levemente negativo no período noturno.

O saldo resultante do balanço de radiação é uma forçante externa para a CLA,

como consequência desse aporte energético, os fluxos turbulentos superficiais atuam

para redistribuir verticalmente essa energia, caso contrário, observaríamos quantidades

como T , q, gases como dióxido de carbono, metano, óxido nitroso, entre outros, acumu-

ladas na superfície, o que inviabilizaria a vida terrestre como é conhecida. Sendo assim,

a parte responsável pelo aquecimento do ar em contato com a CLA é realizado pelo fluxo

turbulento de calor sensível (H), enquanto que aquele responsável por evaporar ou con-

densar a água na superfície é o fluxo turbulento de calor latente (LE) e o fluxo de calor

no solo (G) tem função de aquecê-lo por condução.

A expressão para o saldo de radiação é:

Q∗ = H + LE +G (1.2)

Essa equação obedece ao princípio de conservação de energia, dado que a ener-

gia que entra na superfície deve ser contrabalanceada pela energia que sai em direção à

CLA ou para o solo. Embora, G não seja negligenciável, representa cerca de 10% do Q∗

durante o dia e, aproximadamente, 50% do Q∗ à noite (STULL, 1988), nesta dissertação

foi desprezada, uma vez que na escala mensal G é pequeno comparativamente com os

fluxos de H e LE.

Em condições de céu claro com fraca ou nenhuma advecção, H e LE são gover-

nados pelo ciclo diurno da radiação solar, sendo que os mínimos valores são observados

no nascer e pôr do sol e os máximos ao meio-dia.
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Logo após o nascer do sol, a superfície inicia o seu aquecimento fazendo a T

variar. O H desenvolve-se, remove alguma quantidade dessa energia disponível na su-

perfície e transporta para a camada acima. Além disso, se o solo é úmido e coberto por

alguma vegetação, a evapotranspiração é iniciada e LE transfere essa energia para a

CLA promovendo variação na umidade específica (q). À medida que mais radiação solar

incide na superfície, essa energia é removida e transferida para a CLA até o momento em

que o equilíbrio é atingido.

1.3 Camada limite atmosférica diurna ou camada limite convectiva e sua evolução

temporal diária

1.3.1 Camada limite convectiva

A camada limite convectiva (CLC) é uma das subcamadas da camada limite atmos-

férica (CLA), onde a turbulência é predominantemente térmica. A sua formação ocorre

logo após o nascer do sol, quando a radiação solar incidente aquece a superfície, que

por sua vez aquece a camada adjacente acima. As parcelas de ar quente produzidas

por esse aquecimento, ascendem adiabaticamente e são distribuídas na CLC formada

que aprofundará à medida que ocorre mais abastecimento de energia na superfície. Num

processo adiabático compensatório, as parcelas de ar de maior densidade descem em

direção à superfície. Esse ciclo que envolve somente a densidade das parcelas de ar é

denominado convecção livre. Entretanto, na atmosfera real raramente existe uma CLC

unicamente governada por esse processo, uma vez que o escoamento é também afetado

pelo cisalhamento vertical do vento (FEDOROVICH; CONZEMIUS, 2008), o que possibi-

lita a formação da CLC também por convecção forçada.

A CLC pode ser considerada como a subcamada da CLA que ocorre durante o

período diurno, caracterizado por radiação solar incidente. A partir da CLC podem ser

identificadas três subcamadas: camada superficial (CS), camada de mistura (CM) e ca-

mada ou zona de entranhamento (ZE) (STULL, 1988).

A superfície terrestre possui diferentes tipos de obstáculos como, vegetações,

construções o que confere resistência ao escoamento na CLA. Devido a essa rugosi-

dade, os ventos na CLA variam aproximadamente logaritmicamente com a altura, sendo

zero na superfície. O intenso cisalhamento do vento, lapse rate superadiabático, além do

decréscimo da umidade específica do ar, são particularidades da CS, que compreende

cerca de 10% da CLC.

A camada de mistura (CM) atua acima desta camada e possui como característica
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principal, a intensa mistura turbulenta, daí o seu nome. Dessa forma, os gradientes ver-

ticais das quantidades como T e q são relativamente pequenos. Por outro lado, ZE é a

região de transição em que há tanto intrusão, a partir de cima, de ar estável da atmosfera

livre, como também ar mais quente e instável da CM a partir de baixo, o que confere mai-

ores gradientes das quantidades meteorológicas. Com isso, a turbulência produzida pela

CM é inibida pelo ar acima dela, ou seja, há uma espécie de “tampa” que impossibilita

que a CM se expanda verticalmente. A altura da CLC pode ser definida como a altura

onde o ar turbulento da CM consegue alcançar.

Com o exposto, a altura da CLC, h, é uma variável de grande relevância mete-

orológica, principalmente em modelos de poluição de ar, pois a sua estimativa permite

determinar o volume disponível de dispersão de poluentes, além de ser utilizada para

avaliar as concentrações de fontes em modelos diagnósticos e prognósticos (SEIBERT

et al., 2000). Além do que, é possível inferir qual é o mecanismo dominante para gera-

ção de turbulência, uma vez que em dias com condição de céu claro e aquecimento da

superfície, a produção térmica predomina, sendo os movimentos turbulentos mais efici-

entes em promover mistura dos escalares e assim ser observada altura maior da CLC. O

oposto ocorre em dias nublados, em que uma pequena fração da radiação solar incide

na superfície, logo a superfície não é tão aquecida e o mecanismo dominante é a produ-

ção mecânica através do cisalhamento do vento, o que impede que a CLC se expanda

verticalmente. Com isso, h também permite avaliar a variabilidade espacial e temporal da

CLC.

1.3.2 Evolução temporal diária da camada limite convectiva

Sorbjan (2007) define a evolução temporal da camada limite convectiva (CLC) em

três regimes de transição: expansão durante a manhã, evolução aproximadamente cons-

tante ao meio-dia e enfraquecimento durante a tarde.

A expansão que ocorre durante a manhã refere-se a conversão de energia da radi-

ação solar em energia interna na superfície. Parte dessa energia é utilizada para aquecer

a superfície e, posteriormente, a atmosfera com H que é responsável pela formação e

manutenção da CLC.

Apesar do ar estaticamente estável da camada limite noturna (CLN) da noite ante-

rior suprimir a turbulência, o aumento de H com o tempo permite que as parcelas de ar

penetrem nesta camada, diminuindo a resistência ao movimento convectivo até o ponto

que a CLN é totalmente erodida. Vencida a CLN, a CLC encontra outra camada resistente

à turbulência térmica, a camada residual (CR), a qual possui características remanescen-

tes da CLC do dia anterior e, desta forma, mais facilmente incorporada. Adicionalmente,

o aumento constante de H permite que a CLC aprofunde rapidamente.



19

Por outro lado, na transição da evolução aproximadamente constante para a fase

de enfraquecimento da turbulência à tarde, o crescimento é lento. Em torno do meio-dia

solar, quando a taxa de variação de H é aproximadamente constante por um período

de cerca de duas horas e a turbulência é quase estacionária (SORBJAN, 2005), a taxa

de crescimento de h diminui em direção ao limite máximo de seu valor e se mantém

aproximadamente constante mesmo quando H inverte seu sinal (KAIMAL et al., 1976)

após o pôr do sol. Ao fim do abastecimento de energia solar, a superfície resfria-se por

perdas radiativas e a CLN forma-se; logo acima, a CR sustenta-se com as concentrações

das quantidades da CLC recentemente decaída e h mantém-se invariante. O decréscimo

acentuado de h somente será observado, quando a CLN mostra-se bem estabelecida na

transição da noite para o dia seguinte (STULL, 1988).

1.4 Balanço da temperatura potencial (θ) e q na camada limite convectiva

A variável T convertida em temperatura potencial (θ) é umas das mais importantes

quantidades termodinâmicas, pois sua distribuição vertical permite identificar a estrutura

física da CLC. Em outras palavras, apenas com esta variável é possível em muitos casos

determinar a estabilidade estática (STULL, 1988). Juntamente com θ, q é útil para quan-

tificar a disponibilidade de umidade, a partir da evaporação do solo e transpiração das

plantas.

O balanço médio da camada limite convectiva é descrito da seguinte forma:

h ρ L
∂q

∂t
= LEo −

(
LEh − ADVq − FDq

)
(1.3)

h ρ cp
∂θ

∂t
= Ho −

(
Hh − ADVθ − FDθ

)
(1.4)

sendo que os subscritos 0 e h referem-se à superfície e ao topo da CLC, respectivamente,

ρ é a densidade do ar, L é o calor latente de vaporização (2,45×106 J kg−1), Cp é o calor

específico do ar à pressão constante (1004,67 J kg−1 K
−1), ADV representa a contribui-

ção advectiva média de q e T , H refere-se ao fluxo de calor sensível, LE ao fluxo de calor

latente e FD é uma fonte diabática de q e T .

