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Estudo do Jato de Baixos Niveis de | per 6 e das | mplicagdes no Transporte de
Poluentes no Estado de Sao Paulo

RESUMO

Neste trabalho, a origem dos Jatos de Baixos Niveis (JBN) noturnos de Iperd (SP) e o seu papd na
dispersdo de poluentes no Estado de S8o Paulo s8o investigados. Para tanto sdo utilizados os dados
coletados nas quatro campanhas de medidas em Iperd. Utilizou-se também um modelo numérico de
mesoescala ndo-hidrostatico TVM para simular a estrutura espacial 3-D do JBN em resposta as forcantes
topogréficas e associadas ocupacdo da superficie. Os resultados observacionais indicam que o JBN ocorre
em Iper6 com bastante freqiiéncia nas noites de céu claro, com intensidade variando entre 8 e 10 m/s e
localizado em torno de 350 m acima da superficie. Os JBNs em Iper6 caracterizam-se por um
cisalhamento direcional, com ventos de SE na superficie e de ENE naregido de maximo. Ocorrem tanto
no inverno como no verdo, e afetam o ciclo diurno médio do vento observado nos primeiros 100 metros
naregido de lperd. Os JBNs sdo responsaveis pelo maximo noturno (21:00 HL) existente no ciclo diurno
médio do vento na regido. Os resultados numéricos indicam que o JBN de Iper6 é resultado da acdo
combinada de quatro fatores: (1) circulacdo anabética no setor paulista do vale do Rio Parang; (2)
oscilacdo inercial; (3) circulacdo catabética noturna e (4) brisa maritima. Estes quatro fatores combinados
sustentam um JBN com intensidade de 5 a 10 m/s, localizados a uma altitude de 100 a 400 m acima da
superficie, durante maior parte da noite. O JBN simulado numericamente encontra-se localizado no setor
oeste da regi&o de convergéncia da circulacio anabética e da brisa maritima. Esta regido de convergéncia
em baixos niveis se forma durante o dia na parte mais elevada do Estado de S&o Paulo que acompanha da
linha do litoral (Serra do Mar e da Cantareira). O efeito do JBN sobre o transporte de poluente foi
investigado com um modelo Lagrangiano de dispersao de particulas. Verificou-se que o JBN aumenta a
disperséo horizontal das particulas, transportando o poluente atmosférico emitido na superficie até 250
km dafonte.

Palavras Chave: Jato de Baixos Niveis, Camada Limite Planetéria, Efeitos Topogréficos e Dispersio de
Poluentes.

ABSTRACT

This work investigates the nocturnal Low-Level Jet (LLJ) in Ipero, Brazil, and its role in the pollutant
dispersion on the State of Sao Paulo (SP). Data of four field campaigns in |per6-SP was used in this
investigation. A mesoscale and non-hydrostatic TVM model is also used to simulate the 3D structure of
the LLJ, which is a dynamic response to topography and land use. The observational results indicate that
the LLJ is frequently found during clear air nights, with a maximum between 8 and 10 m s, located
around 350 m above surface. The LLJ in Iperd is characterized by a directional wind shear, with SE
winds near surface and ENE near to the maximum. They occur during the winter and summer, and can
modify the diurnal cycle of the mean wind in the first 100 m in the |per6 area. The LLJ are responsible by
the nocturnal maximum (21:00 LT) in the mean wind in Iperd. The numerica results indicate the Iperd
LLJisaresult of four factors: (1) anabatic circulation in S80 Paulo sector of the Parana River Basin; (2)
inertial oscillation; (3) nocturnal katabatic circulation and (4) sea breeze. These factors, together, sustain a
LLJ with jet core intensity between 5 and 10 m/s, located between 100 and 400 m above surface during
the major of nighttime period. The ssimulated LLJ numerically is found in the west sector in the
convergence zone of the anabatic and sea breeze circulations. This convergence flow area appears during
the daytime above the more elevated areasin the State of S&o Paulo, i.e., along mountains aligned parallel
to coastline (Serra do Mar and Cantareira). The effects of the LLJ in a pollutant transport were
investigated using a Lagrangian Particle Dispersion model coupled to the mesoscale model TVM. The
results show that the LLJincreases the horizontal dispersion of the particles released near surfacein Iperd
and is able to transport the pollutant up to 250 km downwind the source.
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Capitulo 1

Figura 1.1 Representacdo idealizada da estrutura vertical de um Jato de Baixos Niveis. Este
jato aparece em associacdo ao desenvolvimento de uma CLP estéavel e apresenca de uma
inversdo térmica de superficie (g¥z < 0). O cisalhamento da velocidade do vento provoca
turbuléncia abaixo e acima do méaximo do jato.

Figura 1.2 (a) Freguéncia de ocorréncia do JBN na Grande Planicie do EUA e (b) posicao
média do eixo do JBN (BONNER, 1968). Em (b) mostra-se também as cotas de dtitude da
topografia.

Figura 1.3 Variabilidade horéria dos JBNs da Grande Planicie dos EUA segundo critério de
classificagéo de BONNER (1968).

Figura 1.4 Diagrama esguematico dos elementos relevantes de um intenso transporte de
umidade e calor via BN desde a Amazobnia até a regido da Argentina, Paraguai e Uruguai
(MARENGO, 2002).

Figura 1.5 Modelo conceitual de AUGUSTINE e CARACENA (1994) mostrando o papel
da convergéncia do vento na dianteira do JBN e da zona de frontogénese na localizagéo e
formagdo de um grande Complexo Convectivo de Mesoescala. As linhas tracejadas
representam as i sotermas que sdo aproximadas pela convergéncia do vento. Figura adaptada
para o Hemisfério Sul.

Figura 1.6 Representacdo da oscilagdo inercia do vetor velocidade do vento no nivel de
pressdo de 850 hPa, em Bauru, ha noite entre os dias (a) 23 e 24; (b) 24 e 25 e(c) 26 e 27 de
janeiro de 1983. Apresenta-se na figura os vetores correspondentes ao vento geostrofico
(vg); avelocidade do vento & 18 h (1) € & 24 horas (V.4), conforme observados em Bauru
(circulos pequenos abertos). O conjunto de circulos pequenos preenchidos, distribuidos ao
longo da circunferéncia da oscilagdo inercial, representam posic¢des sucessivas da ponta do
vetor velocidade, tomadas em sentido anti-horario e intervaladas de uma hora. O quadro (d)
representa 0 escoamento associado apresenca da Crista de Alta Pressdo no Estado de Séo
Paulo. Um quarto do periodo inercial (P/4) corresponde a 7,5 h em Bauru.

Figura 1.7 Evolucéo temporal da direcdo e da velocidade do vento observadas em |per6
durante a terceira e quarta campanhas de medidas, realizadas em julho de 1992 e marco de
1993. Observagdes efetuadas com umatorre de 10 m (T) e por Bal&o Cativo (B).

Figura 1.8 Isolinhas do contorno topogréfico para uma area contendo as regifes Sudeste,
Sul e parte da regido Centro-Oeste do Brasil, mostrado em intervalos de 200 m. A linha
mais espessa mostra a fronteira politica do Estado de Sao Paulo. Os quadrados concéntricos
na posicao geogréfica de Iperd, SP (47,65°W; 23,40°S) apresentam lados de dimensdo
aproximada 1500, 800, 400 e 100 km correspondentes aos dominios das simulacGes
numéricas. A linha ST indica a orientacéo do corte vertical da topografia apresentada na
Figura 1.9 (adiante).

Figura 1.9 Secdo transversal natopografia daregido sudeste do Brasil ao longo da Corte ST
(Figura 1.8), onde se destaca a localizagdo do Litora Paulista (A); Serra do Mar (B); do
municipio de Iper6 (C); da calha do Rio Parana (D) e das planicies, igarapés e igapés do
Pantanal (E).
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Figura 1.10 Exemplos dos perfis verticais de (a) velocidade e (b) direcdo do vento
associados aocorréncia de um JBN em Iperd-SP, na noite do dia 12 para 13 de marco de
1993, durante o periodo da Quarta Campanha Micrometeorol 6gica.

Figura 1.11 Representacdo de dois mecanismos de aceleracdo do escoamento devidos: (a) a
oscilacdo inercial da estrutura vertical do vento médio na CLP para Hemisfério Sul e (b) a
intensificacdo do gradiente da funcdo de corrente de um escoamento potencial (néo-
divergente) sobre um obstéaculo pelo efeito de BERNOUILLE.

Figura 1.12 Efeito mecanico de bloqueio e canalizagdo associado aos alisios que penetram
pelo litoral brasileiro pela regido amazbnica, alcancando a barreira topografica da
Cordilheira dos Andes.

Figura 1.13 Efeito do bloqueio das Montanhas Rochosas sobre a conservacdo da
Vorticidade Potencial (VP) de uma parcelade ar que se desloca desde a regido do Golfo do
México, passando pelo Texas, até o Oklahoma e Kansas (MOORE, 2002).

Figura 1.14 Representacdo do efeito do aquecimento diferencial da CLP sobre terreno
inclinado da Grande Planicie a leste das Montanhas Rochosas (EUA), em mesoescala,
mostrando as isolinhas de velocidade do vento associadas aos JBN noturno (HOECKER,
1963; McNIDER e PIELKE, 1981). Inicialmente, ao final datarde, o vento sopra de Leste,
da planicie para a montanha. A seguir, gira em sentido horario sob a acdo da forca de
CORIOLIS, i.e., paraadireitano Hemisfério Norte, resultando em um JBN de componente
Sul.

Figura 1.15 Acoplamento de um JAN (flecha branca) e de JBN (flechas verde ou azul) nas
regides de entrada e saida do JAN, respectivamente, efetivada por circulactes secundérias
ageostroéficas, entre a alta e a baixa troposfera (linhas tracejadas) em planos perpendiculares
a0 eixo do JAN. O lado equatorial (polar) da entrada (saida) do JAN apresenta divergéncia,
0 que induz movimentos verticais ascendentes compensatorios na troposfera média. O
gréfico original de UCCELLINI e JOHNSON (1979) foi adaptado para o Hemisfério Sul.

Figura 1.16 Modelo conceitual das células de circulagdo no Estado de S&o Paulo.
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Figura 2.1 Representacdo do dominio atmosférico e do solo, mostrando camadas com
solugdo distinta utilizadas nas simulagdes do modelo TVM.

Figura 2.2 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre as regides Sul e Sudeste do
Brasil, com area 1500 km ~ 1500 km, centrada em I pero.

Figura 2.3 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre as regides Sul e Sudeste do
Brasil, com area 800 km ~ 800 km, centrada em | peré.

Figura 2.4 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre regides dos Estados de Sao
Paulo, Parana e Minas Gerais, com area 400 km ~ 400 km, centrada em | pero.

Figura 2.5 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre a regido do Estado de So
Paulo, com &rea 100 km = 100 km, centrada em Iperé.

Figura 2.6 Distribuicgo do tipo de superficie (modelo | GPB) sobre as regides Sul e Sudeste
do Brasil, com area 1500 km = 1500 km, centrada em Ipero.

Figura 2.7 Distribuicgo do tipo de superficie (modelo | GPB) sobre as regides Sul e Sudeste
do Brasil, com area 800 km ~ 800 km, centrada em | pero.
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Figura 2.8 Distribuicgo do tipo de superficie (modelo IGPB) sobre as regides dos Estados
de S0 Paulo, Parana e Minas Gerais, com area 400 km = 400 km, centrada em Iperé.

Figura 2.9 Distribuicgo do tipo de superficie (modelo IGPB) sobre regido do Estado de Séo
Paulo, com &rea 100 km = 100 km, centrada em Iperé.

Figura 2.10 Representacdo da estrutura vertical da turbuléncia induzida pelo cisalhamento
vertical num JBN.

Capitulo 3

Figura 3.1 Oscilagcdo inercial do vetor ageostréfico do vento (i.e, do vetor diferenca entre o
vetor velocidade do vento real e o vetor velocidade do vento geostréfico) durante um
periodo de 7,5 h, correspondente a ¥do periodo da oscilacdo inercial em Iperé (30 horas).
O vetor ageostroéfico é o vetor que oscila inercialmente no periodo inercial. Os valores
iniciais s30: vento geostréfico com intensidade de 3 m s™ de diregdo ENE; velocidade do
vento observado de 4 m s* e diregdo W (correspondente ao final do periodo vespertino em
Iperd no dia 71). O giro anti-horério se da centrado no ponto indicado por A.

Figura 3.2 Evolugdo tempora dos perfis meteorol dgicos associados ao desenvolvimento de
um JBN em Iperé6 registrado em sondagens de bal&o cativo entre dias do ano (decimais)
71,12 e 72,28. Os graficos mostram: (a) os pontos de sondagem com dados disponiveis e a
mascara para a regido onde ndo ha dados; (b) temperatura absoluta do ar (°C); (c)
temperatura potencial (K); (d) umidade relativa (%); (€) umidade especifica (g kg™); (f)
componente zonal do vento (ms?); (e) componente meridional do vento (msh); (g)
velocidade do vento (ms?) e (h) dirego do vento (graus)

Figura 3.3 Comparacdo dos perfis interpolados de velocidade e direcdo do vento (linhas
continuas) com os perfis observados por bal&o-cativo (pontos) para diferentes horarios da
noite do dia 12 para 13 de marco de 1993. As linhas continuas mostradas as 18 h (alto desta
figura) sdo provenientes da aplicacdo desta mesma metodologia de interpolacdo, mas
utilizando-se dados dos horarios anteriores.

Figura 3.4 Estrutura vertical média horéria durante a Primeira Campanhaem I per6 para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) diregdo do
vento (representada por uma imagem composta de pixeis).

Figura 3.5 Estrutura vertical média horéria durante a Segunda Campanhaem Iper6 para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) diregdo do
vento.

Figura 3.6 Estruturavertical média horaria durante a Terceira Campanhaem | peré para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) diregdo do
vento.

Figura 3.7 Estrutura vertical média horéria durante a Quarta Campanha em |per6 para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) diregdo do
vento.

Figura 3.8 Curvas hoddgrafas do vetor velocidade do vento resultante calculadas paratrés
niveis da torre em lperd: (&) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As barras de erro foram obtidas
considerando-se que o erro da média obedece a uma distribuicéo de t-Student. O periodo de
dados compreende 24 meses entre junho de 1992 e junho de 1994.

Figura 3.9 Média mensal das curvas hoddgrafas do vetor resultante do vento observado em
Iperé para niveis de 10 m, 60 m e 80 m, durante: (@) Inverno (Julhos de 1992-93) e (b)
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Veréo (Marco de 1992-93).

Figura 3.10 Componentes zonal e meridional do vetor velocidade do vento resultante
calculadas para trés niveis da torre em Iperé:; (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As barras de
erro foram obtidas considerando que o erro da média obedece a uma distribuicéo de t-
Student. O periodo de dados considerado compreende um periodo de dois anos entre 1992 e
1994, com amostragem de 15 min.

Figura 3.11 Velocidade do vetor vento resultante (quadrados) e velocidade média do vento
(circulos) calculadas para trés nivels da torre em Iperd: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As
barras de erro foram obtidas considerando que o erro da média obedece a uma distribuicao
de t-Student. O periodo de dados considerado compreende um periodo de dois anos entre
1992 e 1994.

Figura 3.12 Diregao da resultante do vetor velocidade do vento cal culada paratrés niveis da
torre em Iperd: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As barras de erro foram obtidas considerando
gue o erro da média obedece a uma distribuicdo de t-Student. O periodo de dados
considerado compreende um periodo de dois anos entre 1992 e 1994, com amostragem de
15 min.

Figura 3.13 Distribuicdo horéria dos Quantis 12.5%; 25% 37.5%; 50% (mediana) 62.5%;
75% e 87.5% obtidos para trés niveis natorre de Iper6: (a) 10 m; (b) 60 m e (c) 80 m.

Figura 3.14 Fator de rajada cal culado darazéo entre quantis 50,0%; 62,5%; 75,0% e 87,5 %
obtidos para trés niveis na torre de Iperd: (a) 10 m; (b) 60 m e (c) 80 m da analise de dois
anos (1992-1993) com amostragem de 15 min.