Conforme Fitzjarrald, Acevedo e Moore (2001) dependendo da escala temporal

analisada, qualquer um desses termos tem importância no balanço da CLC. Esses au-

tores trabalharam com longas séries de dados de T e q para verificar a evolução da

emergência foliar para algumas regiões dos EUA, onde foi suposto que na média é pos-

sível determinar a tendência de q e θ através somente da convergência de H e LE. Com

isso, os autores definiram uma equação para a razão de Bowen, que quantifica a partição
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de energia no tempo.

1.5 Alguns métodos para determinar H e LE

1.5.1 Método da covariância dos vórtices

O método da covariância dos vórtices fornece medidas diretas de H e LE, ou seja

sem nenhuma constante empírica envolvida, a partir de medidas de alta frequência das

variáveis envolvidas no cálculo desses fluxos. Entretanto, para a aplicação correta desse

método é necessário tanto adequado fetch (FOKEN; NAPPO, 2008) quanto superfícies

homogêneas, o que de certa forma limita a cobertura espacial dos fluxos, dado que a

superfície terrestre, em sua grande maioria, é espacialmente heterogênea.

Uma vantagem do método é que possui equações simples para os fluxos cinemá-

ticos de H e LE:

LE = w′ q′ (1.5)

H = w′ θ′ (1.6)

Uma desvantagem para aplicação do método é que são necessários sensores de

resposta rápida que possuem um alto custo (STULL, 1988).

As medidas para aplicação do método são realizadas em estações ou torres a

partir de sensores como termohigrômetro (mede T e q ), anemômetro sónico (mede as

três componentes do vento e a temperatura do sônico), saldo radiômetro (mede a ener-

gia disponível a partir do balanço de radiação), pluviômetro (mede a precipitação),dentre

outros. Os sinais gerados por esses sensores são captados e armazenados num sistema

automático de aquisição de dados. Medidas precisas dos fluxos de H e LE dependem da

correta instalação desses sensores e sua manutenção, assim como o adequado proces-

samento de dados. No entanto, existem erros íntrinsecos à arquitetura dos instrumentos.

Por exemplo, o anemômetro sônico realiza medidas instantâneas da velocidade do vento

nas direções u,v e w. Por outro lado, os sensores que medem T e q possuem um caminho

mais longo para o seu registro e armazenamento, de modo que a covariância é determi-

nada para parâmetros que não foram medidos ao mesmo tempo (BURBA; ANDERSON,

2010). O anemômetro sônico não nivelado pode corresponder a 25% de erro dos fluxos

(BURBA; ANDERSON, 2010), uma vez que há contaminação da velocidade vertical do

vento com a velocidade horizontal, que é resolvido com a técnica de rotação de coordena-
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das. Outro erro refere-se ao tempo de resposta do instrumento, em que os sensores não

são rápidos o suficiente para capturar as mudanças ocorridas durante o transporte tur-

bulento. Além disso, cerca de 15% dos erros nos fluxos podem corresponder à medidas

meteorológicas não reais, são ruídos que são solucionados através da manutenção ade-

quada do sensor, assim como a filtragem dos dados. Uma outra limitação que o método

da covariância de vórtices possue é que nenhum dos sensores realiza leituras precisas

quando há registro de intensa precipitação (BURBA; ANDERSON, 2010), necessitando

filtragem dos dados meteorológicos não reais.

1.5.2 Método da Razão de Bowen

Diferente da razão de Bowen utilizada por Fitzjarrald, Acevedo e Moore (2001), em

que a razão de Bowen, β varia no tempo, o método original (STULL, 1988) utiliza medidas

de T e q na camada superficial entre dois níveis de altura:

β =
H

LE
=
cp K

∂θ

∂z

L K
∂q

∂z

= γ
∆θ

∆q
(1.7)

assumindo-se a teoria da similaridade entre os coeficientes de transporte turbulento, a

razão entre os dois coeficientes K da equação de β é igual a 1, resultando que
(
Cp.K

L.K

)
=(

Cp

L

)
= γ, em que Cp é o calor específico à pressão constante, L é o calor latente de

vaporização.

Com Q∗ e G adquiridos através de medições ou de aproximações matemáticas, H

e LE podem ser determinados:

Q? −G = H + LE (1.8)

Substituindo β = H
LE

na equação do saldo de radiação 1.8, obtém-se a equação

para LE:

LE =
Q∗ −G
1 + β

(1.9)

Com a mesma substituição realizada na equação 1.8, chega-se a equação para

H:

H =
β(Q∗ −G)

β + 1
(1.10)

A vantagem deste método é a simplicidade para obter T e q com sensores que

não são caros, permitindo as estimativas indiretas de H e LE.
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1.5.3 Método Surface Energy Balance Algorithms for land (SEBAL)

O método Surface Energy Balance Algorithms for land (SEBAL), desenvolvido por

Bastiaanssen et al. (1998) estima os fluxos de H e LE a partir de dados de sensoria-

mento remoto, o que possibilita a obtenção dos componentes de energia para regiões

geográficas extensas. O método necessita tanto de variáveis de entrada provenientes

de estações meteorológicas, quanto de dados adquiridos a partir de imagens obtidas por

sensores a bordo de satélites, como o LANDSAT 5 e 7. O método tem uma base física

de multi-passos e utiliza como dados de entrada, velocidade do vento, radiação solar, T

e q, assim como, radiância espectral da faixa do visível, parte do espectro do infraver-

melho próximo e termal. Com essas variáveis determina-se H utilizando observações de

velocidade do vento, rugosidade estimada da superfície, bem como a diferença entre a

temperatura do ar e da superfície. LE é determinado como resíduo do balanço de ener-

gia, o que segundo Mu et al. (2007) contribui para que os erros inerentes à obtenção dos

termos conhecidos sejam adicionados na estimativa de Q∗. Assim como a maioria dos

algoritmos que utilizam imagens de satélite, para aplicação adequada do SEBAL, deve

haver condição livre de nuvens.

Apesar do algoritmo SEBAL possuir relações empíricas, há uma grande vantagem

na obtenção de H e LE dado a sua cobertura regional, o que difere dos métodos da

covariância dos vórtices e da razão de Bowen, que são estimativas locais.



2 MATERIAIS E MÉTODOS

2.1 Determinação de H, LE e h

Neste trabalho é apresentado um método para determinar as médias mensais dos

fluxos de calor sensível (H), latente (LE) e da altura da camada limite convectiva (h).

Foram usados dados meteorológicos de temperatura (T ) e umidade específica do ar (q)

de Santa Maria, Rio Grande do Sul durante o período das 9 às 16 h local, no qual é

observado crescimento da camada limite convectiva.

Num primeiro momento, serão apresentadas as equações utilizadas e simplifica-

ções assumidas para implementação do método de estimativa de H, LE e h. Posterior-

mente, verificando-se a qualidade do método, comparam-se as medidas de H e LE, de

uma estação micrometeorológica, situada no Campus da Universidade Federal de Santa

Maria, com as estimativas obtidas pela metodologia empregada. Além disso, confrontam-

se as alturas médias mensais de h geradas pelo método com as estimadas através do

método dos perfis de θ e de q das 00Z provenientes de medidas na Base Aérea de Santa

Maria (BASM). Embora exista uma defasagem temporal na comparação de h pelo mé-

todo desenvolvido aqui com as medidas das 00Z obtidas na BASM, não há desvantagem

nisso, pois conforme visto na seção 1.3.2, a estrutura vertical da CLC mantém-se inva-

riante nesse horário. A estrutura da CLC é modificada quando a CLN encontra-se bem

desenvolvida na transição da noite para o dia seguinte.

2.1.1 Fundamentação teórica do método

A hipótese básica do método é de que as evoluções temporais médias das variá-

veis T e q são controladas unicamente pelos fluxos supeficiais de H e LE e sua conver-

gência na camada limite convectiva(CLC) (FITZJARRALD; ACEVEDO; MOORE, 2001).