Figura 3.15 Persisténcia horaria observada em |per6 paratrés niveis datorre (a) 10 m, (b)
60 m e (c) 80 m. As barras correspondem ao erro da média horéria.

Figura 3.16 Distribuicso horéria da Energia Cinética por unidade de Volume de Ar (J m®)
para os trés niveis datorre em I peré: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m.

Figura 3.17 Distribui¢&o horéria da Poténcia Utilizavel por unidade de Area da Turbina
(W m®) para os trés niveis da torre em Iperé: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m.

Figura 3.18 Evolucdo média horéria da altura (zyc ) do nivel de condensacdo por
levantamento (NCL) em Iper6, utilizada como estimativa da evolucgéo da altura (h) da CLP.
Em miniatura, apresenta-se a dispersdo dos pontos utilizados nos célculos (entre 1100 e
2100 pontos por horério). As barras verticais correspondem ao desvio-padrdo e ao erro da
média.

Figura 3.19 Evolucédo da média horéria da temperatura potencial do ar (q) para o nivel de
10 m da torre em Iperd. As barras verticais correspondem ao desvio-padrdo e ao erro da
média.

Figura 3.20 Evolugdo da média horaria: (a) da temperatura do ar para o nivel de 10 m da
torre em Iperd; (b) dadiferenca de temperatura entre o nivel localizado a 10 m e os niveisde
60 e 80 m datorre; (c) dadiferenca de temperaturado ar entre os niveisde 10 m natorree o
nivel de condensacdo por levantamento e (d) da diferenca de temperatura entre a
temperatura do bulbo seco e do ponto de orvalho, no nivel de 10 m da torre em Iperd. As
barras verticais correspondem ao desvio-padréo e ao erro da média.

Figura 3.21 Quatro cenarios de grande-escala hipotéticos: (a) pré-frontal; (b) frontal; (c)
Alta do Atléntico (blogueios) e (d) baixas pressdes. A linha diagonal representa a linha-de-
costa separando continente a esquerda e oceano Atlantico adireita. As setas maiores
indicam JBN induzindos pelo terreno inclinado (a) e (c) ou JBN frontais (b) e as flechas de
linhas finas indicam a diregdo do vento asuperficie.
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Figura 3.22 Representacéo de um desenvolvimento de uma frente fria intensa implicando
na formacdo de um jato frontal de diregdo Sul: (a) fase inicial do desenvolvimento
mostrando o cavado em dltitude favoravel ao desenvolvimento do sistema e (b) sistema
frontal plenamente desenvolvido (oclusio) associado aformacéo de uma circulacéo fechada
na alta troposfera. As setas em negrito indicam o JBN.

Figura 3.23 (a) Evolucdo temporal do perfil vertica da temperatura do ar (°C) para a
primeira campanha do experimento micrometeorol 6gico em I perd - SP - entre 11/03/1993 e
22/03/1993. Detalhes entre 1000 hPa e 100 hPa. Fonte de dados: reanalise do NCEP; (b)
Detalhe do mesmo gréfico entre 1000 hPa e 700 hPa.

Figura 3.24 (a) Evolugéo temporal do perfil vertical da componente zonal do vento (m s%)
para a primeira campanha do experimento micrometeorolégico em Iperé - SP - entre
11/03/1993 e 22/03/1993. Detalhes entre 1000 hPa e 100 hPa. Fonte de dados: reandlise do
NCEP ; (b) Detalhe do mesmo gréfico entre 1000 hPa e 700 hPa.

Figura 3.25 (a) Evolugéo temporal do perfil vertical da componente meridional do vento (m
s") para a primeira campanha do experimento micrometeorolégico em Iper6 - SP - entre
11/03/1993 e 22/03/1993. Detalhes entre 1000 hPa e 100 hPa. Fonte de dados: reandlise do
NCEP; (b) Detalhe do mesmo gréfico entre 1000 hPa e 700 hPa.

Figura 3.26 Evolucdo tempora do perfil vertical de umidade relativa do ar (%) para a
primeira campanha do experimento micrometeorol 6gico em Iper6 - SP - entre 11/03/1993 e
22/03/1993, entre 1000 hPa e 700 hPa.

Capitulo 4

Figura 4.1 Campo de vento horizontal a 15 m acima da superficie: (a) & 18 h (12 h de
simulacdo) e (b) & 06 h (24 h de smulagdo). A topografia € indicada pelos contornos e
escala de cinzas. |perd corresponde ao ponto central do dominio de 100 km por 100 km (da
simulagdo L100).

Figura 4.2 Campo de vento horizontal a 15 m acima da superficie: (a) & 18 HL (12 h de
simulagdo) e (b) & 06 HL (24 h de simulagdo). A topografia é indicada pelos contornos e
escala de cinzas. |perd corresponde ao ponto central do dominio de 400 km por 400 km (da
simulagéo L400).

Figura 4.3 Campo de vento horizontal a 15 m acima da superficie: (a) & 18 HL (12 h de
simulagdo) e (b) & 06 HL (24 h de simulagdo). A topografia é indicada pelos contornos e
escala de cinzas. |perd corresponde ao ponto central do dominio de 800 km por 800 km (da
simulago L800).

Figura 4.4 Campo damédiadiaria (24 h) datemperatura: (a) da superficie e (b) do ar paraa
altura de 14 m acima da superficie. Iperd corresponde ao ponto central do dominio de 800
km por 800 km (simulagdo L800). Note-se: (1) o arco térmico formado pelas montanhas a
volta da Depressdo Periférica em SP e (2) as altas temperaturas do ar ao longo do Vale do
Rio Ribeira de Iguape.

Figura 4.5 Campo de vento horizontal a 14 m acima da superficie: (a) & 18 h (12 h de
simulacdo) e (b) & 06 h (24 h de smulagdo). A topografia € indicada pelos contornos e
escala de cinzas. |perd corresponde ao ponto central do dominio de 1500 km por 1500 km
(da simulagéo L 1500).

Figura 4.6 Corte vertical (x; z) passando por Iper6 (x = 750 km, linha AB da Figura 4.18)
mostrando a temperatura potencial (escala de cores) e a componente zonal (isolinhas de
contorno) para (a) 18 h e (b) 6 h do tempo local. Resultados da simulagéo L 1500.
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Figura 4.7 Corte vertica (x; z) passando por Iper6 (x = 750 km, linha AB da Figura 4.18)
mostrando a energia cinética turbulenta (escala de cores) e a componente meridional
(isolinhas de contorno) para (a) 18 h e (b) 6 h do tempo local. Resultados da simulagéo
L 1500.

Figura 4.8 Estrutura vertical do momento associada ao JBN simulada e observada & 3 h em
Iperé no dia 13 de Margo de 1993. Apresenta-se em (a) a componente zonal e em (b) a
componente meridional. Na legenda as linhas indicadas por 100, 400, 800, 1500, Obs e
Interp correspondem, respectivamente, & simulagbes L100, L400, L800, L1500,
observaces de baldo-cativo e ao conjunto de dados interpolados (conforme descricdo do
item 2.4, i.e., utilizando-se 0 modelo 1-D e assimilacdo 4-D das sondagens observacionais
realizadas | perd).

Figura 4.9 Hodégrafa do vetor velocidade do vento: (a) simulada para os niveis verticais z*
=30, 67, 114, 172, 246, 337 e 452 m (simulagdo L 1500); (b) observada durante o inverno
(c) idem para verdo nos niveis de 10 m, 60 m e 80 m natorre em Iperé (quadrados, circulos
e tridngul os, respectivamente). Os nimeros indicam a horalocal.

Figura 4.10 Linhas de pontos orientadas NW-SE entre |per6 elitoral (pontos “ ) e entre Sdo
Paulo e litoral (pontos +) mostradas sobre as linhas de contorno da topografia. A area do
CEA encontrase junto ao ponto 3 do alinhamento a esguerda e a area da Regido
Metropolitana de S8 Paulo compreende o seguimento definido pelos pontos 3 e 8 do
alinhamento adireita.

Figura 4.11 Evolucdo temporal diurna da velocidade e direcéo do vento asuperficie (s = 15
m) simulado ao longo da linha de pontos na direcdo NW-SE (entre Iper6 e litoral de SP)
apresentada na Figura 4.10. Os gréficos assinalados por (a), (b), (c) e (d) so evolucbes
temporais da velocidade do vento (m s); e gréficos (e), (f), (g) e (h) sfo evolugBes da
direcdo do vento. Resultados da simulag&o L 800.

Figura 4.12 Evolucéo temporal diurna da velocidade e direcdo do vento asuperficie (s = 15
m) simulado ao longo da linha de pontos na direcdo NW-SE (entre Jundiai elitoral de SP)
apresentada na Figura 4.10. Os gréficos assinalados por (a), (b), (c) e (d) so evolucles
temporais da velocidade do vento (m s™); e gréficos (), (f), (g) e (h) sfo evolugBes da
direcdo do vento. Resultados da simulag&o L 800.

Figura 4.13 Média dos ensaios numéricos do planejamento experimental 2° &6 h (24 h de
simulagdo) para niveis (a) 15 m e (b) 337 m da coordenada s (aqui chamada z*) seguindo a
topografia. A topografia é representada pela escala em tons de cinza e as isotacas, pela
escala em roxo.

Figura 4.14 Efeito do Fator 1 (i.e., topografia) sobre o resultado do experimento com 2°
ensaios numeéricos & 6 h (24 h de simulagdo) para niveis (@) 15 m e (b) 337 m da
coordenada s (z*) seguindo atopografia. A topografia é representada pela escala em tons de
cinza e as isotacas, pela escala em roxo.

Figura 4.15 Efeito do Fator 2 (i.e., tipos de superficie) sobre o resultado do experimento
com 2% ensaios numéricos & 6 h (24 h de simulago) para niveis (a) 15 m e (b) 337 m da
coordenada s (z*) seguindo atopografia. A topografia é representada pela escala em tons de
cinza e as isotacas, pela escala em roxo.

Figura 4.16 Efeito de interacdo entre fatores 1 e 2 (i.e., Topografia e Tipos de Superficie)
sobre 0 resultado do experimento com 22 ensaios numéricos & 6 h (24 h de simulago) para
niveis (a) 15 m e (b) 337 m da coordenada s (z*) seguindo a topografia. A topografia é
representada pela escala em tons de cinza e as isotacas, pela escala em roxo.

Figura 4.17 Campo de vento horizontal para 14 m acima da superficie & 18 h (tempo
médio local). A topografia esté indicada pela escala e contornos. O circulo no centro indica
a posicdo geogréfica de Iperd. As letras A e B definem a posicdo da secgdo transversal
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vertical apresentada na Figura 4.6. Vetor velocidade maximo apresentamédulo igual a 7,46
1
ms-.

Figura 4.18 Campo de vento horizontal para s = 15 m acima da superficie & 3 h (tempo
local). A velocidade do vento para a superficie s = 337 m seguindo da superficie (z » 321
m) é indicada pela escalaem roxo. A topografia é indicada pela escalaem tons de laranja. O
circulo aberto indica a posicdo de Iperd. As letras A e B definem a posicao da secgéo
transversill mostrada na Figura 4.6. Vetor velocidade maximo apresenta modulo igual a
88l ms.

Figura 4.19 Perspectiva da topografia regional no dominio 1500 km =~ 1500 km sobreposta
pela velocidade do vento (em tons de azul) para o nivel de 337 m acima da superficie & 3 h
da hora local em lperd. A regido de Iperé localiza-se junto ao centro da figura nas
coordenadas (750.000 m; 750.000 m).

Figura 4.20 Modelo Conceitual de formagdo da Camada Limite caracterizada por
cisalhamento do vento horizontal sobre a porcdo leste do Planalto Paulista, i.e., sobre Platd
Paulista e Depresséo Periférica. A célula de circulagcéo convectiva formada na escarpa da
Serra do Mar em associacdo com a brisa do litoral projeta-se ligeiramente sobre a célula
desenvolvida sobre a encosta inclinada do Planalto Paulista (porcéo leste da bacia do Rio
Parand). A regido entre as duas células é caracterizada por cisalhamento do vento horizontal,
e esse cisalhamento pode implicar em aumento da disperséo de poluentes naregido do Platd
Paulista e circunvizinhanca (através do termo de producéo mecanicade ECT). Uma parcela
de ar, originalmente no ramo inferior da célulade circulagéo da brisa maritima, segue parao
interior de SP pelo ramo superior da célula de circulagdo do interior.

Capitulo 5

Figura 5.1 (a) Mapa Geogréfico do Estado de S&o Paulo. A &rea de estudo estd indicada
pelo quadrado no centro, representando 100 km por 100 km. (b) A topografia da area de
estudo. A fonte emissora de radionuclideos esta localizada no centro das Figuras, e
corresponde aposicéo geogréfica do Centro Experimental Aramar (CEA) (PEREIRA et alli,
2001).

Figura 5.2 Média de 24 h do logaritmo da concentragao de radionuclideos [log(ng m™)] na
atmosfera, para a camada de espessura 30 m sobre a superficie topogréfica na area de estudo
sob condi¢Bes:. (a) instaveis e (b) estaveis na CLP. A fonte pontual continua esta localizada
no centro do dominio. As isolinhas do logaritmo da concentracdo sGo mostradas em
sobreposi¢do & curvas de nivel datopografia.

Figura 5.3 Gréfico da hodégrafa simulada para periodo de 24 h no nivel intermediério da
camada 0-30 m acima da superficie do terreno complexo.

Figura 5.4 Vistalateral de todas as particulas no volume de 250 km por 250 por 3km &6 h
damanha (i.e., apds 24 h de simulacao). O circulo indica a posicdo dafonte e aseta, aaltura
aproximada do maximo do jato.

Figura 5.5 Vista de topo da nuvem de poluentes de poluente em dispersdo na atmosfera
emitida a partir de fonte localizada junto asuperficie (z=10 m) no CEA em Iper6 (localizado
no centro da &rea mostrada) para os horarios: (a) 12 h, (b) 18 h, (c) 24 h e (d) 06 h. A Figura
foi construida a partir da simulagdo L1500 e os resultados apresentados no dominio
topogréfico de 400 km ~ 400 km.

Figura 5.6 Representacdo da interacdo entre plumas emitidas de diferentes pontos a
superficie no Estado de Sao Paulo, em vista de topo. As cores das particulas em dispersdo
estdo associadas & diferentes fontes emissoras: em vermelho para fonte em Cubatdo (RPB);

em preto para Sao Paulo Capital (SP); em roxo para lper6 (CEA); em verde para Registro
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(REG); em ocre para Bauru (BAU); em cinza esverdeado para Sertdozinho (SER); em
marrom para S&o José do Rio Preto (SJR); em azul escuro para Aragatuba (ARA) e em azul

cobalto para Presidente Prudente (PPR). A topografia esta representada ao fundo pela escala
de cores entre azul claro e laranja; alinha de contorno mais elevada na figura corresponde a
cotade 600 m e as areas em laranja escuro correspondem a éreas ainda mais elevadas (Serra
do Mar; Serra Geral aSW no PR e MantiqueiraaNE em MG).

Capitulo 6

Figura 6.1 Comparacdo entre as evolugdes diurnas da velocidade e direcéo do vento a
superficie (z=14m) em Iperé simulada para diferentes extensies do dominio horizontal do
modelo (1500 km, 800 km, 400 km e 100 km).

Figura 6.2 Proposta de localizag&o das radiossondagens para experimento de observacéo de
JBN no Estado de S&o Paulo ao longo da linha de corte SE-NW, indicada na Figura 1.5 do
Capitulo 1. As letras indicam a localizagdo aproximada de (A) Aeroporto de Santos; (B)
Bairro Cota 500 m na escarpa da Serra do Mar; C: Aeroporto de Sdo Paulo; D: Aeroporto de
Sorocaba; (E) Aeroporto de Bauru; (F) Margem do Rio Parang; (G) ponto na Serra de
Maracgju; (1) margem do Rio Negro; (J) Pantanal e (K) ponto a oeste do Pantanal.

Apéndice B

Figura B.1 Perfis verticais da velocidade e direcdo do vento para os dias da Primeira
Campanha de | per6, correspondentes & noites dos dias (a) 15-16, (b) 16-17, (c) 17-18, (d)
18-19, (e) 19-20 e (f) 20-21 de Marco de 1991.