Esta hipótese certamente não é válida em escala diária, quando a advecção horizon-

tal é importante na maioria das vezes. Por esse motivo, se aplica o método em dados

mensais. Há, portanto, uma hipótese de trabalho de que nessa escala os processos ad-

vectivos médios se cancelem. Essa consideração faz sentido para regiões de latitudes

médias afastadas da costa. Nesse caso, pode-se esperar que os termos advectivos te-

nham sinais opostos entre situações pré-frontais e pós-frontais. Assim, utilizando-se uma

escala temporal mais longa que a a escala típica da passagem dos sistemas sinóticos,

a hipótese de cancelamento dos termos advectivos pode ser testada. Em regiões pró-
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ximas a sistemas sinóticos permanentes ou semi-permanentes, por outro lado, há uma

maior chance de haver advecção média mensal de T e q significativamente diferente de

zero. No presente trabalho, o método é aplicado à região de Santa Maria onde assume-

se que as condições que permitem desprezar os termos advectivos em escala mensal

são válidos. Desta forma, é razoável supor que, na média para um dado mês, os termos

advectivos se cancelam e os ciclos diários médios mensais de T e q sejam unicamente

controlados por H e LE e sua convergência na CLC:

∂q

∂t
= −∂(w′q′)0

∂z
(2.1)

∂θ

∂t
= −∂(w′θ′)0

∂z
(2.2)

em que (w′q′)0 e (w′θ′)0 representam os fluxos superficiais de LE e H, respectivamente.

Integrando as equações 2.1 e 2.2 na vertical, entre a superfície e o topo da CLC,

h: ∫ h

0

∂q

∂t
dz =

∫ h

0

−∂(w′q′)0
∂z

dz (2.3)

∂q

∂t
z

∣∣∣∣h
0

= −
(
w′q′

)∣∣h
0

(2.4)

h
∂q

∂t
=
(
w′q′

)
0
−
(
w′q′

)
h

=
(
w′q′

)
0

(2.5)

O mesmo procedimento é aplicado para a equação 2.2:∫ h

0

∂θ

∂t
dz =

∫ h

0

−
∂
(
w′θ′

)
∂z

dz (2.6)
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∂t
z
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0
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(
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0

(2.7)

h
∂θ

∂t
=
(
w′θ′

)
0
−
(
w′θ′

)
h

=
(
w′θ′

)
0

(2.8)

Nas Equações 2.5 e 2.8, os fluxos de H e LE no topo da CLC, h, são aproxi-

madamente zero devido à transição entre o regime turbulento na CLC para a atmosfera

livre, onde a turbulência inexiste (STULL, 1988). A partir das equações 2.5 e 2.8 é pos-

sível estimar os fluxos superficiais de energia em função das variáveis médias, dado que

se conheça a evolução de h. Porém, como essa variável é desconhecida, utilizou-se o

método termodinâmico para estimá-la.
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2.1.2 Partição da energia em superfície

A suposição de que as evoluções temporais médias de T e q são governadas por

H e LE, e sua convergência na CLC permite a realização da partição de energia pelo

método da razão de Bowen (β), o qual relaciona H e LE:

β =
H

LE
(2.9)

Da equação 2.9, é possível inferir que em regiões secas, onde LE é reduzido, β

assume maior valor, o oposto ocorre em regiões úmidas, onde a maior parte da energia

é utilizada para evaporar a água.

2.1.3 Método termodinâmico na determinação de h

Conforme Stull (1988) e Tennekes (1973), o método termodinâmico é um dos mé-

todos mais simples para prever a evolução de h e temperatura na CLA, visto que é base-

ado somente nos processos de transformação de energia.

A Figura 2.1(a) mostra a evolução idealizada do fluxo cinemático de calor sensível

(Hc em K m s−1) pouco tempo após o nascer do sol, em que a área hachurada em

vermelho corresponde à quantidade de energia integrada entre os intervalos de tempo

t1 e t2. Se a advecção é desprezada, suposição básica deste trabalho, Hc aquecerá a

CLA. Considera-se um perfil de θ das primeiras horas da manhã como mostrado na Figura

2.1(b), a partir de uma radiossondagem atmosférica, em que é assumido θ constante com

a altura, a área sob a curva representa a energia absorvida para que θ1 atinja θ2 e, assim,

h aumente. Essa energia é proveniente de Hc, da área sob a curva na Figura 2.1(a),

ou seja, para haver conservação de energia, as áreas hachuradas nas Figuras 2.1(a) e

2.1(b) devem ser iguais, a partir de uma evolução temporal de Hc imposta.

Dessa forma, para determinar h verifica-se qual intervalo de tempo as áreas ha-

churadas nas Figuras 2.1(a) e 2.1(b) são iguais ou aproximadamente iguais.

Assim sendo, os requisitos para utilização do método são radiossondagens da

manhã e estimativa de Hc para o intervalo de crescimento da CLA. Neste trabalho, foram

utilizados perfis de θ das 12Z, interpolados linearmente de 0 a 2600 m, em intervalos de

0,25 m. O valor de 2600 m foi escolhido, pois mesmo sob condições de intenso aqueci-

mento superficial, dificilmente a CLC ultrapassará esse valor em latitudes médias. Essa

afirmação deriva de testes realizados para verificar a altura da CLC. As áreas das Figuras

2.1(a) e 2.1(b) foram aproximadas pelas somas das n áreas de retângulos e triângulos,

como seguem:
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(a) (b)

Figura 2.1: (a) Variação idealizada do fluxo cinemático de calor sensível com condição de céu claro sobre
continente. A área hachurada representa a quantidade de entrada de energia,na forma de calor sensível,
na CLC, após o nascer do sol entre os tempos t1 e t2. (b) Radiossondagem típica da manhã, exibindo a
variação de θ com h entre o intervalo t1 e t2. As áreas hachuradas em (a) e (b) são iguais. [Figura adaptada
de Stull (1988)]

E1 = Hc[n−1].∆t+
(Hc[n] −Hc[n−1]).∆t

2
(2.10)

sendo que o índice n se refere ao tempo final e o índice [n − 1] é o tempo inicial, sendo

esses tempos separados por ∆t, que é o tempo de integração e se assume ser de 60 s.

E2 = h[n−1].∆θ +
(h[n] − h[n−1]).∆θ

2
(2.11)

em que ∆θ é a diferença entre θ no tempo final e inicial do intervalo.

A estimativa de Hc foi realizada pela equação 2.12, obtida pela substituição da

equação 2.9 na equação do balanço de energia (equação 1.2):

H =
Q∗

(1 + 1
β
)

(2.12)

em que Q∗ é uma expressão matemática senoidal dependente do saldo de radiação ho-

rário máximo mensal, Q∗max, e do comprimento astronômico do dia N , o qual é o número

de minutos em que o saldo de radiação é positivo:

Q∗ = Q∗max sen

{[
t− (12− N

2
)
]
π

N

}
(2.13)

no qual Q∗max refere-se aos valores máximos médios mensais obtidos a partir da estação
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micrometeorológica. O valor de N é resultado da interpolação linear para verificar qual

intervalo de tempo corresponde a Q∗ positivo.

Q∗ possui dependência diária e sazonal da radiação solar global incidente na su-

perfície, sendo mínimo no início e final do período diurno e máximo ao meio-dia. Do

mesmo modo, nos meses de junho e dezembro são observados valores inferiores e su-

periores, respectivamente. Evoluções horárias médias mensais de Q∗ podem ser obser-

vadas na Figura 2.2 para os meses de junho de 2013 e dezembro de 2014. Nota-se a

expressiva diferença sazonal nos valores de Q∗ entre os dois meses, devido a N , tantos

nos seus valores mínimos, quanto nos máximos. Enquanto que em junho, às 6 h observa-

se valor negativo de Q∗, dezembro no mesmo horário é marcado por valor positivo de Q∗.

A grande diferença entre os valores máximos também é observada.

Figura 2.2: Evolução horária média mensal simulada de Q∗ em dezembro de 2013 e junho de 2014.

Em virtude da sazonalidade de Q∗, hn na equação 2.11, varia ao longo do ano. É

possível observar que quanto maior disponibilidade de Q∗, maior será E1 (equação 2.10).

Se há aumento de E1, para manter a igualdade E1=E2, h[n] deve aumentar.

2.2 Evolução da CLC e relações para q e T

A CLC responde rapidamente às forçantes da superfície, o que resulta num claro

ciclo diurno. Logo após o nascer do sol, quando Q∗ passa a ser positivo, a marcada insta-

bilidade impulsiona mistura vertical e turbulência (MARKOWSKI; RICHARDSON, 2011).
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Neste momento, a CLC, CN e a CR coexistem. À medida que o tempo evolui, mais ener-

gia H é transferida verticalmente, a expansão da CLC aumenta e a CN e CR são erodidas

totalmente. Assim, conforme CLC avança sobre as duas camadas, características como

T e q são incorporadas a esta camada. Matematicamente, desconsiderando-se os pro-

cessos advectivos, esta relação entre h, H e T , é quantificada pela equação:

T[n] =
T[n−1].h[n−1] + T .(h[n] − h[n−1])

h[n]
+

(
H[n]

h[n]

)
.60 (2.14)

De modo análogo, a superfície também fornece LE à CLC e o avanço dessa ca-

mada em direção às camadas CN e CR, permite adição de q. Assim, a equação para q é

obtida por:

q[n] =
q[n−1].h[n− 1] + q.(h[n] − h[n−1])

h[n]
+

(
LE[n]

h[n]

)
.60 (2.15)

Nas equações 2.14 e 2.15, T[n] e q[n], onde n = {2, 420}, são as estimativas

para as variáveis T e q na altura h[n]. q e T são os valores médios das variáveis T e

q adicionadas pelo crescimento da CLC à medida que ocorre o passo de tempo de um

minuto e são obtidas da radiossondagem. T e q no instante n = 1 correspondem às

médias horárias mensais das observações às 9 h, da estação do INMET. H é obtido

através da equação 2.12 e a variável de entrada, Q∗, determinada pela equação 2.13.

LE é quantificado pela inversão da equação 2.9 (LE = H
β

). β em H e LE é obtido

iterativamente, assim como h1 (no texto convencionou-se chamar de h0 e daqui para

frente será assim referenciado). O primeiro termo do lado direito nas equações 2.14 e

2.15, representam o resultado da erosão da CLC na camada acima conforme ocorre seu

crescimento e o segundo termo expressa a contribuição devido a H e LE distribuídos em

h, nessa camada.

A evolução de h[n], baseado no método termodinâmico (seção 2.1.3), é inicial-

mente realizada com a atribuição da altura inicial, h0, que equivale a 100 m. O aumento

de h[n] ocorre à medida que mais energia fornecida por H é absorvida pela CLC. A se-

leção de h[n] para cada minuto é realizada verificando-se a menor diferença entre as

energias 1 (da curva de H imposto) e 2 (da radiossondagem). Realizada a primeira exe-

cução do método com h0=100 m e β variando de 0 a 2 com passos de 0,01, o algoritmo

passa para h0=150 m e determina a evolução de h[n] novamente, com β variante. Isso é

realizado até todos valores de h0 terem sido simulados. Com essas simulações, o método

verifica a menor soma da raiz do erro quadrático médio (do termo em inglês root mean

square error (RMSE)) entre T e q, a qual está associada ao valor de β e h0 selecionados

para um dado mês.
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2.2.1 Determinação de β e h0

As variáveis β e h0 são parâmetros livres no presente modelo. Assim, são atribuí-

dos valores a elas, de 0 a 2 com passos de 0,01 para β e de 100 a 1000 m em intervalos

de 50 m para h0. O modelo seleciona os valores de β e h0 a partir da menor soma de

RMSE entre T e q. As equações 2.16 e 2.17 representam o RMSE para as variáveis T e

q, respectivamente:

RMSET =

[
1

N

N∑
n=1

(Tnest − Tnobs)2
] 1

2

(2.16)

RMSEq =

[
1

N

N∑
n=1

(qnest − qnobs)2
] 1

2

(2.17)

Nas equações 2.16 e 2.17, N corresponde ao número de minutos, variando de n=1 a

N=420 min. Tnest e qnest referem-se às estimativas de T e q pelo método proposto, en-

quanto que Tnobs e qnobs correspondem às observações dessas variáveis obtidas pelo

INMET.

2.3 Dados observacionais

Nesta primeira versão de implementação do método, foram utilizadas variáveis me-

teorológicas do período entre novembro de 2013 e novembro de 2014 para Santa Maria

(Latitude: 29.7° S, Longitude: 53.7° O, Altitude: 103 m) das 9 h às 16 h local, referente

às medidas médias horárias de T , q e precipitação acumulada mensal, Pr, obtidas pelo

INMET. Além dessas medidas, foram utilizadas T e q médias de radiossondagens atmos-

féricas das 12Z, lançadas na BASM (Latitude: 29,71° S, Longitude: 53,69° O, Altitude: 85

m).

Para validar a metodologia empregada e comparar as estimativas de H e LE ob-

tidas a partir de q e T também de uma torre micrometeorógica, utilizaram-se medidas

de alta frequência (10 Hz) de T , q, LE e H, medidas na estação micrometeorológica

do Laboratório de Micrometeorologia da Universidade Federal de Santa Maria (LuMET-

UFSM) (Latitude: 29,72° S; Longitude: 53,75° O; Altitude: 88 m), localizada numa área

de campo nativo do bioma pampa, conforme pode ser visualizada na Figura 2.3. Os

componentes do balanço de radiação (FOC ↓ −FOC ↑ +FOL ↓ −FOL ↑) também fo-

ram medidos nessa estação, porém com amostragem de baixa frequência (1 Hz) e foram

calculadas para resultar em Q∗. Posteriormente, interpolou-se linearmente essa variável

para verificar quantas horas correspondiam a valores positivos de Q∗, o que resultou em

N . As médias a cada 30 min foram processadas pelo LuMET-UFSM através do software
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EddyPro-versão 5.1 da Li-cor. Com exceção da variável Pr, a qual foi calculada a soma

acumulada mensal, às demais foram aplicadas médias aritméticas horárias. A rotina e

sub-rotinas desenvolvidas neste trabalho, assim como demais cálculos foram processa-

dos no software RStudio.

Figura 2.3: Localização da torre micrometeorológica do LuMET-UFSM, Santa Maria (Latitude: 29,72° S;
Longitude: 53,75° O; Altitude: 88 m). Fonte: imagem cedida por Fabíola Valente.

2.4 Validação da metodologia empregada

Concluída a etapa de implementação do método, verificou-se o seu desempenho.

Para tanto, compararam-se as estimativas de H, LE com os valores medidos obtidos na

estação micrometeorológica do LuMET-UFSM.

Além da estimativa de h pelo método aqui desenvolvido. Estimou-se h pelo método

dos perfis, que consiste em identificar qual altura, corresponde a máxima inclinação de θ

ou de q (SEIDEL; AO; LI, 2010), acompanhando o decréscimo dessas quantidades que

ocorre na transição entre o regime turbulento da CLC e não turbulento da atmosfera livre.

A avaliação foi feita matematicamente, pelo método das diferenças finitas e visualmente

para cada radiossondagem diária das 00Z, após calculou-se a média aritmética mensal

das alturas. Posteriormente, compararam-se essas duas estimativas.
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2.5 Passos na determinação de H, LE e h

1.Média aritmética horária mensal das variáveis T e q, da estação meteorológica

do INMET no intervalo das 9 h às 16 h (horário local) (Figura 2.4);

Figura 2.4: Evolução horária média mensal das temperaturas T e umidade específica q de novembro de
2013 a novembro de 2014.

2. Extração de Q∗max médio mensal proveniente de medidas realizadas na estação

micrometeorológica da UFSM (Figura 2.5);

3. Interpolação de Q∗ (medido na estação micrometeorológica) de 1 a 1440 min.

N corresponde ao número de minutos em que Q∗ é positivo (Figura 2.5);

4. Interpolação linear das variáveis θ e q, em intervalos de 0,25 m, da superfície

até 2600 m, a partir da radiossondagem das 12Z (Figura 2.6)

5. Cálculo de Q∗ (equação 2.13; figura 2.5);

6. Atribuição iterativa de β e h0, em que o primeiro variou de 0 a 2 em passos de

0,1, e o segundo de 100 a 800 m, em intervalos de 50 m.

7. Cálculo de H pela equação 2.12 que é função das variáveis Q∗ e β (Figura 2.7);

8. Cálculo de LE pela equação 2.9;

9. A partir das área sob as curvas de H (passo 7) e do perfil vertical das variáveis

T e q é determinada a evolução de h a cada avanço no tempo pelo método termodinâmico

(equações 2.10 e 2.11). O cálculo de h em função de H fornecida para a CLC.

10. Cálculo da soma dos RMSEs de q e T observados e estimados (equações

2.15 e 2.14, respectivamente);

11. Retorno ao item 6 até os valores máximos de β e h0 especificados;

12. Ao final das iterações, β e h0 são selecionados conforme a menor soma dos

erros entre q e T (Figura 2.8).
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Figura 2.5: Evolução horária senoidal do saldo de radiação médio mensal, Q∗, para o mês de novembro
de 2014 em Santa Maria.