Figura B.2 Perfis verticais da velocidade e direcdo do vento para os dias da Segunda
Campanha de Iper6, correspondentes & noites dos dias (a) 16-17, (b)17-18, (c)18-19 e (d)
19-20 de Marco de 1992.

Figura B.3 Perfis verticais da velocidade e direcdo do vento para os dias da Terceira
Campanha de | per6, correspondentes 3 noites dos dias (a) 29-30, (b) 30-31, (c) 31 de Julho
- 01 de Agosto, (d) 01-02, (e) 02-03, (f) 03-04, (g) 04-05, (h) 06-07 e (i) 07-08 de Agosto de
1992

Figura B.4 Perfis verticais da velocidade e diregdo do vento para os dias da Quarta
Campanha de | per6, correspondentes & noites dos dias (a) 09-10, (b) 10-11, (c) 11-12, (d)
12-13, (e) 13-14, (f) 14-15, (g) 15-16, (h) 16-17 e (i) 17-18 de Marco de 1993.

ApéndiceC

Figura C.1 Um mesmo comprimento | L | mostrado sobre trés superficies diferentes
utilizadas em model os da atmosfera. Estas superficies sdo: (a) a superficie de um plano de
projecdo; (b) a superficie de uma esfera com raio igual a0 raio médio da Terra e (c) a
superficie de um gedide. A projecéo das extremidades dos vetores curvilineos sobre o plano
e esfera correspondem a dois pontos diferentes sobre o gedide, embora os trés vetores
apresentem mesmo comprimento (NUNEZ, 2000).
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CAPITULO 1
|ntroducao

O termo jatos de baixos niveis (JBN), que em inglés é escrito low-level jet (LLJ),
foi introduzido por MEANS (1952) para descrever uma zona de forte intensidade do
escoamento de Sul, abaixo de 850 hPa, no centro-sul da Grande Planicie dos Estados
Unidos (ZHONG et alli, 1996, WHITEMAN et alli, 1997).

O conceito de JBN nasce em analogia ao conceito de jatos de altos niveis (JAN).
Os JANSs foram observados intensivamente durante a Segunda Guerra Mundial, sendo
uma resposta geostréfica da atmosfera ao gradiente meridional de temperatura entre os
polos e o equador. De forma diferente, os JBNs tém sua origem determinada pela
dinamica de diversos fendmenos presentes na Camada Limite Planetaria (CLP)™.

Os JBNs podem ser classificados como movimentos do ar em mesoescala b com
escala horizontal caracteristica entre 20 e 200 km e totalmente contidos nos dois
primeiros quilémetros da atmosfera, onde uma forte oscilagdo diurna do vento é seguida
por aceleracéo noturna (WU e RAMAN, 1996).

Durante o periodo noturno, a evolugdo tempora do vento na camada do JBN
difere da evolucéo asuperficie, onde o resfriamento radiativo implica no aparecimento
de uma inversdo térmica de superficie. Neste caso, desenvolve-se uma CLP estratificada
estével, caracterizada por um desacoplamento em relacdo & camadas acima, resultando
em ventos fracos bem junto asuperficie durante a noite e na presenca de JBN acima da
CLP estével (Figura 1.1). A ocorréncia do JBN pode também implicar no aparecimento
de rajadas de vento na superficie (CARDENAS, 1990).

Os JBNs sdo fendmenos tipicamente noturnos observados em associagdo ao
desenvolvimento diurno da CLP. Durante o periodo diurno, a turbuléncia na CLP
convectiva é mantida pela producéo térmica e pela producdo mecanica de Energia
Cinética Turbulenta (ECT). Durante o periodo noturno, a turbuléncia é mantida pela

! A CLP é acamada de escoamento turbulento da atmosfera em contato direto com superficie.
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producdo mecanica de ECT e dissipada pela destruicdo térmica de ECT associada a
estratificacdo estavel induzida pelo resfriamento radiativo da superficie. Durante o
periodo noturno, a intensidade da turbuléncia na CLP estéavel é menor se comparada
aquela encontrada durante o periodo diurno. Neste caso, a CLP ndo se apresenta
subdividida em camadas como no caso convectivo (i.e., camadas de difusdo molecular,
superficial, de mistura e transicdo). Mas é muito comum se observar presenca de uma
camada de mistura residual (CR) acima da CLP estavel, remanescente da camada de
mistura (CM) do periodo diurno (VENKATRAM e WYNGAARD, 1988; SORBJAN,
1986, 1987; ACEVEDO, 2001).

A CLP tem sua origem ligada aos processos turbulentos associados ao balanco
de energia da superficie. As variagBes horizontais das propriedades aerodinamicas,
térmicas e radiativas da superficie também podem afetar significativamente a estrutura
dindmica da CLP. Além disso, a presenca de vales e montanhas pode induzir contrastes
térmicos suficientemente intensos modificando ndo so a estrutura termodinamica como
também a estrutura dindmicada CLP (GYR e RY'S, 1995).

Definicdo de JBN

De um ponto de vista cinemético, WIPPERMANN (1973) definiu 0 JBN como a
regido do escoamento que apresenta um maximo da velocidade localizado dentro da
camada com espessura de 2 km acima da superficie. De um ponto de vista dindmico, os
jatos podem ser considerados como uma resposta complexa do escoamento ao ciclo
diurno da forcante térmica® na CLP, apresentando um méximo bem definido no perfil
vertical davelocidade.

Neste trabalho, 0 JBN é definido de forma pragmética, somo sugere STULL
(1988: cap. 12) sempre que se encontra um maximo relativo na estrutura vertical da
velocidade do vento com intensidade maior que 2 m s dentro da camada atmosférica

entre a superficie e 1500 m (Figura 1.1).

2 Forcante térmica refere-se agui & forcas de grandiente de pressdo induzidas por contrastes térmicos
sobre a superficie (p.ex.: associadas a gradientes horizontais do fluxo de calor sensivel) relativas a
presenca de fronteiras oceano-continente, terrenos inclinados e/ou montanhas, distribuicdo de solos mais
secos e Umidos, onde ocorreu precipitacéo, de diferentes tipos de cobertura da superficie, como presenca
de &reas de floresta e de campos, aém das forcantes de presséo induzidas pela passagem de sistemas
frontais e sistemas precipitantes e convectivos na regi&o etc.
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Figura 1.1 Representacdo idealizada da estrutura vertical de um Jato de Baixos Niveis. Este jato
gparece em associacdo ao desenvolvimento de uma CLP estavel e apresenca de uma inverso
térmica de superficie (g9z > 0). O cisalhamento da velocidade do vento provoca turbuléncia
abaixo e acima do méximo do jato.

Caracterizacado dos JBN
Velocidade méaxima: tipicamente apresentam velocidade méxima 3 12,5 msle
direcdo SE-SW (p.ex.: 0 BN da Grande Planicie);
Ambientes convectivos: 0s JBN sdo observados em ambientes convectivos e
pré-convectivos;
Altura do maximo:
750-1000 m AGL® (BONNER, 1968, MWR), extenszo dos dados: 2 anos;
1000 m AGL (MITCHELL et alli, 1995, WAF);
300-600 m AGL (ARRIT et alli, 1997, MWR), dados: 1 ano;

100-200 m AGL (STULL, 1988, cap. 12.5) com méaximos de velocidade entre
10-20 m s (extremos: dtura de méximo de 900 m e velocidade de 30 m s™).
Extensdo horizontal: o JBN pode apresentar largura de centenas de km e
comprimento de milhares de km (BONNER, 1966, 1968; STULL, 1988) %
apresentando um aspecto geométrico que lembrar aquele de uma folha, i.e., a

dimensdo horizontal do jato supera em muito a sua dimensao vertical.

3 AGL (above ground level) é asigla para acima do nivel da superficie.



Capitulo 1 —Pagina 4

Turbulénciaz MAHRT et alli (1979) determinaram que o nimero de
RICHARDSON* é maior (menor) que 0,5 para o nivel de altura do méximo do
JBN (acima do méximo). Nos niveis acima do maximo do jato, o cisalhamento
do vento continua intenso, mas estabilidade estatica é relativamente reduzida
em comparacdo aos niveis abaixo do maximo, podendo resultar em maior
presenca de turbuléncia.
Formacéo dos JBN:

Associado a dindmica da CL P sobre superficies complexas — De acordo com
STULL (1988): (a) durante a noite, o vento na CLP estavel parao nivel de 10 m
acima da superficie reduz-se, podendo fregientemente tornar-se camo, ja os
ventos mais acima podem ser acelerados a velocidades supergeostréficas no
fendmeno chamado jato de baixos niveis ou jato noturno; (b) a direcéo do vento
freqlientemente gira com a atura abaixo do maximo do jato noturno ¥
tipicamente em sentido antihorario (horério) no Hemisfério Sul (Norte); (c) as
camadas de ar estratificadas estavelmente® na CLP estavel tendem a suprimir a
turbuléncia, enquanto o0 desenvolvimento do jato noturno aumenta o
cisalhamento do vento, o que tende a gerar turbuléncia. Note-se, por exemplo,
gue o JBN sobre a regido da Grande Planicie aparece em associagdo ainversao
térmica de superficie, com freqiiéncia na primavera, maximo junto ao topo da
inversdo noturna (sob condigdes sindticas quiescentes) para aingir seu maximo
desenvolvimento (i.e., intensidade) entre 1 e 3 h;

Acoplado ao Jato de Altos Niveis (JAN) — JBNs podem ocorrem abaixo da

regido de saida (entrada) de um JAN apresentando escoamento de ar que se

4 O nimero de RICHARDSON fluxo (R;) é dado pela razdo entre os termos de empuxo (positivo=producio,
negativo=consumo) e de producao mecanica (sempre positivo) da equacdo progndstica da energia cinética turbulenta,
i.e., R = (geo)<w’ q'> a[<u’u >TVdz]. Usualmente, o nimero de RICHARDSON fluxo € avaliado utilizando-se a
formulacgo do nimero de RICHARDSON gradiente (R;) dada por R = (g@p) (Tod2) o[ (Tusiz)>+(Tv4iz)?] ou quando
dispomos apenas de medidas em pontos discretos Ry pode se estimado pelo nimero de RICHARDSON bulk (Ry)
calculado por R, = (gej,) Dg Dz = [(Du)?+(Dv)?]. Destaforma, o nimero de RICHARDSON mede a tendénciade um
escoamento turbulento tornar-se laminar quando R; > +1 ou R; > +1 ou de um escoamento laminar tornar-se
turbulento quando onde R; < +1 ou R; < R, sendo R estimado entre +0,21 e +0,25. Quando a espessura da camada de
ar é suficientemente fina R, serd uma boa aproximagéo de R;, assim como R, ~ +0,25. Mas quando a camada de ar é
espessa, 0 valor de R, dependera do espacamento vertical Dz, e os gradientes seréo representativos do valor médio na
camada, implicando em valores de R, >> R > R (STULL, 1988). Conseqguientemente, no caso de estimativas de R
por Rb, valores bem maiores de R, sdo utilizados, tipicamente da ordem de +1 a+3 para guarantir valores realisticos
da difusdo turbulenta de calor e momento na CLP estavel em simulagdes numéricas de mesoescala. Nos modelos
numeéricos de mesoescal g, os valores de R, sdo dados em funcdo de Dz para pontos discretos acima da CLP.

® Diz-se que a camada de ar possui estratificaciio estética estavel quando gz > O, instavel quando qfiz < 0 e
neutra quando Ygdiz = 0. A estabilidade ou instablidade se refere acapacidade da parcela de retornar a sua posicéo
original apds uma pequena perturbacdo (deslocamento) navertical. A estrutravertical tipica datemperatura potencial
g na CLP estavel € mostrada na Figura 1.1.
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inclina para cima pelo lado S (N) do JAN em direcdo a regido de maior
divergéncia do JAN como uma resposta isalobérica® (Hemisférico Sul). Neste
caso, os eixos dos JBN e JAN sdo praticamente perpendicul ares.

1.1 Revisao Bibliogr afica

De acordo com STULL (1985), os JBNs tém sido observados em diferentes
locaisda Terra
Europa (SLADKOVIC e KANTER, 1977; KRAUS et ali, 1985);
Africa (ANDERSON, 1976; HART et dli, 1978);
Américado Norte (BLACKADAR, 1957; BONNER, 1968);
Américado Sul (LETTAU, 1967);
Austrdia (MALCHER e KRAUS, 1983; BROOK, 1985; GARRAT,
1985).
No entanto, 0 JBN da Grande Planicie norte-americana é o mais conhecido.

MEANS (1952) foi o primeiro a estabelecer uma relagdo entre a distribuicéo de
tempestades e a ocorréncia de jatos sobre o terreno inclinado da Grande Planicie Central
dos Estados Unidos. Esta relagdo foi posteriormente investigada por PITCHFORD e
LONDON (1962).

De acordo com WHITEMAN et alli (1997), o BN da Grande Planicie tem sido
bem documentado através de estudos observecionais (IZUMI e BARAD, 1963;
HOECKER, 1963; PARISHI et alli, 1988; FRISCH et alli, 1992); por analises teoricas
(BLACKADAR, 1957; WEXLER, 1961; HOLTON, 1967), e por simulaces numéricas
(McNIDER e PIELKE, 1981; PAEGLE e MCLAWHORN, 1983; FAST e McCORCLE,
1990; ZHONG et alli, 1996).

A natureza complexa dos jatos noturnos sobre a Grande Planicie tem sido

apontada por diversos pesquisadores desde o Experimento de O'Neill de 1953

® |salébaras. ¥ De acordo com PETTERSEN (1956), “a distribuicdo das variagBes barométricas na
superficie por unidade de tempo podem ser expressas por fp/1it = b(x,y,t). Num dado momento t = t,, tem-
se fp/1it = b(x,y,ts) = constante, o que define uma isalébara. Quando o gradiente isalobarico difere de
zero, i.e., N(To/1t) < 0 ou N(fb/1t) > 0, os campos de pressio dos sistemas atmosféricos (sistemas de dlta
e baixa pressdo, pontos de cela etc) estdo em movimento”.
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(LETTAU, 1990). Essa complexidade surge da interacdo de fendmenos de grande-
escala e mesoescala dentro da CLP. Para SMITH et alli (1997), o JBN noturno € um
fendmeno comum sobre o terreno inclinado entre o vale do Rio Mississipe e as
Montanhas Rochosas (BONNER, 1968; MITCHELL et alli, 1995), que tem sido
considerado um contribuidor importante ao desenvolvimento de tempestades noturnas,
precipitagcbes intensas, de complexos convectivos de mesoescala e de enchentes
inesperadas (WALLACE, 1975). De acordo com esses pesguisadores, a formagdo dos
jatos noturnos é resultado da sobreposicdo dos escoamentos geostrfico de grande-
escala e ageostrofico ¥ esse Ultimo, associado a evolugdo diurna da CLP sobre o
terreno inclinado (FAST e McCORCLE, 1990; SAVIJARVI, 1991).

A climatologia basica do JBN da Grande Planicie foi estabelecida originamente
por BONNER (1968), utilizando dados de radiossondagens. BONNER (1968) analisou
dois anos de dados obtidos de 47 estacOes de radiossondagem espalhadas pelos EUA,
nas quais as sondas foram lancadas em dois horarios sinéticos, 12 h e 00 h GMT
(Tempo Médio do meridiano de Greenwich), para estabelecer uma climatologia (basica)
e a cinemédtica dos JBN na Grande Planicie do centro-oeste norte-americano (BONNER,
1968; BONNER et alli, 1968). Essa climatologia mostra que: (1) os JBN sdo0 mais
freqUientes sobre a Grande Planicie, com freqiéncia maxima de ocorréncia sobre
Oklahoma e Kansas, (2) o JBN médio € de Sudoeste, com méxima velocidade entre
185 e 24.2 m s’ abaixo de 500 m; (3) variacdes diurnas foram identificadas na
freqiéncia dos JBN, sendo mais freqlientes nas sondagens do comeco da manha que na
sondagem do tarde; (4) os JBN sdo mais frequientes em Agosto e Setembro, ao final do
verdo (estacdo quente) e inicio do outono nos EUA; e (5) a dtura do méximo e sua
intensidade variam caso a caso. N&o ha uma correlacdo forte entre a altura do maximo e
adtura dainversdo térmica de superficie.

Na Figura 1.2 nota-se a posi¢éo do JBN em relacdo ao terreno inclinado al este
das Montanhas Rochosas.

A climatologia de BONNER abriu caminho para a série de estudos-de-caso e
também para outras climatologias com maior resolucdo espacial e temporal.
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Figura 1.2 (a) Frequéncia de ocorréncia do JBN na Grande Planicie do EUA e (b) posi¢io
média do eixo do JBN (BONNER, 1968). Em (b) mostra-se também as cotas de altitude da
topografia.

ARRITT et alli (1997) mostram que eventos de JBN de Sul na grande Planicie
apresentam-se associados a intensas anomalias de geopotencial, em relacdo a média
sazonal. Para mostrar isto, eles construiram mapas de geopotencial compondo eventos
distintos de JBN sobre a &rea dos EUA, para nivels atos e médios da troposfera durante
a estacdo quente de 1993. Eles sugerem que o JBN na Grande Planicie durante o
periodo quente prové o mecanismo de interacdo entre as escalas regional (de
precipitagdo) e os padrbes de circulacdo de grande-escala (também GAGE et alli, 1999).
Assim, o JBN de Sul mostra-se associado a um cavado’ (=60 m) em 500 hPa com
minimo no Centro Norte dos EUA, mas cobrindo praticamente todo o pais e a duas
cristas, a mais intensa, a Noroeste no Oceano Pacifico (+90 m) e outra menos intensa
localizada a Nordeste dos EUA e Atlantico Norte (+30 m). Ha um cavado anémalo

" Cavado é nome dado s regifes de baixa pressio na alta troposfera. Neste caso, aaltura geopotencial da
superficie isobarica (i.e., de pressdo constante) apresenta-se semelhante a uma calha, com o eixo da calha
orientado aproximadamente na diregdo Norte-Sul. Em altos niveis, o cavado corresponde abaixa pressao
em superficie, definindo uma estrutura vertical do sistema baroclinico. Cavado e crista definem umaonda
no escoamento na alta troposfera com propagacdoao longo do circulo de latitude (p.ex., uma onda de
ROSSBY), e correspondendem, respectivamente, & areas de minimo e maximo da altura geopotencial.
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sobre 0 Oeste dos Estados Unidos e Canada e uma Crista andmala sobre 0 Oceano
Pecifico, a Leste, em 500 hPa e também acima em 200 hPa. Ainda de acordo com
ARRIT et alli (1997), este campo padréo de JBN lembra o campo de geopotencial
precursor de enchentes (flood look-alike) que afetam o Centro Norte dos Estado
Unidos, obtido por composicéo por MO et alli (1995); o que reforca muito os elos entre
JBN e eventos extremos de precipitacdo (MEANS, 1952; PITCFORD e LONDON,
1962). Esses trabalhos mostram quais sdo as situagdes do escoamento de grande-escala
associadas a0 desenvolvimento dos JBNs mais intensos. Os jatos mais intensos de SW
na Grande Planicie sdo favorecidos quando ocorrem no setor quente de um ciclone
extratropical (pré-frontal), com o centro de Baixa Pressdo a N ou a NE do local (p.ex.,
Oklahoma). O escoamento de grande-escala define o cenario de desenvolvimento e
intensificacdo do JBN. Por outro lado, o efeito térmico da topografia sobre o
escoamento e dinamica da CLP tem um papel importante sobre a formacdo e a
sustentacdo do JBN da Grande Planicie.

O JBN noturno é um importante contribuidor ao fluxo de vapor de agua em
escala continental sobre a Grande Planicie dos EUA (RASMUNNON, 1967,
HELFAND e SCHUBERT, 1995), especiamente no periodo quente. O JBN da Grande
Planicie transporta ar da massa de ar tropical (Umida e potencialmente instével) desde o
Golfo do México até aregido de maior freqliéncia de tempestades noturnas nos EUA.

WHITEMAN et alli (1997) sumarizaram um periodo de dois anos, no qua
foram redizadas oito radiossondagens didrias lancadas, a partir da estacdo
observacional (ARM SGP CART), localizada na fronteira entre Kansas e Oklaroma,
junto a posicdo horizontal do méximo climatolégico do jato. Nesta climatologia
identificam as caracteristicas essenciais do JBN de Norte, que foi associado acondicdo
pés-frontal, aalta pressdo, menores temperaturas e umidade especifica®.

MITCHELL et alli (1995, WAF) desenvolveram uma climatologia de frequiéncia
hor&ria dos JBNs na Grande Planicie dos EUA (Figura 1.3), durante o verdao norte-
americano, utilizando dados de Abril e Setembro de 1991 e 1992 obtidos com a rede de
perfiladores de mesoescala WPDN (Wind Profiler Demonstration Network) da NOOA.
De acordo com MITCHELL et alli, os JBNs mais intensos, classsificados segundo os

8 Umidade especifica (g) é a massa do vapor de &gua por unidade de ar imido, o=r/r (adimensional)
onde r, é adensidade do vapor de agua e r € adensidade do ar. Por outro lado, arazio de mistura (r) é
definida como a massa de vapor de agua por unidade de ar seco r=r /r 4 onde r 4 € adensidade do ar seco.
A relagdo entre g er é dada por g = r/(1+r) ou r = g/(1—Q).
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critérios Il e 111 de BONNER (1968), apresentam um ciclo diurno bem definido, o que
torna evidente a dependéncia desses jatos dos processos da CLP.

FRISCH et alli (1992) utilizaram dados de Radar Doppler para investigar a
estrutura vertical da turbuléncia associadas a0 BN da Grande Planicie. O conhecimento
da estrutura turbulenta dos JBN (i.e, variancias e covariancias) permite definir os
valores dos parametros necessarios aos model os de dispersao de poluentes.

Entre estudos de caso destacam-se:
O jato do Golfo da Cdliférnia investigado por DOUGLAS (1995) utilizando

dados médios recolhidos durante 35 dias de observacdes, de trgjetérias de baldo-piloto,
durante o periodo de verdo do experimento SOUTHWEST AREA MONSOON
PROJECT (SWAMP-1990). Em 75% dos dias disponiveis observou-se um JBN de
direcéo Sul bastante intenso, com eixo orientado na direcdo paralela ao eixo do Golfo e

maxima intensidade localizada a 300 m acima da superficie.
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Figura 1.3 Variabilidade horaria dos JBNs da Grande Planicie dos EUA (segundo critério de
classificagdo de BONNER, 1968) conforme MITCHELL et alli (1995, WAF)

De acordo com MAY (1995), o JBN noturno da Austrdlia, de escala continental,

ocorre no norte da Austrdlia numa regido de topografia razoavel mente plana (100 m por
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100 km). Este jato é claramente associado com uma oscilagdo inercia®. A mé&xima
intensidade do JBN localiza-se a 600 m acima da superficie & 7 h e apresenta amplitude
inferior a10 m s (regifo do Monte Isa). O JBN do norte australiano pode ser também
afetado pela brisa maritima que chega a penetrar 500 km no interior e para baroclinia
induzida por topografia levemente inclinada da regido. MAY fez sua andise dispondo
de observagtes tomadas em perfilador de vento instalado na reagido do Monte Isa
(Nordeste da Austrdlia), mostrando que 0 JBN observado pode ser entendido como uma
resposta direta & oscilagdo inercial sobre 0 escoamento ageostréfico™ diurno da CLP,
mas que também esta associado a outros processos, porgque a velocidade angular mostra-
se maior e a amplitude mostrase menor que aquela esperada. Além disso, ha um
amortecimento da intensidade do vento no JBN durante a madrugada apés as 4 h, que
ndo éinercial.

Os JBNs na América do Sul foram estudados apenas parcialmente do ponto de

vista observaciona e numérico. Os JBNs localizados a direita e esquerda da Cordilheira
dos Andes se destacam por sua extensdo e persisténcia. Esses jatos apresentam direcéo
do quadrante N no flanco oriental (no lado amazénico) e S no flanco ocidental (lado do
Pacifico) dos Andes (IBANEZ, 1995). No Chile, o Antofogasta Field Experiment
investigpu 0 JBN sobre a regido do deserto de Antofogasta a Oeste dos Andes
(RUTLLAND e ULRIKSON, 1979). Esse experimento observou um jato JBN noturno
de direcdo NE, que pode ser observado durante todo o periodo noturno. Nas primeiras
horas da manhd, a persisténcia direcional desse jato € quebrada e o jato gira de NE para
SW, para definir um jato diurno, que persiste durante todo o periodo diurno.

Mais recentemente, a conferéncia VAMOS/CLIVAR/WCRP (2002, http://www-
cima.at.fcen.uba.ar/sallj) debateu o JBN do lado oriental dos Andes, conhecido por Jato
de Baixos Niveis da América do Sul (ASLLJ) ressdltando suas caracteristicas,
variabilidade, relacdo com desenvolvimento de precipitacdo convectiva, simulagoes
numéricas e suas relacbes com ondas de ROSSBY e outros fenbmenos de grande-
escala. De acordo com VERA (2002): (a) o JBN alLeste dos Andes é modulado pela
fronteira orogréfica dos Andes, que atua bloqueando e canalizando a circulagéo de leste
dos Alisios Equatoriais que penetra pelo litoral norte e nordeste do Brasil, passando pela

® Oscilaggo inercial é o movimento do ar resultante de apenas das forgas de pressio e Coriolis (inercial)
sobre um estado inicial (condicdo inicial). Neste caso, o vetor de velocidade do vento oscila em torno do
vetor vento geostrofico.
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regido Amazonica e também por circulacBes ciclénicas na baixa troposfera, tanto no
verdo como no inverno; (b) os SALLJ mais intensos sdo favorecidos por condigdes
associadas & perturbacbes ciclénicas que ocorrem durante propagacdo de trens de
ondas baroclinicas na ata troposfera (i.e., por cenérios caracterizados por sucesséo de
ondas de ROSSBY na dta troposfera entre o Pacifico Leste e a AS); (c) SALLJ
aparecem na latitude 18°S acancando 30°S na forma de jatos intensos sobre a regido do
Chaco, onde ocorrem precipitacdes por atividade de Sistemas Convectivos de
Mesoescala (SCM); (d) os SCM podem ser mantidos por adveccdo de ar tropical,
potencialmente quente e umido, via transporte pelo JBN localizado na regido % cerca
de 80% dos SCM no Centro da AS ocorrem durante periodos de intenso SALLJ com
vento de Norte; (e) 45% da precipitacdo austral de verdo sobre a Bacia do Prata pode
ser explicada pela ocorréncia de eventos de JBN; (f) SALLJ estdo associados a cavados
na média e alta troposfera sobre o Sul da AS; crista na média e alta troposfera sobre a
costa Sul do Brasil; temperatura acima da normal no Sul do Brasil, Paraguai, Uruguai e
NE da Argentina e abaixo da normal sobre o Centro e Sul da Argentina; zona
baroclinica intensa sobre a regido central da Argentina (i.e., ventos cisaham com a
altura); precipitacdo acima da normal sobre o S do Brasil, Uruguai, Sul do Paraguai e
NE da Argenting; e abaixo do normal sobre regides Norte e Central do Brasil e auséncia
de uma Zona de Convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS)™ significativa (g) a
intensificacdo de SALLJ esta relacionada a periodos de ZCAS inativa e vice-versa
(Figura 1.4).

10 Escoamento ageostréfico é dado pela diferente entre o escoamento real do ar e o escoamento
geostréfico, definido pelo vento geostrafico.

1'ZCAS é uma faixa de convergéncia dos ventos em baixos niveis sobre uma faixa que cruza a AS,
caracterizada pela sua grande extensdo e presenca de nebulosidade convectiva e precipitacdo. A ZCAS
estende-se desde a Amazonia até aregido Sul ou Sudeste do Brasil, sendo formada preferencial mente nos
meses de verdo e permanéncia por periodos que se prolongam de dias até semanas. A convergéncia dos
ventos é definida pelo padréo de ventos dos alisios de NE e pelo escoamento de ar polar de S associado a
chegada de frentes-frias. A entrada das frentes-frias aregido ao sul da ZCSA permite a organizacéo da
faixa de conveccao através do interior do continente. A persisténcia da ZCAS esta associada aos padroes
mais estaveis do escoamento de grande-escala, como bloqueios, grandes ondas de ROSSBY (no
escoamento de oeste da ata troposfera), ocorréncia de ciclones na ata troposfera sobre o Nordeste do
Brasil e aos fendbmenos de escala-global (como o El Nifio e as posi¢des e intensidade da Célula de Hadley
do Hemisfério Sul pertencente a0 movimento de Circulacéo Geral da atmosfera da Terra).
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Figura 1.4 Diagrama esquemédtico dos elementos relevantes de um intenso transporte de
umidade e caor via JBN desde a Amazbnia até a regido ao norte da Argentina, Paraguai e
Uruguai (MARENGO, 2002).

De acordo com LETTAU (1990), os JBN sobre o deserto chileno n&o podem ser
explicados isoladamente pelo mecanismo de oscilagdo inercial. A estrutura vertical
desses jatos é consistente com uma forcante térmica gerada pelo aquecimento
diferencial da superficie inclinada na face oeste da Cordilheira dos Andes. Esse
aquecimento diferencial da encosta inclinada da Cordilheira leva a formagdo de
gradientes de pressao responsaveis pela formacdo de escoamentos anabéticos de W, que
sobem a encosta ocidental dos Andes. Neste caso, a forga de Coriolis provoca o desvio
do escoamento anabético originamente de W para SW (Coriolis faz o vento girar paraa
esquerda no Hemisfério Sul e para a direita no Hemisfério Norte). Durante a noite, 0
resfriamento do ar sobre o terreno inclinado faz surgir um escoamento catabatico de
direcéo E, que desce a montanha em diregdo aos vales, mas que vai se desviando pela
acao daforca de Coriolis para definir um JBN de NE.

Modelos tedricos de desenvolvimento de JBN tem sido propostos para a
América do Sul (PAEGLE e PAEGLE, 1983). Esse tipo de modelo apresenta
antecipacdo da hora de ocorréncia do maximo do JBN em funcéo da latitude, devido ao
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a0 aumento do periodo inercial com a reducdo da latitude, isto € P=1/|f||=
V]|2Wssen(j )|| onde j ¢é a latitude e W € o vaor absoluto da velocidade angular de
rotacdo Terra, sendo W=2p/(24” 3600) (rad.s™). De acordo com esses pesquisadores,
para baixas latitudes o0 modelo tedrico prevé um méximo de convergéncia junto &
montanhas durante o periodo noturno. Contudo, na AS ha ainda dificuldade em se obter
0 conjunto existente de observacBes necessario para confirmar ou ndo essa previsao
tedrica. Para a &rea dos EUA, a hora de convergéncia maxima do escoamento prevista
por esse tipo de modelo tedrico esta em boa concordancia com a hora de méaxima
atividade convectiva noturna encontrada a N-NE da Grande Planicie. A variacdo da
hora de maximo também tem sido confirmada parcialmente por simulagdes numeéricas
de alta resoluc&o™ horizontal (~50 km) em dominio aninhado de 1800 km e assimilagdo
4-D (ZHONG et alli, 1996).

Diversos pesquisadores (PRANDTL, 1942; SAVIJARVI, 1991; ZHONG et alli,
1996; WU e RAMAN, 1997 etc) tém investigado os efeitos térmicos e aerodinamicos
da cobertura heterogénea da superficie e da inclinagd da encosta na inducdo e
desenvolvimento de JBNs, dos quais inferimos que: (a) a inclinagdo desempenha o
papel de escala para a intensidade do escoamento (anabéticol/catabatico) resultante; em
concordancia com a forma tensorial (i.e., valida para qualquer sistema de coordenadas)
da equacdo do momento escrita para um escoamento particular sobre um plano
inclinado (FITZJARRALD, 1984; FAST e McCORCLE, 1990); (b) para grandes
inclinacBes do terreno, os parametros descritores da convecgdo térmica ndo escalam
com afuncéo seno como seria esperado (SCHUMANN, 1990); (c) as heteorogeneidades
da superficie (tipo de solo, conteldo de agua do solo, presenca de vegetacdo etc
associadas a distribuicéo da precipitacdo na area e a topografia e presenca de terreno
inclinado em escala regional) podem ter um impacto importante sobre a formagdo e
manutencdo do JBN, definido o local de ocorréncia do jato, intensidade, fase e estrutura
vertical (WU e RAMAN, 1977; FAST e McCORCLE, 1990).