Figura 2.6: Radiossondagem das 12Z do mês de novembro de 2014, mostrando os perfis médios mensais
da temperatura potencial, θ, e umidade específica, q.
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Figura 2.7: Evolução horária média mensal ao longo do dia do saldo de radiação, Q∗, e no período entre 9
h e 16 h dos fluxos de calor latente, LE, e sensível, H , obtidos em função do valor da razão de Bowen, β,
igual a 0,52 e de Q∗ =555 W m−2 com as equações 2.9 e 2.13

.

Figura 2.8: Resultados de β e h0, para o mês de novembro de 2014, selecionados de acordo com os
menores de erros de q e T (linhas em azul)



3 RESULTADOS E DISCUSSÕES

A hipótese básica deste trabalho, conforme descrito no capítulo 2, permite deter-

minar os fluxos superficiais de calor sensível e latente, respectivamente, H e LE, a partir

da evolução temporal média mensal da temperatura do ar (T ) e umidade específica do ar

(q).

Desse modo, o método aproveita dados de T e q, variáveis de fácil obtenção de-

vido a existência de uma rede de estações meteorológicas, para determinar inversamente

aqueles em que a disponibilidade de dados é reduzida, no caso de razão de Bowen,β ou

H e LE. Como resultado, ao comparar os valores observados com os valores estima-

dos de T e q pode-se verificar a acurácia do método. A seguir são apresentadas essas

avaliações ao longo do período analisado.

3.1 Análise dos erros e das estimativas de β, h, H e LE

A Tabela 1 apresenta os valores de RMSE associados às avaliações da tempe-

ratura do ar, T , e umidade específica do ar, q, observados e estimados, assim como as

estimativas da alturas da CLC às 9 h local (h0) e máxima (hest,max), razão de Bowen es-

timada, (βest) e a razão de Bowen observada, βobs pela estação micrometeorológica do

LuMET-UFSM. A avaliação foi realizada com as variáveis T e q do INMET.

De modo geral, o método reproduziu bem a evolução de β. Isso pode ser verificado

pelos erros médios associados a T e q para os valores de fluxos que proporcionam melhor

ajuste. Alguns desses são mostrados na Figura 3.1.

Há boa concordância entre os valores observados e estimados pelo método, par-

ticularmente na estimativa de T que possui uma amplitude diária maior, consequência do

baixo calor específico e densidade do ar. Essa observação é claramente verificada ao

longo dos meses investigados, em que o máximo RMSE de T ocorreu em fevereiro (Fi-

gura 3.1(a)), 1,15°C, quando a amplitude térmica observada foi de 3,9°C, no período das

9 h às 16 h local, representando aproximadamente 29,26% da variação. Porém, à medida

que a amplitude aumentou, foram observados erros e porcentagens relativas menores,

com destaque entre os meses de maio e agosto (Figuras 3.1(b) 3.1(c),3.1(d),3.1(e)) que

apresentaram 0,30°C (5,12%), 0,23°C (5,33%), 0,09°C (1,53%) e 0,31°C (4,51%), res-

pectivamente.

Por outro lado, as porcentagens relativas aos erros de q são maiores em virtude

de sua amplitude menor, resultante do elevado calor latente de vaporização, ou seja, a

necessidade de grande quantidade de energia para evaporar uma pequena quantidade de
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Tabela 3.1: Avaliações dos erros de temperatura do ar, T , e umidade específica do ar, q, observados e
estimados, assim como as estimativas da alturas da CLC às 9 h local (h0) e máxima (hest,max), razão de
Bowen estimada, (βest) e a razão de Bowen observada, βobs através de dados da micrometeorológica do
LuMET-UFSM.

RMSEq(gkg−1) RMSET ( ◦C) ho (m) hest,max (m) βest βobs
2013

Novembro 0,1668 1,0624 800 1381 0,59 0,51
Dezembro 0,5589 0,3823 700 1437 0,59 0,52

2014
Janeiro 0,3575 0,6420 550 1311 0,38 0,35
Fevereiro 0,6209 1,1502 700 1355 0,45 0,37
Março 0,1706 0,5283 300 1057 0,60 0,63
Abril 0,2163 0,5188 300 878 0,62 0,75
Maio 0,3412 0,3035 200 668 0,72 1,15
Junho 0,1219 0,2344 400 675 0,69 1,14
Julho 0,0896 0,0896 300 717 0,72 0,97
Agosto 0,1234 0,3099 150 686 0,70 0,85
Setembro 0,0680 0,2417 800 1163 0,59 0,72
Outubro 0,2468 0,5199 550 1097 0,53 0,60
Novembro 0,2750 0,4304 400 1155 0,52 0,47

água em condições da atmosfera padrão. Dessa forma, um sutil erro relativo à pequena

amplitude de q, torna-se um erro expressivo. Essa observação pode ser ilustrada pelo

erro de q no mês de novembro (Figura 3.2(a)) de 2014. A amplitude observada nesse

mês foi de 0,24 g kg−1 , o erro obtido foi de 0,27 g kg−1, ou seja, cerca de 114,6% sendo

este o máximo do período analisado, seguido por outubro (Figura 3.2(b)) com 0,25 g kg−1

(45,70%) e mínimo em julho (Figura 3.2(c)) no valor de 0,09 g kg−1 (8,30%) e subsequente

0,06 g kg−1(8,95%) em setembro (Figura 3.2(d)).

A partir dos erros de T e q, obteve-se βest menores na primavera e verão e mai-

ores no outono e inverno, em que o mínimo ocorreu em janeiro (0,38) e máximos foram

verificados em maio e julho (0,72), sugerindo que maior parte do saldo de radiação, Q∗,

foi empregado nos fluxos de LE e H, respectivamente. A comparação entre os valores

de βest e βobs evidencia resultados concordantes em grande parte do período. Contudo,

nota-se redução na sensibilidade do método à medida que se aproxima do mês de abril

até setembro. Os meses de maio e junho apresentaram as maiores disparidades, em

que βest foi de 0,72 e 0,69, enquanto βobs foi de 1,15 e 1,14, respectivamente. Por outro

lado, os meses de janeiro e março apresentaram as melhores estimativas de βest: 0,38

e 0,60, ao passo que os valores observados foram de 0,35 e 0,63, nessa ordem. De

maneira geral, o método se mostrou mais eficaz em condições de βobs menor. É possível

que nos meses de inverno, onde o método apresentou mais discrepância em relação às

observações tenha havido uma advecção sistemática de calor e umidade na região.

É interessante notar que as piores estimativas de βest ocorreram justamente quando
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os erros de T e q foram menores (maio, junho e julho). Porém, possivelmente nesses me-

ses foram obtidos valores de Hest e LEest mais próximos dos valores observados. Não foi

identificada uma causa precisa para explicar as diferenças entre os resultados. Contudo,

supõe-se que um dos fatores que pode ter contribuído para estas discrepâncias tenha

sido a precipitação atípica neste período, devido aos elevados acumulados (valores acu-

mulados observados e normais climatológicas para maio, junho e julho: 193,8 mm (128,1

mm), 304 mm (144 mm) e 280,4 mm (148,6 mm) que poderiam conduzir a medidas incor-

retas de βobs
(
H
LE

)
por imprecisão dos sensores da estação micrometeorológica (BURBA;

ANDERSON, 2010).
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(a) (b)

(c) (d)

(e)

Figura 3.1: Evolução temporal média horária mensal de T observado (pontos na cor azul) e estimado
(linha sólida preta) em Santa Maria, RS, para os meses de: (a) Fevereiro, (b) Maio, (c) Junho, (d) Julho e
(e) Agosto de 2014.
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(a) (b)

(c) (d)

Figura 3.2: Evolução temporal média horária mensal de q observada (pontos na cor azul) e estimada (linha
sólida preta) em Santa Maria, RS, para os meses de: (a) Novembro, (b) Outubro, (c) Julho e (d) Setembro
de 2014.
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3.1.1 Avaliação do método com as variáveis T e q da estação do INMET

Na metodologia empregada, β e h0 são os parâmetros livres e dependem dos

erros de T e q para as suas seleções. Apesar da variável h0 não possuir uma equação

matemática estabelecida, a sua evolução temporal varia de acordo com a disponibilidade

de energia na superfície no período da manhã,Q∗, e, subsequentemente,H, uma vez que

a sua escolha é realizada a partir dos menores erros de T e q e envolve a equação (2.12).

Logo, espera-se que nos meses com maior disponibilidade de energia sejam observadas

camadas mais profundas, conforme se observa nos resultados deste trabalho.

No entanto, deve-se ressaltar que a relação positiva entre a disponibilidade de

energia e h0, que é estimada para as 9 h local, depende em grande parte da proximidade

deste horário com o nascer do sol. Nos meses de verão, em Santa Maria, às 9h local já

se passou aproximadamente 4 h do nascer do sol, enquanto que no inverno, passou-se

aproximadamente 2 h. Assim, há um período com energia positiva maior no verão para

o crescimento da CLA até as 9 h do que no inverno, demonstrando que os valores de h0
aqui obtidos são válidos para as 9 h e justificando os maiores valores de h0 obtidos nos

meses de verão.

Com o propósito de verificar as transições entre as camadas limite noturna (CLN)

e camada limite convectiva (CLC), Angevine, Baltink e Bosveld (2001) determinaram o

tempo para que a turbulência fosse percebida no nível de 200 m num sítio no estado

do Illinois (EUA) em alguns dias no verão. O tempo mediano foi em torno de 2,7 h e o

H observado foi de pouco menos de 50 W m−2. Embora superfícies terrestres distintas

gerem H diferentes (DORAN; SHAW; HUBBE, 1995), o estudo de Angevine, Baltink e

Bosveld (2001) é útil como parâmetro de comparação. No nosso caso, em dezembro, em

torno de 4 h após o nascer do sol, H estimado é de pouco mais de 130 W m−2 e h0 é

de 700 m. Por outro lado, entre os meses de março e julho, varia de 150 m (julho) a 400

m (junho) e H oscila entre 60 W m−2 (junho) e 84 W m−2 (abril). Ao comparar com os

valores de H observados às 9 h local (não mostrados) com as estimativas de H, verifica-

se superestimativa em grande parte dos meses, ou seja, evidenciando que provavelmente

os valores de h0 estimados sejam mais elevados que os dados reais.

A Figura 3.3 mostra a evolução de h, com início às 9 h, ou seja, h0, assim como H

correspondentemente estimado para os meses de janeiro e julho. As tendências diurnas

de h e H são semelhantes às expostas por Kaimal et al. (1976), Tennekes (1973). No pe-

ríodo entre 9 h e 13 h, h cresce em resposta ao aumento deH, seguido por desaceleração

após este período e máximos valores de h são atingidos às 16 h. Entretanto, percebe-se

que nesses meses a variabilidade de h é superior em janeiro (Figura 3.3(a), uma vez h0
inicia em 550 m e aumenta para hest,max ∼ 1311 m, demonstrando que o maior tempo

de aquecimento no verão promove o crescimento mais pronunciado de h. Opostamente,

em julho (Figura 3.3(b)), os menores tempo de aquecimento e energia térmica disponível,
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resultaram em h0 de 300 m e variação lenta em h ao longo do tempo, sendo que hest,max
alcançou cerca de 717 m. É claro que diferente dos resultados de Kaimal et al. (1976) que

analisou evoluções diárias e, portanto, mais marcadamente variantes, a amplitude de h

investigadas aqui é menor, devido a tratarmos de valores médios mensais. Apesar disso,

as características gerais da tendência diurna de dessas variáveis são mantidas em todos

os meses.

(a)

(b)

Figura 3.3: Evolução temporal média horária mensal da altura da CLC estimada, h, e do fluxo superficial
de calor sensível,H , em Santa Maria, RS, para os meses de: (a) Janeiro e (b) Julho de 2014.
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3.2 Relações entre as variáveis estimadas e observadas

3.2.1 Avaliação de βest e sua relação com variáveis meteorológicas

Conforme visto na subseção anterior (Tabela 3.1), a evolução de βest ao longo do

período analisado apresentou desvios mínimo e máximo em torno de -0,03 (janeiro) a

0,45 (junho). A relação estatística entre βobs e βest é mostrado na Figura 3.4. O ajuste

dos valores foi bom (R2 =0,7926; RMSE=0,13), porém houve um afastamento da linha

1:1 percebida pelos coeficientes linear e angular da equação de ajuste diferentes de 0

e 1, respectivamente. Separando-se os dados em dois conjuntos, naquele referente a β

menor do que cerca de 0,6, observa-se uma tendência visual de melhor ajuste e alinha-

mento à reta 1:1. Isso demonstra que o método reproduziu bem valores baixos de βobs,

porém para valores superiores, como observados nos meses de maio a julho (Tabela

3.1) o método reduziu a sua precisão. Investigando as componentes de βest, LEest,med e

Hest,med (Figuras 3.5(a) e 3.5(b), respectivamente), nota-se que houve superestimativa de

LEest,med pelo método em todos os meses analisados. Contudo, tanto os índices estatís-

ticos (R2=0,9867, RMSE=22,0018 W m−2) quanto os coeficientes de ajuste da equação

foram bons. Além do bom ajuste dos dados, o coeficiente linear não foi significativo a 5%

de probabilidade de erro e o angular foi razoavelmente próximo de 1.

Embora LEest,med tenha apresentado um RMSE cerca de duas vezes maior do

que o RMSE de Hest,med (Figura 3.5(b)), ao analisar esses valores relativos às suas am-

plitudes, nota-se que para LEest,med, essa relação ficou em torno de 10%, enquanto para

Hobs,med e Hest,med teve valores de 31% e 11%, respectivamente. Verifica-se a partir disso

que em termos relativos, os erros entre estimativas e medidas das duas variáveis anali-

sadas são próximos e, que, em termos absolutos, os erros são mais importantes para H

do que LE.

Ao contrário de LEest,med, Hest,med apresentou baixo ajuste com os valores ob-

servados na estação micrometeorológica, em que houve superestimativa nos meses de

novembro de 2013 a junho de 2014, seguido de agosto a novembro de 2014 e de subes-

timativa entre maio e julho (Figuras 3.5(b) e 3.7). Destaca-se que Hobs,med apresentou

uma amplitude de variação menor, porém foi obtido em um local específico, enquanto que

os valores de Hest,med, por considerar dados da radiossondagem, tem uma dependência

regional maior, o que pode explicar parte dessas discrepâncias.

A análise conjunta do desempenho do método para H e LE mostra que o pro-

blema nos meses de inverno foi associado à uma subestimativa de H, que causou as

pequenas razões de Bowen em relação às observados. Isso pode ocorrer se houver ad-

vecção média mensal fria no período. Nesse caso, a temperatura sobe menos e o modelo

apresenta melhores ajustes com os valores H que os reais.
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Figura 3.4: Relação entre a razão de Bowen observada (βobs) e estimada (βest) no período entre novembro
de 2013 a novembro de 2014 em Santa Maria.

(a) (b)

Figura 3.5: Como na Fig. 3.4, mas para: (a) fluxo superficial de calor latente observado (LEobs,med) e
estimado (LEest,med), (b) fluxo superficial de calor sensível observado (Hobs,med) e estimado (Hest,med).
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A evolução temporal de βest, βobs, precipitação acumulada mensal (Pr) e tempera-

tura do ar média mensal (T ) é apresentada na Figura 3.6 para o período analisado. Cabe

salientar que em novembro de 2013 a quantidade de dados foi somente dez dias (entre

20 e 30), por esse motivo nota-se o baixo valor da precipitação neste mês (cerca de 14

mm).

Figura 3.6: Evolução temporal da razão de Bowen observada (βobs) e estimada (βest), precipitação mensal
acumulada (Pr) e temperatura do ar média mensal (T ) (das 9 h às 16 h local) no período entre novembro
de 2013 a novembro de 2014 em Santa Maria.

Em teoria, o aumento da precipitação resultaria numa redução de β. Porém, pra-

ticamente em todos os meses analisados observou-se tendência oposta. Partindo-se de

dezembro de 2013 observa-se que a precipitação foi relativamente baixa (∼100 mm), pre-

cipitação abaixo da normal climatológica e insuficiente (ALLEN et al., 1998) para o bom

desenvolvimento das plantas num período de maior evapotranspiração das culturas agrí-

colas e pastagens, predominantes na região. Em janeiro de 2014, houve um aumento

da precipitação para cerca de 150 mm, o que favoreceu uma maior evapotranspiração e

fez com que β apresentasse leve diminuição. No mês seguinte, uma nova redução da

precipitação foi associada a uma estabilidade de βobs e sutil elevação de βest.

De março até julho houve, em geral, tendência de aumento de βobs com aumento

da precipitação, mas destaca-se a elevação abrupta de cerca de 0,4 de abril para maio,

mesmo com valores de precipitação bastante elevados para a época. A elevação de

βest de fevereiro a abril pode estar relacionada à realização da colheita da safra de verão

(predominância de lavouras de arroz e soja na região), atividade que resulta numa elevada

fração da superfície coberta por material biologicamente inativo.
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Isso resulta na eliminação total da transpiração das culturas e o material inativo

aumenta o albedo da superfície, diminuindo grandemente a evaporação do solo (ALLEN

et al., 1998). Um fator não menos importante no balanço de energia na superfície na

região de Santa Maria é a inatividade das pastagens de campo nativo que se intensifica

a partir do mês de maio até o mês de julho, fator esse que pode ser verificado pelo

decréscimo da temperatura do ar média mensal, conforme visualizado na Figura 3.6.