O papel da CLP maritima sobre o JBN foi estudado por BURK e THOMPSON
(1996) utilizando o modelo de HAURWITZ (1947) que descreve o escoamento
associado ao gradiente de pressdo de grande-escala, aforca de Coriolis e a umaforca de
pressdo de mesoescala de evolugdo tempora periddica (induzida pelo contraste térmico
continente-mar e periodo 24 horas). Desta forma puderam reproduzir a forma geral da

2 Do ponto de vista dos modelos de grande-escala.
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hoddgrafa eliptica observada sobre a costa oeste do EUA (Califérnia). Como a curva
hoddgrafa foi construida com médias horarias das componentes do vento observadas, u
e v, concluiram que a variacédo temporal ou didria da forca de pressdo de mesoescala é a
principa responsavel pela caréacter eliptico da hodografa associada a0 JBN observado
no litoral da Califérnia, ndo se tratando de uma oscilacéo inercial pura.

CHEN et alli (1997) utilizaram os dados observados no experimento TAMEX-
|OP-5 a0 sul da China e simulagdes numéricas para estudar o evento de JBN associado
a um ciclone extratropical. Seus testes de sensibilidade mostraram que o aquecimento
troposférico devido liberacdo de calor latente na area de precipitacdo, tem um papel
muito importante sobre a ciclogénese observada e sobre a intensificagdo do escoamento
de sudoeste do JBN na CLP. O aprofundamento inicial (queda da pressdo superficial)
do ciclone a sotavento e o desenvolvimento do escoamento de sudoeste em baixos
niveis sdo causados pelo movimento vertical associado achegada de uma onda curta no
campo de pressdo da ata troposfera. O JBN transporta ar quente, imido desde sua fonte
de umidade mais ao sul. O JBN a frente do centro do ciclone se intensifica pela forca de
Coriolis atuando sobre os ventos ageostroficos (que cruzam as isdbaras), resposta ao
aumento do gradiente de pressdo e é intensificado pelo aquecimento convectivo. Os
ventos ageostroficos cruzando os contornos de pressdo, proximos ao nucleo do jato
(core jet) na baixa troposfera, sdo relacionados aos ventos isalobéricos ™ que aparecem
em resposta a forcante de ar superior’®, e so intensificados pela liberacao de calor
latente. O aquecimento por calor latente resulta no aumento da espessura da baixa
troposfera sobre o ciclone de baixo nivel (ou da alta troposfera afrente da posicéo do
ciclone), define uma configuracdo ainda mais favoravel ao desenvolvimento ciclénico.
Efeitos combinados da precipitacdo e adveccdo quente a frente do centro do ciclone
excedem o resfriamento adiabdtico e aumentam o contraste térmico horizontal em
baixos niveis. A circulagdo secundéria e a conversdo baroclinica se intensificam. Esses
processos interagem de forma nao-linear levando posterioriormente a um
aprofundamento da pressdo do ciclone e também a uma maior intensificacdo do JBN
(retroalimentacdo). Os resultados observacionais e numéricos de CHEN et alli (1997)

13 Vento isalobérico em coordenadas (x,y,z,t) é um tipo de vento que resulta da ndo-estacionariedade do
campo de pressdo, sempre apontando para os nucleos negativos do campo de variacdo tempora da
pressdo (PETTERSSEN, 1956).

14 Neste caso, a aproximacdo do cavado de onda-curta em atitude que define configuragéo favoravel a
dindmica baroclinica, de acordo com a teoria quase-geostréfica (SUTCLIFFE, 1947; TRENBERTH,
1978).
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sugerem que a intensificagdo do JBN € aproximadamente relacionado a variagdo local
do gradiente de geopotencial que ocorre conforme o ciclone a sotavento da cordilheira
do Himalaia aprofunda-se e move-se para leste.

A relacdo entre nuvens e JBN é um fato observacional. De acordo com GHAN e
BIAN (1996) o que faz os JBN serem particularmente importantes na definicdo de
programas voltados ao estudo de nuvens € que diversas observacdes tém mostrado que
0s JBN desempenham um papel vital na formacéo de nuvens da primavera e veréo sobre
a Grande Planicie (MEANS, 1952; PITCHFORD e LONDON, 1962; BONNER, 1968;
BALLING, 1985, PARISH et alli, 1988). Oscilages diurnas da velocidade dos jatos
sd0 consideradas responsaveis pelos maximos andémalos e noturnos da frequiéncia de
tempestades (e consequentemente, da freqiéncia de nuvens do tipo Cb que lhes séo
associadas) observadas pelo meio-oeste dos EUA (WALLACE, 1975). Entretanto,
apesar das simulagbes do JBN da Grande Planicie dos EUA com Modelos de
Circulacdo Global (MCG) mostrarem que o JBN é um fendbmeno robusto (do ponto de
vista da realizacd numérica e de sua ocorréncia na simulacdo), 0 méximo pronunciado
de freqiéncia de tempestade associada com os JBN ndo pode ser bem simulada com
MCG (i.e., acorrelacdo ndo é bem simulada).

De acordo com GHAN e BIAN (1996), embora os MCG possam simular JBN de
forma robusta (com dta e baixa resolucéo) faham na estimativa da nebulosidade
associada a presenca do JBN. Por isso, eles levantaram a hipétese de que 0s maximos
noturnos de tempestades na Grande Planicie possam ndo estar realmente associados ao
JBN. Neste caso, a localizagdo do méximo de tempestades na regido de JBN seria uma
coincidéncia resultante de outros processos, como por exemplo, da adveccdo da
conveccao iniciada sobre as Montanhas Rochosas para leste, reaizada pelos ventos
prevalescentes. Entretanto, a questdo ndo estd fechada, desde que investigacOes
numéricas do efeito da resolucdo com MCG e das diferentes parametrizacbes de
cumulos precisam ser realizadas.

Ja de acordo com AUGUSTINE e CARACENA (1994), tanto a frontogénese
(actmulo das linhas de contornos da temperatura) como a convergéncia causada pelo
JBN a sua frente podem ser elementos chave para a formagdo e desenvolvimento dos
CCM sobre a Grande Planicie nos EUA™ (Figura 1.5).

> Provavelmente, tanto a frontogénese como a convergéncia vento-abaixo sdo sensiveis a resolucéo
horizontal dos modelos numéricos. Note-se que vaores absolutos da velocidade verticais e da
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Figura 1.5 Modeo conceitual de AUGUSTINE e CARACENA (1994) mostrando o papel da
convergéncia do vento na dianteira do BN e da zona de frontogénese na localizagéo e formagao
de um grande Complexo Convectivo de Mesoescadla. As linhas tracejadas representam as
isotermas que sdo aproximadas pela convergéncia do vento. Figura adaptada para o Hemisfério
Sul.

De acordo com AFANASYEV e PELTIER (1998) topografias de estrutura 2-D
podem induzir processos nado-lineares de instabilizacdo e jatos associados &5
instabilidades do tipo KELVIN-HELMOLTZ e KELVIN-PELTIER.

O papel do JBN no transporte regional tem sido assinalado por diferentes
pesquisadores. O efeito da dispersdo do JBN na Grande Planicie sobre nuvens de
elemento tragco foi medida durante experimento de campo nos EUA conduzido por
MORAN e PIELKE (1996a e 1996b). Neste experimento, determinaram a trgjetoria e
mediram a concentracdo de uma nuvem de tracador emitida da superficie, o que lhes
permitiu confrontar resultados numéricos de um modelo de dispersdo de particulas e os

valores de concentragéo observados.

divergéncia, obtidas com model os numéricos de mesoescala sobre uma interface de dois tipos diferentes
de superficie, aumentam com o aumento da resolucédo espacial (PIELKE, 1984)
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1.2 JBN no Brasll

No Brasil, BN noturnos tém sido observados em diversos locais, no Estado de
S30 Paulo (CARDENAS, 1990; OLIVEIRA, 1993), ao longo do vale do Rio Parana
(STIVARI, 1999); em Candiota, RS (MORAES €t alli, 1996).
Em S&o Paulo esses jatos foram observados durante 0s experimentos:
(@) RADASP-II em Janeiro de 1983 na regido de Bauru (CARDENAS, 1990)
(Tabela 1.2);
(b) Experimento Micrometeoroldgico de Iperd, composto de quatro campanhas de
observacgao: 11 a 22 de margo de 1991; 9 a 21 de marco de 1992; 28 dejulho a7

de agosto de 1992; 8 a 21 de marco de 1993, trés campanhas no periodo de

verdo e umano inverno (OLIVEIRA, 1993; MOLNARY, 1993).

Os JBNs observados na regido central do Estado de S&o Paulo foram estudados
por CARDENAS (1990) com radiossondagens tomadas em Bauru em janeiro de 1983.
Nos trés casos de estudo de JBN apresentados por CARDENAS, a méxima velocidade
variou entre 11 e 23 m s e a direcéo do vento foi de SE e NE, com o jato contido em
uma camada do jato de espessura entre 335 e 1054 m; levantando evidéncias de que os
JBN observados em Bauru se estendem horizontalmente por todo o Planalto Paulista e
de que estéo associados aoscilacdo inercial.

CARDENAS (1990) descreveu detalhadamente trés JBN noturnos observados
nos dias 24, 25 e 27 de janeiro de 1983, em Bauru, durante o projeto RADASP 1. Neste
pegueno intervalo de tempo (trés dias), duas frentes frias passaram por Sdo Paulo.
Deste ponto de vista, 0s jatos de baixos niveis observados no estudo de Cérdenas podem
ser considerados como uma resposta efetiva (acelerada) do campo de vento da CLP, por
conservacao de massa, & frentes-frias que se sucederam.

Os JBN noturnos formaram-se e desenvolveram-se, dois no periodo pos-frontal
e um no periodo préfrontal. Jatos pds-frontais apresentaram direcdo média de SE
(muito préximo a zona frontal) e giro horario do vento com a altura (i.€, adveccado fria
geostrofica inicialmente), e o jato pos-frontal de CARDENAS apresentou direciio média
de NE, com giro horario do vento na vertical (adveccéo fria geostréfica). Neste caso, as
frentes-frias ndo passaram diretamente sobre o interior de S&o Paulo no periodo, mas

tiveram trgjetérias litoraneas, permitindo que o prolongamento da é&rea da ata presséo
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polar do oceano, sobre o litoral, até o interior de SP. CARDENAS mostra aimportancia
da entrada da crista de alta pressdo (vista na carta de superficie) sobre a regido central
do Estado de S&o Paulo.

A penetracdo da crista em SP, com circulagdo anticiclonica e ventos de NE, cria
um cenario de grande-escala que é favoravel aoscilacdo inercial dos ventos na parte da
CLP que desacopla durante a noite, € a0 mesmo tempo indica o afastamento do sistema
frontal para 0 Oceano Atlantico, permitindo a penetracdo de nova frente-fria pelo litora
sul do Brasil. Portanto a projecéo da crista de alta pressdo desde o litoral por sobre o
inteiror do Estado de S0 Paulo caracteriza a transformagdo da massa de ar polar,
originalmente fria e seca, para quente e estaticamente instavel.

Nestes casos, 0 JBN desenvolve-se em resposta a (a) oscilagcdo inercial, (b)
baroclinicidade de mesoescala, isto €, ao gradiente de pressdo originado do aquecimento
diferencia do aclive do Planalto Paulista, no inteiro, () ao desacoplamento noturno da
camada residual, acima da inversdo de superficie, (c) baroclinicidade sinética, isto €, ao
padréo de circulagcdo de grande-escala com penetracéo da crista de alta pressdo, em
superficie.

A baroclinicidade de grande-escala esta associada ao gjuste do vento geostréfico
com a atura (i.e., ao vento térmico). Um cend&io sinético pos-frontal estava presente
durante as duas primeiras ocorréncias de JBN anaisadas por CARDENAS. Nestes
casos, havia adveccdo de ar quente nos niveis abaixo do maximo do jato; e fria acima
do maximo. Esta estrutura de adveccdo promove instabilidade termodinémica, o que
poderia originar tempestades no interior. Por outro lado, a advecgdo quente nos baixos
niveis tende a aquecer a massa de ar fria na retaguarda frontal.

Diagramas da oscilacdo inercial do escoamento associada ao vento geostrofico e
vento médio na CLP ao final da tarde sGo mostrados na Figura 1.6, para condi¢des
iniciais similares &uelas encontradas na camada residual durante o Experimento
RADASP-II (Tabela 1.2) em Bauru-SP. Da andise dessa figura, entende-se que a
oscilacdo inercial, tomada isoladamenta, ndo é suficiente para explicar as intensidades
dos JBNs observados durante o periodo considerado (24 a 27 de janeiro de 1983), pois 0
periodo inercial de 30 h é muito longo comparado a duragdo da noite (12 h) e a
intensidade do vento resultante ao final da noite devido aoscilacdo inercia € menor do
gue a observada em dois dos trés eventos considerados. Neste caso, outras forcantes
associadas tanto a superficie, atopografia e a forcante de maior escala precisam ser
consideradas e investigadas. A variagdo da direcdo do vento observado, & 24 h em
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Bauru, na sequiéncia de dias, € possivelmente mais associada a passagem da crista de

Alta Pressdo pelo Estado de S&o Paulo (Figura 1.6 d) do que a oscilagdo inercial do

vento.
Data Situacdo Altitude do Velocidade Espessura | Velocidade Direcéo
(00:00 HL) sinética maximo (m) maxima daCamada | doVento (graus) do
(m)onde | Geostréfico Vento
(ms? (ms’) em | Geostréfico
v > 10ms?! 850 hPa | em 850 hPa
24/01/1983 | Cristade alta 1050 m 23 SE 1054 7 100-ESE
pressdo da advecgao
JBN pos- AltaPolar a0 (400 m quente
frontal Sul de Bauru acimada abaixo e
superficie) friaacima
do maximo
Passagem
frontal
25/01/1983 | Cristade alta 1200 14 SE 1110 7 120-ESE
pressdo da advecgao
JBN pos- AltaPolar a0 (550 m quente
frontal Sul de Bauru acimada
superficie)
26/01/1983 Passagem
frontal
27/01/1983 | Cristadealta 2110 11NE 335 7 50-NE
JBN pré- pressdo da advecgdo
frontal Altado (1460 m fria
Atlantico Sul acimada
ao Norte de superficie)
Bauru

Tabela 1.1 Parametros significativos dos JINB observados durante projeto RADASP/1993. A
atitude de Bauru é aproximadamente 650 m. Dados compilados de CARDENAS (1990).

CARDENAS caracteriza a evolugdo dos JBN noturnos segundo trés estégios

denominados estégio inicial, maduro e de dissipacéo.

No caso de origem baroclinica no Estado de Sdo Paulo, também a brisa maritima

pode gerar um jato de NE no parte oeste da célula convectiva (Figura 1.16). No caso da

célula convectiva associada aencosta do Planalto Paulista, um jato de SW se estabelece

na parte leste da célula. Todos estes mecanismos sdo modulados pelas condicbes

sindticas.
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As observacbes redizadas em Iperé durante as campanhas de medidas
(OLIVEIRA e SAKAY, 1991, 1992; OLIVEIRA, 1992, 1993;  etalli, 1994; et
alli, 1995) indicaram a existéncia de um ciclo diurno no campo do vento em superficie,
com ventos de NW durante parte do dia e de SE durante parte de noite (Figura 1.7).
Como o Planato Paulista possui uma inclinagdo aproximada de 1:1000 km:km para
Noroeste (Figuras 1.8 e 1.9), foi levantada a hipétese de que parte desse regime de
ventos poderia estar associada a uma circulagdo térmicainduzida pela topografialocal.