Esse efeito das pastagens pode explicar em parte a elevação de 0,4 no valor de βobs na

estação micrometeorológica que está localizada sobre esse tipo de vegetação.

Em maio e junho, βobs manteve-se estável e em julho diminuiu, porém o valor ainda

foi alto, mesmo sob variação da precipitação. Por outro lado, βest também permaneceu

estável nos meses de maio a julho, com pequenas variações que parecem estar coerentes

com a variação da quantidade de precipitação.

Os altos valores de βobs e os relativamente elevados valores de βest em um período

úmido, como foram os meses de maio a julho, tem como causa provável, além daquelas

já citadas, o baixo déficit de saturação de vapor (es− e): mesmo havendo disponibilidade

de energia (Figura 3.7), se a atmosfera encontra-se próxima da saturação, LE é baixo,

restando mais energia paraH (Figura 3.7). Nota-se que para estes dados, o fator limitante

para LE, além daqueles do balanço de energia, foi (es− e) e não a precipitação.

Figura 3.7: Como na Fig. 3.6, mas para fluxos de calor sensível observado e estimado (Hobs,med e
Hest,med, respectivamente), fluxos de calor latente observado e estimado (LEobs,med e LEest,med, respec-
tivamente), precipitação mensal acumulada (Pr) e saldo de radiação médio mensal observado (Q∗).

Nos meses subsequentes a julho, ocorreu diminuição de β provavelmente em fun-

ção do aumento da atividade das plantas na região e estabelecimento das lavouras de

soja e arroz na nova safra. Além disso, nesse mesmo período ocorreu aumento de
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(es − e), que repercutiu em aumento de LEest,med (Figuras 3.7 e 3.8). Observa-se que

tanto LEest,med quanto (es − e) aumentaram apesar da variação da precipitação do pe-

ríodo e βobs diminuiu.

Figura 3.8: Relação entre os fluxos de calor latente observado (LEobs) e estimado (LEest )no período entre
novembro de 2013 a novembro de 2014 em Santa Maria.

3.2.2 Avaliação de h e sua relação com variáveis meteorológicas

A Figura 3.9 apresenta as variações da altura da CLC às 9 h local, h0, e a altura

máxima estimada, hest,max e sua relação com o saldo de radiação máximo observado,

Q∗obs,max, que é aqui utilizado para demonstrar a variação da grandeza dos valores ao

longo dos meses analisados. Nota-se a boa correlação das variáveis com Q∗obs,max em

grande parte do período.

As camadas mais profundas foram observadas nos meses de verão e as mais

rasas no inverno concomitante aos maiores e menores valores de Q∗obs,max, respectiva-

mente. Entre os meses de dezembro e fevereiro, h0 variou de 550 m (janeiro) a 700 m

(dezembro e fevereiro), o que numa primeira análise são valores altos. No entanto, este

período foi marcado por altos valores deQ∗obs,max associado com acumulados de precipita-

ção abaixo da normal climatológica (Figura 3.6) (normais climatológicas para Santa Maria:

133,7 mm, 148 mm e 134,9 mm para dezembro, janeiro e fevereiro, respectivamente, se-

gundo Buriol et al., (2006)). Assim houve uma maior fração de energia radiativa disponível

(Figura 3.7) sendo convertida em energia térmica na superfície, e, posteriormente na at-

mosfera, a qual resultou em camadas mais profundas às 9 h local. Em resposta a maior

disponibilidade de energia, foram observadas também camadas mais profundas ao final
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Figura 3.9: Como na Fig. 3.6, mas para saldo de radiação máximo (Q∗
obs,max), alturas estimadas das 9h

local e máxima da camada limite convectiva, h0 e hest,max, respectivamente.

do período diurno analisado(hest,max), as quais variaram de 1311 m em janeiro a 1437 em

dezembro.

Nos meses de março a agosto a tendência foi de redução de h0 e hest,max, em que

variaram de 150 m (agosto) a 400 m (junho) e de 668 m (maio) a 1057 m (março), res-

pectivamente, que são inferiores àquelas do período anterior. Essa tendência de decrés-

cimo foi acompanhada de aumento da precipitação acumulada (Figura 3.6) e redução de

Q∗obs,max. É interessante notar que há um pico em h0 no mês de junho, justamente quando

Q∗obs,max ( 233 W m−2) é mínimo e é acompanhado de alta precipitação acumulada ( 304,8

mm contra 155,4 mm da normal climatológica), se o raciocínio fosse mantido, deveríamos

observar uma camada menor, entretanto, foi encontrado o oposto. Uma razoável expli-

cação é que em noites chuvosas com predominância de turbulência mecânica e maior

mistura atmosférica, possivelmente resultou em h0 maior nesse mês. No decorrer do dia,

a elevada precipitação também reduziu a entrada de energia durante o período diurno,

tornando insuficiente o aquecimento da superfície para elevar a camada na mesma pro-

porção que um mês com menor nebulosidade.

A comparação entre a altura máxima da CLC, hest,max, estimada pelo método de-

senvolvido neste trabalho e altura máxima estimada pelo método dos perfis verticais,

hperf,max de θ e de q é mostrada na Figura 3.10(a). Cabe enfatizar que a resolução tem-

poral das radiossondagens utilizadas neste trabalho é 10 s, o que resulta em medidas

muito espaçadas das variáveis envolvidas. Por isso, aqueles dias em que não era possí-

vel observar claramente a diminuição acentuada de θ e de q, foram excluídos. O método

proposto aqui, subestima a altura estimada pelo método dos perfis em todo o período
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analisado. Contudo, nota-se que o erro aumenta à medida que camadas mais baixas

são obtidas, como pode ser observado pelos coeficientes da equação de regressão na

Figura 3.10(b). A mínima diferença ocorreu em novembro de 2013, em que hest,max cor-

respondeu a 1381 m e hperf,max cerca de 1444 m e a máxima disparidade foi verificada em

março, hest,max em torno de 1057 m, enquanto que hperf,max ∼ 1580 m. Embora, tenham

sido observados erros razoáveis (RMSE= 110,93 m), percebe-se que existe um caminho

promissor para o método, uma vez que esse encontra-se ainda numa forma simplificada.

(a) (b)

Figura 3.10: (a) Evolução temporal da altura máxima da CLC, estimada pelo método empregado neste
trabalho, hest,max, e altura máxima estimada pelo método dos perfis, hperf,max. (b) Relação estatística
entre hest,max e hperf,max.
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3.2.3 Avaliação do método com as variáveis T e q da estação micrometeorológica do

LuMET-UFSM

Após ter sido realizada a análise do método desenvolvido utilizando-se as variáveis

T e q da estação meteorológica do INMET, avaliou-se o desempenho da metodologia

empregada aplicando-se às variáveis T e q da estação micrometeorológica do LuMET.

Em tese, com esse procedimento, seriam esperadas estimativas mais próximas daquelas

observadas.

A Tabela 3.2 apresenta os valores de RMSE associados às avaliações de T e q

observados e estimados, assim como as estimativas da alturas da CLC às 9 h local (h0)

e máxima (hest,max), razão de Bowen estimada, (βest.1) e a razão de Bowen observada,

βobs pela estação micrometeorológica do LuMET-UFSM. Essa análise foi realizada com

as variáveis T e q medidas na estação micrometeorológica.

Tabela 3.2: O mesmo que para a Tabela 3.1, porém com os dados da estação micrometeorológica do
LuMET-UFSM.

RMSEq(gkg−1) RMSET ( ◦C) ho (m) hest,max (m) βest.1 βobs
2013

Novembro 0,3511 0,7627 350 1197 0,57 0,51
Dezembro 0,2216 0,2957 550 1391 0,71 0,52

2014
Janeiro 0,2967 0,5775 450 1285 0,42 0,35
Fevereiro 0,2290 1,0492 600 1321 0,53 0,37
Março 0,0989 0,2750 200 1091 0,69 0,63
Abril 0,1265 0,2430 250 930 0,78 0,75
Maio 0,2145 0,2310 250 747 0,87 1,15
Junho 0,1509 0,2844 350 663 0,90 1,14
Julho 0,1076 0,1784 250 741 0,92 0,97
Agosto 0,1794 0,2923 250 775 0,83 0,85
Setembro 0,1386 0,3574 950 1275 0,72 0,72
Outubro 0,2003 0,5903 450 1053 0,56 0,60
Novembro 0,3425 0,5520 350 1206 0,64 0,47

Em grande parte dos meses investigados, o erro associado a q sofreu leve au-

mento quando comparado com as estimativas a partir dos dados do INMET, enquanto

que o erro relativo a T teve uma diminuição perceptível. A tendência de evolução dos

erros foi semelhante à avaliação com os dados do INMET, ou seja, maiores erros veri-

ficados nos meses de verão (amplitude das variáveis superior ao inverno) e menores à

medida que aproxima-se o inverno, o que sugere que as estimativas mais acuradas de

βest.1 tenham ocorrido nesses meses.

A tendência de evolução temporal de βest.1 é semelhante ao que se obteve com

T e q da estaçao meteorológica do INMET, nos quais valores menores foram encontra-

dos na primavera e verão e maiores nos meses do outono e inverno. Entretanto, nota-se
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tendência oposta em relação aos valores absolutos estimados. Quando o método foi apli-

cado com as variáveis do INMET, obteve-se melhores βest.1 nos meses de primavera e

verão e piores no outono e inverno. Contudo, βest.1 aplicando-se ao método às variáveis

da estação do LuMET, foram obtidas estimativas menos acuradas nos meses de prima-

vera (com exceção de setembro) e verão e melhores nos meses de outono e inverno.

Salienta-se que apesar de piores, as estimativas para a primavera e verão, ainda assim,

não apresentam grandes discrepâncias em relação aos valores observados.

Os valores de βest.1 variaram de 0,57 em novembro de 2013 a 0,92 no mês de julho

de 2014. De abril a setembro, βest.1 oscilou entre 0,72 (setembro) e 0,92 (julho), o que

são estimativas mais próximas ou iguais aos valores de βobs. Por outro lado, percebe-se

que mesmo tendo sido observadas estimativas mais acuradas, essas desviam considera-

velmente das medidas nos meses de maio e junho (βobs ∼1,15 e 1,14, respectivamente;

βest.1 ∼0,90 e 0,92, respectivamente).

Uma razoável explicação para essas disparidades é que possivelmente os termos

advectivos relativos a T e q (Equações 1.3 e 1.4, respectivamente) não se cancelem,

tornando-se importantes na estimativa de β. Essa hipótese será testada futuramente.

Analisando-se os componentes de βest.1 (Figura 3.11), os fluxos superficiais de ca-

lor latente e sensível, LEest.1 e Hest.1, respectivamente, observa-se que ocorreu superes-

timativa de LEest.1 em todo os meses. Contudo, no outono e inverno essa superestimativa

diminui, até atingir um mínimo em junho de cerca de LEest.1 ∼ 72 W m−2, enquanto que

LEobs foi de 74 W m−2. Em relação à Hest.1, ocorreu superestimativa entre os meses de

novembro de 2013 e maio de 2014, seguido por setembro a novembro de 2014. Os me-

ses de junho a agosto foram marcados por subestimativas de Hest.1, com porcentagens

relativas a Hobs de 21 %, 30% e 31%, respectivamente, contra 2%, 7% e 37% aque-

les relativos a LEobs, ou seja, os erros estão, no geral, associados a Hest.1 mais do que

LEest.1. Entretanto, essa compensação entre subestimativa e superestimativa produziu

as melhores estimativas para β (Tabela 3.2).

Avaliando-se as alturas da CLC, ho e hest,max, percebe-se, em geral, camadas mais

profundas nos meses de verão (fevereiro: ho ∼ 600 m e hest,max ∼ 1321 m) e mais rasas

nos meses de inverno (julho: ho ∼ 250 m e hest,max ∼ 741 m), acompanhando a energia

radiativa disponível, conforme mostraram as análises realizadas previamente. Compa-

rativamente a esses resultados, as alturas obtidas com os dados da estação do LuMET

foram menores em boa parte do período analisado. Contudo, manteve-se a tendência de

aumento de ho em junho (cerca de 350 m) o que reforça a hipótese de que o nevoeiro

teve participação significativa na retenção de energia na superfície durante o período no-

turno anterior, produzindo uma camada mais profunda às 9h local, pela maior facilidade

da quebra da camada de inversão noturna. Da mesma forma, o efeito da precipitação é

perceptível em hest,max, devido a menor entrada de energia durante o período diurno.



50

Figura 3.11: Como na Fig. 3.6, mas para os fluxos superciais de calor latente e sensível estimados a partir
das variáveis T e q da estação micrometeorológica do LuMET, LEest.1 e Hest.1 e os fluxos superficiais de
calor latente e sensível observados LEobs e Hobs, respectivamente.



4 CONCLUSÕES

Os principais resultados encontrados neste estudo foram:

- É possível estimar os fluxos superficiais de calor latente e sensível a partir de da-

dos meteorológicos simples, como observações horárias de temperatura do ar e umidade

específica e um perfil vertical dessas mesmas quantidades no período da manhã;

- O método proposto, baseado na convergência dos fluxos da camada limite pla-

netária, e nas equação de balanço de temperatura e umidade se mostrou eficiente em

boa parte dos casos, sendo mais falho nos meses de inverno;

- De maneira geral, o método superestimou consistentemente, mas de maneira

leve, os fluxos de calor latente, enquanto os fluxos de calor sensível foram levemente

subestimados no inverno e superestimados nos demais meses. Esse padrão causou um

maior desvio na partição de energia, quantificada pela razão de Bowen, nos meses de

inverno.

- O método também pode ser utilizado para fornecer a evolução da altura da ca-

mada limite convectiva no período diurno. Esta é uma variável de grande interesse para

estudos de dispersão de poluentes e, em muitos casos, de difícil estimativa.

A principal dificuldade encontrada até aqui é associada à ausência da contribuição

advectiva nas equações de balanço a partir das quais o método é baseado. Esse fator

pode, certamente, explicar boa parte dos erros encontrados. Em especial, nos meses

de inverno, a possível ocorrência de advecção fria pode causar as subestimativas ob-

servadas nos fluxos de calor sensível. Desta forma, na continuidade deste trabalho se

pretende incluir os processos advectivos a partir de informações de reanálise (KALNAY,

2003). Com isso, será possível melhorar a comparação das estimativas com fluxos obser-

vados na estação de Santa Maria, e estender a comparação para regiões mais diversas,

onde processos advectivos tenham papel mais relevante.

Outra limitação do método em seu estado presente é a grande dependência de

observações de ar superior, em geral limitadas espacialmente. Essa dificuldade restringe

a possibilidade de utilizar o método para mapear fluxos em grandes áreas a partir ape-

nas de observações superficiais. Duas soluções para este problema podem ser tentadas.

A primeira seria simplesmente a extrapolação de observações de um local mais próximo.

Testes nesse sentido, entretanto, não apresentaram resultados muito satisfatórios (BRON-

DANI; ACEVEDO, 2013). Outra possibilidade é a utilização de perfis obtidos de reanálise.

Comparação destes com sondagens mostram, em geral, diferenças constantes, mas com

a manutenção dos gradientes verticais, de forma que é possível que o método seja aplicá-

vel, dependendo de correções. Se pretende executar estas ideias em desenvolvimentos

futuros deste trabalho. Com isso, o método poderá ser utilizado para fazer mapeamento

dos fluxos médios em grandes áreas onde haja limitações de observações. Outra possibi-
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lidade aberta pelo presente estudo é a de reconstrução de séries climatológicas de fluxos

a partir de séries históricas superficiais e de reanálise. Este é um resultado de grande

interesse para a caracterização de mudanças climáticas a nível regional, que permitirá

estimar evolução temporal ao longo dos anos dos fluxos de calor sensível e latente, bem

como da altura da camada de mistura média.

Um outro aspecto que deve ser analisado com cuidado diz respeito à escala es-

pacial à qual as diferentes observações se referem. Dados de fluxo, obtidos por torres

de covariância dos vórtices, podem ter uma característica muito local, enquanto as ob-

servações horárias, por se referirem a valores médios, podem ter abrangência espacial

maior. Não há, porém nenhum resultado conclusivo com respeito a essa diferença. Por

outro lado, as sondagens verticais certamente apresentam abrangência espacial maior,

afetando portanto os resultados do presente método. A comparação dos resultados da

aplicação do método para pontos de observação próximos pode esclarecer essa questão,

oferecendo subsídios para determinar a espacialização de informações obtidas pontual-

mente.

O presente trabalho é, portanto, um esforço inicial com grande potencial de aplica-

ção futura. Aqui, foram apresentados resultados iniciais, mas muito promissores. Ainda

que o modelo esteja simplificado, as estimativas por ele fornecidas são de muito boa

qualidade.
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