Esta hipétese foi testada numericamente por KARAM (1995) demonstrando que
ainclinagdo da topografia do interior do Estado de Sdo Paulo (Figura 1.9) é suficiente
para manter uma circulagdo local com ventos de NW (vento anabdtico) durante o dia e
SE (catabético + giro antihorério do vento anabatico) na CMR durante a noite. Neste
trabalho, foi utilizada a versdo hidrostatica do modelo TVM, o que limitou a sua
aplicacdo a regides compreendidas entre as longitudes 52° e 48°W, onde a topografia

regional ndo é acidentada (apenas onduld) e inclina-se suavemente (Figura 1.9).

Outras simulagdes numéricas 3-D, realizadas com a versdo hidrostética e néo-
hidrostatica, do modelo TVM tém confirmado o papel relevante da topografia sobre a
circulacdo do interior paulista, dando suporte adicional a hiptese de que o €feito
térmico da topografia inclinada do Planalto Paulista é realmente capaz de sustentar uma
circuacd na CLP (KARAM e OLIVEIRA, 1998, KARAM et alli, 2001).
Adiciondmente, essas simulaces mostram circulagbes associadas a geracdo e
manutencdo de JBN noturnos de direcdo SE em superficie, que se estendem sobre o
Planato Paulista, em uma camada de profundidade comparavel aatura da CLP.

MOLNARY (1993) identificou JBN na regido de Iper6, com intensidade
variando de 5 a 10 m s” e atura entre 100 e 500 m. Um modelo numérico de trés
camadas foi utilizado por MOLNARY para mostrar que esses JBN podem ser
explicados em termos do efeito de oscilagdo inercial, quando a condi¢cdo inicia do
escoamento é definida de forma apropriada.

Os JBN observados em Iperd sdo muito mais baixos do que os observados por
CARDENAS (1990) em Bauru e menos intensos. Na Figura 1.10 sfo apresentados os
perfis verticais de velocidade e diregdo observados durante o experimento realizado em
margo de 1993, em Iperd. O JBN nesta noite se formou em torno de 400 m a1 h (hora
local), com intensidade de 9 m s”, permanecendo estavel até & 8 h. Na atura onde

ocorre a maxima velocidade, 0 JBN mostra-se de E, durante todo o periodo; enquanto,
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nas camadas mais proximas da superficie a direcéio do escoamento é SE. A maior parte

do cisalhamento direcional esta concentrada entre os niveis 200 e 300 m.

(Ug, Vg) (M sY

(U, V)lgh (m S_l)

(U, V)24h (m S_l)

dia23 dejaneiro (-5,2; 52) (1,0; 3,0) (-14,2; 2,2)
dia24 dejaneiro (-5,0; 5,0 (-2,5; 2,5) (-10,2; 5,9
dia 26 dejaneiro 4,7, 4,7) (2,0, -2,5) (-4,6; =3.9

Tabela 1.2 Componentes do vento geostréfico e de vento médio, para o nivel de pressao de 850
hPa, observados a0 final da tarde e ameia-noite associados ao desenvolvimento do JBN de trés
dias de janeiro de 1983, durante o Projeto RADASP em Bauru (Fonte de dados. Figura 4.3 e
Tabela3 de CARDENAS,1990).

Os JBN com caracteristicas similares foram observados em todos os quatro
experimentos realizados em Iperd: dois casos em marco de 1991; um caso em marco de
1992 e dois casos em marco de 1993 e dois casos em Julho de 1992. Deve ser ressaltado
gue a fregiiéncia dos JBN pode ser bem maior do que a registrada em Iperd, pois as
observaces de baldo cativo sO puderam ser efetivadas quando a velocidade do vento
erainferioral0 ms™.

Comparando as observacbes com resultados de um modelo de fechamento de
segunda ordem, OLIVEIRA et alli (1995) mostraram que estes JBN podem ser
explicados em termos de um gradiente horizontal de pressdo de 0,25 mb / 100 Km,
orientado na direcdo NW-SE, provavelmente induzido pelo aquecimento diferencial da
CLP devido ainclinacdo do Planalto Paulista.

A Figura 1.10 apresenta um dos JBN observados em Iperé durante as
Campanhas Observacionais. Os perfis verticais apresentados sdo resultado de uma
metodologia de interpolacdo conjunta dos dados observacionais (i.e., dados de bal&o-
cativo, dados de superficie tomados em torre e dados de grande-escala). Nesta figura,
pode-se observar a estrutura vertical tipicado JBN em Iperd. Durante o periodo noturno
nota-se que:

(1) 0 BN intensifica-se;

(2) adturada velocidade méaxima ascende para atingir 400 m & 8 h;
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(3) a espessura da camada do jato aumenta e também sua capacidade de transporte
de escalar, umidade, calor e momento;

(4) o cisalhamento direciona da velocidade do vento aumenta a medida que o JBN
seintensifica;

(5) o cisahamento direciona do vento € menor junto a superficie onde o
cisalhamento do médulo da velocidade do vento é muito intenso (i.e., da ordem
de 0,08 sH).

Diversos pesquisadores tém destacado o papel datopografia no Estado de S&o Paulo
na geracdo e sustentacdo de céulas de circulacdo direta em mesoescala no Estado de
S0 Paulo. Para KARAM (1995), o JBN observado na regido de |perd sobre uma regido
de suave inclinagdo topografica correspondente a parte oeste da bacia do Rio Parana
estd associado a uma circulagdo secundaria com ventos de sudeste, resultante da
oscilacdo inercia do ramo inferior da circulagdo desacoplada no periodo noturno. Esta
hip6tese encontra embasamento no conjunto de evidéncias observacionais e numéricas.

Este trabalho investiga os efeitos da célula de circulacdo associada a brisa
maritima e aescarpa da Serra do Mar sobre 0 JBN observado em Iperd. Neste caso, 0
objetivo é entender os mecanismos de geracdo e sustentacdo dessa circulacdo
atmosférica, induzida por contrate térmico e aerodinmico da superficie, considerando

seu papel sobre a dindmica do JBN observado em |peré.
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(d) Presenca de crista de alta presséo

Figura 1.6 Representacdo da oscilagdo inercid do vetor velocidade do vento no nivel de
presséo de 850 hPa, em Bauru, na noite entre os dias (a) 23 e 24; (b) 24 e 25 e (C) 26 e 27 de
janeiro de 1983. Apresenta-se na figura os vetores correspondentes ao vento geostrofico (vg); a
velocidade do vento & 18 h (vig) € & 24 horas (V24), conforme observados em Bauru (circulos
pequenos abertos). O conjunto de circulos pequenos preenchidos, distribuidos ao longo da
circunferéncia da oscilagdo inercial, representam posices sucessivas da ponta do vetor
velocidade, tomadas em sentido anti-horério e intervaladas de uma hora. O quadro (d)
representa 0 escoamento associado apresenca da Crista de Alta Pressdo no Estado de Séo Paulo.
Um quarto do periodo inercid (P/4) corresponde a 7,5 h em Bauru.
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Figura 1.7 Evolu
durante a terceira e quarta campanhas de medidas, realizadas em julho de 1992 e marco

de 1993. Observagoes efetuadas com umatorre de 10 m (T) e por Baldo Cativo (B).
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Figura 1.8 Isolinhas do contorno topografico para uma area contendo as regifes Sudeste, Sul e
parte da regido Centro-Oeste do Brasil, mostrado em intervalos de 200 m. A linha mais espessa
mostra a fronteira politica do Estado de S&o Paulo. Os quadrados concéntricos na posicao
geogréfica de Iper6, SP (47,65 °W; 23,40°S) apresentam lados de dimenséo aproximada 1500,
800, 400 e 100 km correspondentes aos dominios das simulages numéricas. A linha ST indica
a orientacdo do corte vertical datopografia apresentada na Figura 1.9 (adiante).
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Figura 1.9 Secdo transversal na topografia da regido sudeste do Brasil ao longo da Corte ST
(Figura 1.8), onde se destaca a locadlizacdo do Litoral Paulista (A); Serra do Mar (B); do
municipio de Iper6 (C); da calha do Rio Parana (D) e das planicies, igarapés e igap6s do
Pantanal (E).
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Figura 1.10 Exemplos dos perfis verticais de (a) velocidade e (b) direcdo do vento associados a
ocorréncia de um JBN em Iperé-SP, na noite do dia 12 para 13 de marco de 1993, durante o
periodo da Quarta Campanha Micrometeorol 6gica.
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1.3 M ecanismos Geradores

De acordo com KRAUS et alli (1985) entre os fendmenos associados aos JBNs

encontram-se: (i) baroclinicidades de escala sindtica associadas aos sistemas de tempo;
(i) baroclinicidades associadas com terrenos inclinados; (iii) frentes, (iv) aceleractes
advectivas; (v) bifurcagbes, candizagbes e confluéncias ao redor de barreiras
montanhosas, (vi) brisas maritima e terrestre; (vii) ventos de vale e montanha e (viii)
escoamentos inerciais. Um ou mais dessas causas podem atuar conjuntamente para a
formacgéo e/ou sustentacéo de um JBN.

M ecanismos de ger acao:
(a) Oscilacdo inercial;

(b) Aquecimento diferencial datopografia inclinada;

(c) Conservacdo da vorticidade potencial;

(d) Gradientes de pressdo de mesoescala devido aos gradientes horizontais (E-W)

dataxa de resfriamento radiativo e umidade do ar da CLP;
(e) Efeitos de grande-escala (divergéncia em 200 hPa associada ao JAN);

(f) Efeitos mecanicos da topogr afia: bloqueios, canalizages e acel eracoes.

A seguir, descreve-se detal hadamente esses mecanismos de geracéo:

Oscilagdo inercial. Mecanismo proposto por BLACKADAR (1957), ocorre
guando a aceleracdo do vento na CLP esta apenas sujeita aforca do gradiente de presséo
e a forca de Coriolis, implicando que a componente ageostréfica do vento oscile
inercidlmente ao redor do vetor do vento geostréfico, definindo o circulo inercial
(Figura 1.11 a). Neste mecanismo supde-se 0 desenvolvimento do jato em um periodo
correspondente ametade do periodo inercial P = ¢f ¢* (p.g., DUTTON, 1995), onde f é
o0 parametro de Coriolis (f @-5,8 10 s para latitude de S30 Paulo). Para Iperd, pela
oscilagdo inercial 0 maximo do JBN se desenvolveria apds 15 h (um periodo longo
considerado longo demais se comparado aduracéo da noite);

Efeitos topograficos. A topografia apresenta dois tipos de efeitos. mecanicos e
térmicos. Entre os efeitos mecanicos destacam-se: a canalizacéo; o bloqueio associado
& barreiras (Figura 1.12); aos pontos de estagnacao associados aconversdo de energia
cinética em potencial; a formacdo de ondas de gravidade e de sotavento; a zona de
guebra de onda; a aceleracdo vento-abaixo por efeitos ndo-lineares e ressonancia (neste
caso, que a extensdo horizontal do jato esta associada alargura do vale); a blogueios
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topograficos, a pontos de estagnacdo do escoamento e aaceleracdo do escoamento sobre
montanhas, como aqueles que podem ser descritos pela equacdo de BERNOUILLE®,
i.e., escoamentos POTENCIAIS que sd muito importantes sobre topografia complexa
(Figura 1.11 b). Entre os efeitos térmicos destacam-se 0s escoamentos resultantes dos
ventos catabaticos e anabéticos, i.e., associados a brisa de montanha-vale e de vae-
montanha, respectivamente.

Efeitos baroclinicos. Esses efeitos baroclinicos ocorrem devido ao contraste
térmico que se estabelece entre: terra-agua, vale-montanha (Figura 1.14), solo Umido e
solo seco, devido variagdes da cobertura vegetal e apresenca de massas de ar diferentes
na dianteira e retaguarda das frentes-frias entre outras possibilidades. No caso das
frentes-frias que se propagam de SE para NW sobre a AS pode-se identificar
tipicamente trés jatos: dois JBNs e um JAN através de um corte vertical de coordenadas
(Y, 2). Na estrutura do escoamento frontal, ha ventos de NW adianteira e ventos de SE
na retaguarda da frente-fria para as camadas de ar mais proximas da superficie. Acima
(abaixo) da zona frontal (i.e., do plano muito inclinado que separa as massas de ar friae
guente, que apresenta inclinacdo da ordem de 1:500), o jato frontal se forma de NW
(SE) (MALONE, 1951). No caso de jatos associados a frentes-frias, a atitude do
maximo depende das caracteristicas especificas da frente-fria (WHITEMAN et alli,
1997) e das esteiras transportadoras'’ (BROWNING, 1982 e RAY, 1986), mas pode
existir uma relacdo entre a distancia até a zona frontal em superficie e a altura do
maximo do JBN na retaguarda da frente-fria.

Transporte meridional de vorticidade potencial e escoamentos que impingem
montanhas. WEXLER (1961) estabeleceu uma descricdo simples e qualitativa para o
JBN das Grandes Planicies baseando-se na conservacdo da vorticidade absoluta; que
tem dsido freqlentemente empregada para explicar as variagdes do cisalhamento
horizontal e curvatura de correntes movendo-se nas direcBes sul-norte. "Se (f+z)/D é

constante para uma coluna individual que se move para norte, entdo conforme f, o

16 A equaggo de BERNOUL LI ao longo de uma linha-de-corrente pode ser escrita como

W=UZ—- (2Dp/ro + N? h?)
onde Dp ¢é a diferenca de pressdo entre o ponto (x,y,z) € 0 ponto na mesma elevacdo mas longingquo de
coordenadas (¥, ¥, 2); N é a freqiiéncia de BRUNT-VAISALA; Uy(z) velocidade no ponto distante
vento-abaixo onde a densidade hidrostética é dada por r =ro (1 —z N?/ g) e h é 0 deslocamento vertical
da superficie de densidade acima da superficie h(x,y,z) que sobre a superficie do terreno coincide com a
topografiah, isto & h(x,y,z) = h(x,y) (SMITH, 1989).
1 As esteiras transportadoras s30 identificadas num sistema de coordenada isentrépica (q cte)
lagrangiano, i.e., colocado sobre o centro de baixa da frente-fria que se desloca.
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parametro de Coriolis, aumenta com o aumento da latitude, z, a vorticidade relativae D,
a espessura da coluna de ar, precisa diminuir. Se D mantém-se constante, a coluna
precisa adquirir mais vorticidade anticiclonica relativa a Terra. Se esta € convertida
principalmente em cisalhamento anticiclénico, entdo havera desenvolvimento de uma
corrente de escoamento com altas-velocidades na fronteira oeste do escoamento, junto
& montanhas impingidas pelo escoamento. De acordo com WEXLER, amedida que a
corrente de ar se aproxima da fronteira montanhosa a velocidade meridional aumenta
exponencialmente; a espessura da camada diminui com a raiz quadrada da disténcia,
desde que o fluxo de massa torna-se nulo no limite da montanha, apresentando um
méximo acerca de 140 km de sua fronteira, diminuindo com a distancia do limite oeste.
Para KRISHNAMURTI e WONG (1979), esse mecanismo pode explicar a aceleracdo
do escoamento do jato equatorial na Somélia (NE da Africa), resultante do escoamento
inicial meridional, que transporta de sul para norte uma coluna de ar oriunda do
Anticiclone do Oceano indico. O escoamento cruza o Equador, tendo as montanhas da
Africa oriental servindo de fronteira topogréfica a oeste. O jato resultante, ao norte do
Equador, que apresenta curvatura ciclonica transporta parte do ar maritimo que vai
alimentar a Mons&o durante o verdo indiano.

O efeito do blogueio das Montanhas Rochosas sobre a conservacdo da
Vorticidade Potencial (VP) de uma parcela de ar que se desloca desde a regido do Golfo
do México até o Oklahoma e Kansas sobre os EUA esta representado na Figura 1.13.
Como se pode considerar, por hipétese, que fu/fy @0 ao longo das Montanhas
Rochosas (alinhadas na diregdo S para N) e como a VP é definida por VP=(f+u/fly—
v/1x)/Dg = constante tem-se com o deslocamento das parcelas de ar de S para N um
aumento de f que ocorre simultaneamente a uma reducéo de fv/fx. Essa reducéo de
dv/dx pode implicar em dois efeitos. (a) em um forte cisalhamento da velocidade do
vento (i.e,, ventos mais intensos ocorrem a Oeste, junto & Rochosas) ou (b) uma
curvatura ciclénica do escoamento (i.e., um giro hor&rio para o0 Hemisfério Norte). De
acordo com SCHAEFER (1982), o efeito da conservacdo da VP tem importancia
menor, podendo aumentar a amplitude da oscilagéo diurna do vento na CLP entre 10 e
20%.

Complexos Convectivos (CCM). O escoamento na CLP se acelera em direcéo a
area apresentando queda de pressdo, esta Ultima associada ao desenvolvimento noturno
do CCM (Figuras 1.5 e 1.15);
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Outros. Destaca-se a aceleracdo do vento que passa por vaes estreitos ou
afunilados (como ocorre em certos vales dos Paises Nérdicos). O escoamento que
impinge uma cadeia de montanhas passa pelos vales. Neste caso, 0 valor e a constancia
do vento de escala sindtica € importante na definicéo de JBN localizados, assm como a
pista de vento (fetch) sera responsavel pela duracdo do fenémeno.

A Tabela 1.3 apresenta critérios de classificacdo de JBN encontradas na
literatura. Entre os critérios existem agueles (a) baseados somente na intensidade e
altura do méaximo (STULL, 1988; WHITEMAN et alli, 1997 e BONNER, 1968) e (b)
aqueles baseados tanto no valor e dtura do maximo como também na presenca de
cisalhamento direcional (OLIVEIRA e FITZJARRALD, 1993, 1994). O critério do
cisalhamento direcional foi utilizado pelos pesquisadores citados para classificar JBN
sob condi¢des ambientes intensamente convectivas da Amazonia.

Para UCCELLINI e JOHNSON (1979), os efeitos néo-lineares ocorrem
simultaneamente a queda de pressdo no ciclone extratropical devido ao aguecimento
diabatico da troposfera média por precipitacdo e a queda (aumento) da pressdo em
baixos (altos) niveis. O acoplamento do JAN e do JBN pode se dar através de uma
circulacdo secundaria que se estabelece no plano perpendicular ao eixo do JAN (Figura
1.15).

1.4 Objetivos

Neste trabalho utiliza-se a versdo ndo-hidrostética do modelo de mesoescala,
denominado TVM, para smular as circulagfes induzidas e modificadas pela topografia
no interior do Estado de S&o Paulo e determinar 0 seu papel naformacéo dos JBN.

De acordo com DUTTON (1995), a utilizagdo de modelagem permite organizar
e documentar o conhecimento; revelar as relagOes entre causa e efeito; testar
conhecimentos; revelando questfes para pesquisa e observacdo; predizer mudangas na
estrutura de forgantes ou variagdes dos parametros essenciais e prever 0 comportamento
evolucionério da atmosfera
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Utilizaese também uma rotina lagrangiana de dispersdo de particulas para

determinar o papel dos JBN sobre o transporte de curto e médio alcance de um poluente

inerte, emitido continuamente por uma fonte pontual localizada na superficie.

TIPO

CRITERIO DE CLASSIFICAGAO

REFERENCIA

Definido de
forma
pragmatica

Quando se encontra um maximo relativo na estrutura vertical
da velocidade do vento com intensidade maior que 2 m s*
nos primeiros 1500 m da atmosfera acima da superficie.

STULL (1988: cap. 12)

JO

Vmax 2 10ms- e (Vméx -V3 km) 35 ms'l

WHITEMAN et dli (1997)

JI

JlI

Vmax 2 16 ms- e (Vméx -V3 km) 38 ms'l

JII

1

Vinex 3 12 mS? @ (Viex -Vaim) 3 6 ms?
1
1

Vinex 2 20 st @ (Vex -Vakm) 3 10 ms?

BONNER (19684)

Ji

Presenca de cisalhamento direcional (anti-horario)

Vmax = 226 ms?

Zma = 100 m (camada de 500 m)

1.[(V/V) @(vlkm B vmélx ) ~; 1 3 0- p/
T2 |V - V 500 500

Camada rasa. Rotacao horéria com direcdo N asuperficie a

Leste a 600m. Escoamento perturbado pela circulagdo dos

sistemas locais (brisa fluvial). O rio esta localizado a Sul do

ponto de observacao. Em geral, a maxima velocidade do JBN

€ observada pela manha. JBN caracteristico da estagdo seca.

2 —1
(rad m™)

méx|

J2

Auséncia de cisalhamento direcional apreciavel.
Vs = 10 215 ms*!
Zmax = 400 2600 m

(Vlkm B Vméx)
|V1km -V
Camada profunda. Direcdo do escoamento: Leste
Escoamento pouco perturbado pelos sistemas locais €
influenciado pelos sistemas da bacia Amazénica (penetragcdo
de Leste das linhas-de-instabilidade tropicais). Em geral, tais

JBN sdo observados a noite. JBN caracteristico da estacéo
Umida.

direcdo = » p B2 (rad).

méx|

OLIVEIRA e
FITZJIARRALD
(1993-1994).

Tabela 1.3 Critérios de classificacdo parajatos de baixos niveis.
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Figura 1.11 Representacdo de dois mecanismos de aceleragdo do escoamento devidos:
(a) aoscilagdo inercial da estrutura vertical do vento médio na CLP para Hemisfério Sul
e (b) aintensificagdo do gradiente da funcdo de corrente de um escoamento potencia
(ndo-divergente) sobre um obstéaculo pelo efeito de BERNOUILLE.
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Figura 1.12 Efeito mecénico de bloqueio e canalizacdo associado aos alisios que
penetram pelo litoral brasileiro pela regido amazénica, alcancando a barreira topografica
da Cordilheira dos Andes.

ANDES

N f menor

\ Nt

Figura 1.13 Efeito do blogueio das Montanhas Rochosas nos EUA sobre a conservacao
da Vorticidade Potencial (VP) de uma parcela de ar que se desloca desde a regido do
Golfo do México, passando pelo Texas, até o Oklahoma e Kansas (MOORE, 2002).
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Figura 1.14 Representacdo do efeito do aquecimento diferencial da CLP sobre terreno inclinado
da Grande Planicie a leste das Montanhas Rochosas (EUA), em mesoescala, mostrando as
isolinhas de velocidade do vento associadas a0 JBN noturno (HOECKER, 1963; McNIDER e
PIELKE, 1981). Inicidmente, ao fina da tarde, o vento sopra de Leste, da planicie para a
montanha. A seguir, gira em sentido horario sob a acdo da forca de CORIOLIS, i.e., para direita
no Hemisfério Norte, resultando em um JBN de componente Sul.

ALTA PRESSAO /~

b

BAIXA PRESSAO

Figura 1.15 Acoplamento de um JAN (flecha branca) e de JBN (flechas verde ou azul) nas
regides de entrada e saida do JAN, respectivamente, efetivada por circulagbes secundarias
ageostréficas, entre a alta e a baixa troposfera (linhas tracejadas) em planos perpendiculares ao
eixo do JAN. O lado equatoria (polar) da entrada (saida) do JAN apresenta divergéncia, o que
induz movimentos verticais ascendentes compensatérios na troposfera média. O grafico origina
de UCCELLINI e JOHNSON (1979) foi adaptado para o Hemisfério Sul.
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A estrutura dindmica da CLP no Estado de Sdo Paulo é também afetada pela
brisa maritima a leste; por circulagdes induzidas pela topografia complexa (anabética,
catabatica, canalizacdes) e pelo JBN. Esses fendbmenos concentram-se na CLP e,
portanto, para serem simulados numericamente pelo modelo de forma adequada e
integrada é necess&rio considerar-se o papel da resolucdo na representacdo da estrutura
vertical e da extensdo do dominio espacial associados a esses fendmenos. Portanto, a
primeira questdo a considerada nesta pesquisa foi: qual € a resolucdo espacial necessaria
e adimensdo do dominio parasimular de forma adequada estes fenbmenos?

Uma vez respondida esta primeira questdo; investiga-se a origem do JBN
observados no Estado de S&o Paulo e testa-se duas hip6teses com respeito aformacdo
desses BN (Figura 1.16), considerando-o como uma:

(1) Oscilacdo inercial do ramo continental da brisa maritima que desacopla da superficie
durante a noite (e que avanga sobre o interior) e

(2) Oscilagdo inercid do ramo oriental da célula convectiva do Planalto Paulista que
desacopla da superficie durante a noite.

Determinada a origem dos JBN, a proxima questéo abordada nesta pesquisa foi:
qua o papel dos JBN na trgetéria de um poluente inerte emitido continuamente por

uma fonte pontual na superficie?

Circulacio dabrisamaritima

Circulagfo valemontanha
* )

-

JEN de 5E JEN de NE

Figura 1.16 Modelo conceitual das céulas de circulagdo no Estado de Séo Paulo.
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1.5 Justificativa do Estudo

As principais motivacdes deste estudo séo:
A meteorologia da regido de Iperé ndo € bem conhecida, especiamente do
JBN;
Ha uma fonte de radionuclideos localizada no Centro Experimenta
ARAMAR (CEA) daMarinha Brasileirg;

Os BN podem ser induzidos por vérios mecanismos, muitos deles de escaa
espacial menor ou igua aresolucdo espacia dos modelos de previsdo de grande-escala
(i.e., tipicamente 100 km). Entretanto, a previsdo precisa dos JBN seria muito desgjavel
porque sdo fendmenos: (a) que podem ocorrem de forma simulténea ou mesmo preceder
tempestades severas’; (b) que tém grande efeito sobre a dispersd de poluentes
atmosféricos, () que afetam a dindmica de incéndios florestais e (d) que se
interrelacionam com processos de ciclogénese dos sistemas convectivos de mesoescala.

Os JBNs sdo elementos importantes no entendimento das circulagdes induzidas
na baixa atmosfera. De acordo com WHITEMAN (1997), na Grande Planicie dos EUA,
os JBN transportam vapor de agua e calor até a regido de formagdo de tempestades,
induzindo seu disparo na regido de convergéncia do vento localizada afrente do jato
(BONNER, 1968a e 1968b). O JBN também contribui para definir um cenario de
circulagbes atmosféricas favoraveis ao desenvolvimento de Linhas de Instabilidade (L1).
Neste caso, € comum que essas LI se alinhem em padrdes perpendiculares adirecdo do
eixo do jato.

Diversos estudos mostram o papel dos JBN no desenvolvimento de sistemas de
precipitacéo convectiva localizada (WU e RAMAN, 1998). Por exemplo, 0s complexos
convectivos de mesoescala (CCM), que também sdo fenbmenos categoricamente
noturnos, ocorrem em associacdo a um JBN que transporta ar potencialmente instavel
oriundo do lado equatorial e a um JAN que da suporte a uma circulagéo divergente na
alta troposfera. A interacdo entre o JAN e 0 JBN resulta em uma circulagdo secundéria
ageostréfica no plano vertical (y,z), normal ao eixo do JAN e tangente ao eixo do JBN.

'8 Dado o que ocorre no centro-oeste dos EUA.
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Enquanto muitos tém enfatizado o papel da CLP na formacdo dos JBN da
Grande Planicie dos EUA, p.ex., UCCELLINI e JOHNSON (1979) explicam-no em
relacéo ao desenvolvimento sindtico do ciclone extratropical, ou sgja, da ciclogénese
gue ocorre a sotavento das Montanhas Rochosas nos EUA, em associagao aos efeitos da
nado-estacionariedade do campo de pressdo. O padréo de vento isalobarico € similar ao
padréo do vento ageostréfico que cruza as isopletas de geopotencia para area do jato,
exceto na regido de saida e entrada do JAN. Neste Ultimo caso, os ventos ageostroficos
S0 aparentemente causados pelo termo advectivo-inercial, associado (a) & variagdes
da velocidade do vento ao longo do eixo do jato e (b) a curvatura do escoamento
(UCCELLINI e JOHNSON, 1979; SHAPIRO e KENNEDY, 1981).

Outro impacto do JBN é sobre escala de dispersio regiona e local, que modifica
atrgetéria, a difusdo e aforma da pluma. Neste caso dois fendmenos podem atuar: (1) o
cisahamento do vento médio dentro do jato age sobre a varidncia de posicao das
particulas aumentando a dispersdo na horizontal ao longo do eixo do jato (SAWFORD,
1999) e (2) a turbuléncia gerada por instabilidade hidrodinémica associada a pontos de
inflexéo do perfil vertical de vento do JBN (LANDAHL e MOLLO-CHRISTENSEN,
1986).

A presenca de JBN € um fator de aumento do potencial de risco e periculosidade

de incéndios florestais. Incéndios que ocorrem em condic¢des de intenso cisalhamento
do vento freglentemente se tornam incontrolaveis. Para simular numericamente
incéndios florestais, CLARK et alli (1996) tém acoplado modelos numéricos da CLP a
modelos de incéndios. Seus resultados mostram nd&o somente a capacidade desses
model os de descrever importantes caracteristicas dos incéndios observados na natureza,
como também destaca o papel do termo solenoidal do balanco de vorticidade horizontal.
A presenca de ventos fortes e/lou JBN é capaz de incrementar o incéndio, pois a
turbuléncia gerada e os ventos intensos podem deslocar eficientemente o material ainda
guente e ndo rescaldado.

Os JBN também podem ter papel destacado na polinizagdo regional, na
disseminacdo de pragas agricolas e de seus vetores bioldgicos (p.g., insetos), devendo
ser levados em conta na definicdo das estratégias de Manejo Integrado de Pragas (MIP)
agricolas. Os jatos na baixa troposfera também sdo rotas naturais de migracéo de aves,
moscas, mariposas etc (IRWIN, 1999; GAGE et alli, 1999; WESTBROOK e ISARD,
1999; AYLOR, 1999; BYRNE, 1999; SHIELDS e TESTA, 1999 e JEGER, 1999).
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Durante o periodo noturno, a presenca de JBN pode gerar turbuléncia,
implicando em mistura, transporte de momento na vertical e rgjadas em superficie
(CARDENAS, 1990).

Uma caracterizacdo detalhada do JBN observado no Estado de S&o Paulo pode
contribuir para um melhor entendimento:

(@) das circulacbes atmosféricas sobre terreno complexo da regiéo;

(b) do processo de dispersdo de poluentes no interior do Estado de S&o Paulo;

(c) do mecanismo de disparo de tempestades no interior;

(d) dos processos associados ao aparecimento de rgjadas noturnas em superficie.
Em Ultima andlise, os resultados obtidos podem contribuir para:

(1) melhoria da previsdo de tempo em mesoescala e

(2) maior compreensdo dos efeitos das circulagdes locais do Estado de S0 Paulo

sobre a dispersao de poluentes atmosf éricos em escala regional.

1.6 Contetido dos Capitulos

O Capitulo 2 descreve a metodologia aplicada & observacdes disponiveis e o
modelo numeérico utilizado. Os resultados observacionais sdo discutidos no Capitulo 3.
Os resultados numeéricos sdo mostrados no Capitulo 4. Os impactos do JBN de Iperd
sobre a dispersdo de poluentes no Estado de S&o Paulo estdo descritos no Capitulo 5.
Finamente, o Capitulo 6 sumariza as principais conclusdes deste trabaho,
recomendando para o futuro o estudo e investigagdo das questdes em aberto. Ao final,

um Apéndice detalha alguns pontos assinalados no texto.
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CAPITULO 2
M etodologia

Neste capitulo apresentamos sucintamente a metodol ogia empregada, compreendendo: (i) o
modelo numérico de mesoescala; (ii) a topografia utilizada; (iii) os tipos e parametros de superficie
empregados; (iv) o modelo de dispersdo de particulas lagrangiano e (v) a rotina de interpolacdo
utilizando modelo 1-D com fechamento de segunda-ordem e assmilacdo 4-D de dados
observacionais esparsos.

2.1 O Modelo TVM

O modelo TVM foi desenvolvido originalmente por BORNSTEIN (1975) para estudar as
circulagbes atmosféricas bidimensionais e hidrostéticas em mesoescala associadas a presenca de
ilhas de calor urbanas. Essa primeira versdo denominada URBMET foi utilizada para smular a
estrutura da CLP sobre areas urbanas localizadas em terrenos planos (BORNSTEIN e ROBOCK,
1976). Posteriormente, 0 modelo foi expandido para uma grade tridimensional com o objetivo de
smular interagBes entre o dossel urbano e sistemas de escala sindtica na cidade de Nova lorque
(BORNSTEIN et alli, 1987 a e b). Essa versdo 3-D foi entd chamada de Three-dimensional
Vorticity Model (TVM), mantendo a estrutura computacional do URBMET e introduzindo-se os
efeitos da topografia no modelo pela utilizagdo de equacdes da vorticidade escritas agora em um
sistema de coordenadas s—z (original de GAL-CHEN e SOMERVILLE, 1975 a e b) seguindo-se a
topografia (BORNSTEIN et alli, 1996). A versdo hidrostatica do modelo, mais conhecida por
Topography Vorticity-Mode Mesoscale model, € descrita por SCHAYES e THUNIS (1990). De
acordo com THUNIS et alli (1980), o modelo TVM é apropriado para simular escoamentos
atmosféricos de mesoescala—b (ORLANSKI, 1975) associados aconvecgédo rasa (DUTTON, 1976).

No Brasil, o TVM tem sido aplicado para simular circulagbes na CLP termicamente
induzidas pela topografia na regido de Iperd, no Estado de Sdo Paulo, e para avaliar o campo de
concentracéo de SO, na regido de Candiota, no Estado do Rio Grande do Sul (KARAM, 1995;
KARAM et alli, 1996 aeb).
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Em 1995, THUNIS desenvolveu a versdo nédo-hidrostética do modelo TVM. Esta versao,
que é utilizada aqui, define uma funcao vetorial de corrente tridimensional, sujeita atransformacéo
de GAUGE, e usada para recuperar os campos das componentes zonal, meridional e vertical da
velocidade do vento. A partir dessa versdo, os resultados obtidos com 0 modelo TVM baseiam-se
na solucdo numérica das componentes horizontais da vorticidade e na recuperacdo das trés
componentes do vento, a partir das inter-relagdes entre os campos tridimensionais da vorticidade,
funcéo de corrente vetorial e velocidade do vento % simplificadas pela transformada de GAUGE.
Esta versdo foi aplicada por ORGAZ e FONTEZ (1998) para smular a brisa maritima na regido de
Aveiro, em Portugal e por MARTIN et alli (2001 a e b) para produzir uma série de simulagdes das
circulagbes de mesoescala no centro da Peninsula Ibérica sob condigbes de Baixa Térmica. O
objetivo neste Ultimo caso foi caracterizar o escoamento sobre o terreno complexo avolta de Madri,
mapeando a variabilidade das trgjetdrias de ar poluido, smuladas nestas condi¢des, e fortemente
influenciadas pelo ciclo de aquecimento e resfriamento intenso da superficie.

Uma descricdo detalhada da versdo ndo-hidrostatica do TVM pode ser obtida em THUNIS
(1995). Dado o fato de que todas as circulagdes investigadas aqui sdo induzidas por contrastes
térmicos entre pontos diferentes da superficie, as sub-rotinas do modelo que tratam dos processos
superficiais seréo descritas em maior detalhe a seguir.

O modelo TVM pode ser dividido em duas camadas atmosféricas e duas camadas de solo
(Figura 2.1). A primeira camada na atmosfera € uma camada de interface, entre a superficie e a
atmosfera, onde os par@metros sdo estimados de relacBes diagndsticas e equacbes prognosticas
descrevendo os processos da superficie (i.e., trata-se de uma camada de acoplamento entre os
processos da superficie e os processos atmosféricos). A segunda camada representa a maior parte da
atmosfera e € localizada entre o topo da camada de interface e o topo da atmosfera no modelo. Nela,
todos os parametros meteorol6gicos so prognosticados a partir das equagdes do movimento. A
caracteristica particular do modelo TVM € a utilizagdo da equacéo da vorticidade. Ela elimina a
necessidade de tratar explicitamente a pressdo. As profundidades das duas camadas de solo
equivalem basicamente aextensdo vertical dos ciclos diurno e sazonal da temperatura no solo.
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——,
» O

CLP & Atmosfera Livre

Cam adas (A) (equacies prognosiicas)
atmosféricas

Camada superficial 5 (equacéio prognostica para Tg)

Camada profonda (Tg constante na seganda cam ada)

Figura 2.1 Representagdo do dominio atmosférico e do solo, mostrando camadas com solucéo
distinta utilizadas nas simulagtes do modelo TVM.

2.1.1 Camada de I nterface

A camada de interface é composta dos dois primeiros niveis verticais da grade de
discretizacdo e representam a camada superficial da atmosfera. O primeiro ponto de grade (z;) esta
localizado na altura correspondente ao comprimento de rugosidade (zo). O segundo ponto de grade
(z2) estalocalizado dentro da camada superficial e define o topo da camada de interface.

A temperatura potencia (gi) no primeiro nivel € assumida igua atemperatura da superficie
(Ts1), que por suavez € estimada a partir da equacéo da temperatura (Ts;) da superficie do solo:

Ta — C':‘o -c (Tel' TGZ)
Mt ‘erd, %t ’ (2.1)

onde ¢; e ¢, sdo constantes;, & € o fluxo de calor asuperficie do solo; ¢ é a capacidade térmica do
solo; r s € a densidade do solo; d; € a profundidade da atenuacdo do ciclo diurno da temperatura do
solo; T, € a temperatura na segunda camada, mantida constante durante a simulagdo e t; é o
periodo do ciclo diurno da temperatura do solo.

O fluxo de cdor na superficie do solo (Gg) € estimado como um residuo da equacdo de
balanco de energia Go = (1-a) ( Rs)o + ( R.)o + (- RL)o + (Ho + LEg), onde ( Rs)o € 0 fluxo

vertica de radiacdo solar incidente na superficie (irradiancia), que é estimada considerando-se a
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atenuacdo atmosférica em virtude da presenca dos gases constituintes da atmosfera, proposta por
McDONALD (1960) e ATWATER e BROWN (1974); a é o albedo da superficie; ( R.)o € a
irradiéncia de onda longa na superficie emitida pela atmosfera para baixo, estimada de acordo com
SAZAMORI (1968) considerando-se as distribuicdes verticais do gas CO, e vapor de &gua; (- R.)o
€ airradiancia de onda longa emitida para cima pela superficie, obtida da expressdo de STEFAN-
BOLTZMAN. A irradidncia solar refletida da superficie é estimada da irradiancia solar incidente e
do abedo superficial (a). Os efeitos de nuvens ndo sdo considerados nos fluxos radiativos descritos
acima. O valor de ( R.)o € calculado a cada hora e os outros componentes da radiacdo sdo avaliados
a cada passo de tempo. Por convencgdo, os fluxos de energia orientados para cima sdo considerados
positivos e vice-versa.

O fluxo turbulento de calor sensivel (Ho) é estimado da seguinte expressdo: Ho = - r oCoU* g*,
onde u* e g* s, respectivamente, a velocidade de atrito e a escala de temperatura caracteristica na
camada superficid; ro é a densidade do ar e ¢, € o0 calor especifico a pressdo constante do ar. A
velocidade de atrito € uma medida representativa da escala caracteristica da flutuacéo turbulenta
de momento na CLP superficial, sendo estimada no modelo pela Teoria de Smilaridade de
MONIN-OBUKHOV (PANOFSKY e DUTTON, 1984; STULL, 1988 entre outros). O fluxo
turbulento de calor latente (LEo) é estimado da seguinte expressdo LEy = -r oL Uu*g*, onde g* € a
escala caracteristica da umidade especifica na camada superficid e L, é o cdor latente de
evaporacdo da agua.

As escalas caracteristicas sdo diagnosticadas em termos da magnitude da velocidade do
vento (V,) tomada no nivel vertical (z) e dos gradientes verticais de temperatura potencial e
umidade especifica na camada de interface de acordo com as expressdes da similaridade de
MONIN-OBUKHOV para a camada limite superficial:

w =V, k) lin(z,/2,)- DY, 1
o = (qZ i} qo)/{(aqzk)[ln(zz/zo)' DYH]} (2.2)

a* = (a, - a,){@¢k)[in(z./2,)- DY}
onde (o € ¢ 80, respectivamente, a temperatura potencia e a umidade especifica no primeiro nivel
do modelo (zp); a¢é uma constante (o inverso do nimero de PRANDTL @0,74); k € a constante de
VONnKARMAN, Y v, Yy e Y e sdo as fungdes de corregdo da estabilidade atmosférica de MONIN-
OBUKHOV para a velocidade do vento, temperatura potencial e umidade especifica na camada

superficial, respectivamente, DY = Y(z,L) — Y(zoL) e L é o comprimento de MONIN-
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OBUKHOV. A temperatura potencial (qo) € assumida igual atemperatura da camada superficia do
solo (Te).
A umidade especifica superficia (qo) é considerada seguindo arelacao®:
9, _ LE{" - LE,

it (Zz - Zo) LVI‘ 0 ’ (2'3)
onde LE;™ é o fluxo turbulento de calor latente, estimado pela expressdo de PENMAN-
MONTEITH (GARRAT, 1994):

-é‘((RN)O - Go)"‘r oCp(As2 = 92)/T,
a+(c,/L, Ja+rg/r,) (2.4)

onde d é a razdo de variagdo da umidade especifica na saturacdo em relacdo a temperatura

LEM =

(Tgd/T1T)2; ae € o 8o respectivamente a umidade especifica na saturacéo e a umidade especifica do
ar na temperatura do nivel vertical z, do modelo; r, e rs Sd0 respectivamente a resisténcia
aerodin@mica e da superficie (no caso de representar uma camada de vegetacdo, rs pode ser
chamada de resisténcia estomatica, em referéncia a resisténcia oferecida pelos estdbmatos a
passagem do vapor de agua), respectivamente e (Ry)o € 0 fluxo de radiacéo liquido na superficie. O
sinal negativo aplicado ao primeiro termo do lado direito € necessario para compensar a convencéo
adotada para o fluxo.

A resisténcia aerodindmica é estimada da teoria de similaridade de MONIN-OBUKHOV

gue permite escrever

la = [In(zz/zo)' DY ]><[|n(22/20)- DY E]/(kZVZ) (2.5)

! Nota — Conceitualmente, a equaczo (2.2) implica que a evolucgo temporal da umidade na primeira camada
atmosférica do modelo é forcada pelas condicBes de evapotranspiracéo devido a presenca de vegetacdo na
superficie. Notese que a formulagdo de PENMAN-MONTEITH (LEy™) resulta da combinagdo dos
métodos aerodindmicos e do balanco de energia. Portanto, a equacéo (2.2) permite o acoplamento efetivo
entre as condicBes de superficie e aquelas do topo da primeira camada de interface, na qua o fluxo é
essencialmente aerodinémico (LEy).
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As expressdes descritas acima sd0 aplicadas para estimar os fluxos sobre os 17 tipos da
classificacdo de superficie do International Geosphere Biosphere Programme (IGBP), incluindo
florestas, &reas de cultivo agricola, campos e corpos de &gua. Os parémetros utilizados para
caracterizar cada tipo de superficie sGo apresentados na Tabela 2.1. Nela, o valor atribuido a
temperatura da primeira camada de solo, Tgs, foi usada como condicdo inicial e Tg, foi mantida
constante durante as simulagdes. Sobre as areas cobertas por agua a temperatura superficia foi
mantida constante.

2.1.2 Camada Atmosférica

Acima da camada de interface a evolugdo temporal e espacia das estruturas dinamicas,
termodindmicas e da umidade sdo prognosticadas com equacdes diferenciais para vorticidade
(z° N” V), temperatura potencial e umidade especifica, baseadas na aproximacao de Boussinesq
das equagbes primitivas. No modelo sdo utilizadas somente as componentes horizontais da
vorticidade, uma conseqiiéncia da transformada de GAUGE aplicada arelacdo entre a vorticidade, a
funcdo de corrente vetorial e velocidade do escoamento.

As equacdes prognosticas das componentes do vetor vorticidade (p.ex., DUTTON, 1976,

1986) sdo:
(a) para componente X:

dz1+Z D, - gz flu vz, ﬂuo fa, e fa, 2 go
dt Ty fzg ﬂz ﬂy T &a, g,
2 2 !

z Ty gﬂx ﬂy P z

(b) para componente y:

E"'ZzDsl' §1ﬂ+23ﬂ9_+ﬂ80$ gg_ ﬂaom
dt X 1z o x ga, g 1z ﬂxe
2
+fﬂ+K zz+ﬂz 0+K 17z, (2.7)

\%

Vv 5 fz?

(c) para componente z:



Capitulo 2 — Pagina 45

dz3 ﬂw ﬂwo
+z,D Z,
dt " g ‘o
2
- fD +1(Wf )+ K, 3+ﬂz 0+K\,ﬂzz3 (28)
iy gﬂx Vv 5 fz

onde d/dt=1/Tt+ufl/Mx+vi/My+wq/fls € o operador derivada material e Di;, D31 € Dy sdo,
respectivamente, as divergéncias bidimensionais dadas por:
g +ﬂ9_- W; D31—8é£+ﬂwo ﬂv aﬂv_ﬁﬂ_wg__‘ﬂu.
x fyg 1Tz ex Tzg g‘ﬂy zg Tx (2.9

De forma similar a versdo hidrostatica do modelo TVM (SCHAYES e THUNIS, 1990;
SCHAYES et alli, 1996), a versdo ndo-hidrostética smplifica a expressdo das divergéncias Dy e
D31, desconsiderando os termos de inclinacdo de vortices e da divergéncia associados acomponente
vertical da vorticidade?, resultando em:

dz, _ u a% Mud_, Ta,Tp Ta,®gd,  fu 1(uf )+ K Az, Tz, O+K 1%z,

@ s T ﬂygaog 1z fy' ° “%W Wy 12
(2.10)

dz, 2, v 8%1‘"\/@ Ta, @ g0 Ta,fp . ﬂmﬁ“ LTz, 0+KV'|1222
d ‘fy & 'Txe X gao g Tz ™x 1z gﬂx2 v° & 1z*
(2.112)

Diversos autores (SIEVERS e ZDUNKOWSKI, 1986; SIEVERS, 1995, _ , 1997 e

THYER, 1966) tém mostrado que apenas duas componentes da vorticidade sdo suficientes para

definir-se a relagdo entre os vetores vorticidade, funcéo de corrente e velocidade do vento, para um

escoamento tridimensional ndo divergente, pela consideracdo da transformada de GAUGE junto a
Lei de BIOT-SAVART da hidrodinamica.

A topografia é levada em consideragdo na integracdo do sistema de equacGes do modelo

através de uma transformagéo do sistema de coordenadas. O sistema de coordenas utilizado S'= (X,

y ,S), original de GAL-CHEN e SOMERVILLE (1975), segue a topografia na base do modelo

(Figura 2.1), onde a coordenada vertical transformada s (ou z*) é dada por

g =, 22-2 0
TEZT - Zs Ei (2.12)

2 Nota — Os termos de inclinac&o da vorticidade planetéria (f fu/fiz e f fv/fz) sdo mantidos.
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O resultado é um sistema de coordenadas que segue exatamente a topografia em sua base e que se
torna mais e mais horizontal com a elevacéo na vertical. Assim, as equactes da vorticidade para as
componentes horizontais, para o sistema seguindo a topografia, S0 escritas como:

dz, _ gofief fioMiz, O, €fu_fufiz ugf_@ fu_ fufz, &
dt Oog_y ﬂ8ﬂygleﬂ_ ﬂsﬂxsu g_yﬂsﬂym

'z, Tzu, 1 16 ‘ﬂzu+el',' ' (2.13)
e 1l 21sE 1s

As formas finais implementadas no codigo do modelo (THUNI'S, 1995) séo:

+|K

dz, ga&lq¢ 9%z 0’ v vizs o, éf v, ofiv fviz, &
—f=-= - -~ Sy
dt x 9s ‘Hx g_y s 'ﬂy g g @ s fx 5%

’ 2.14
+%Keﬂz ‘IIZU1'|1 ﬂzu+y (2.14)

£ eI Ty fTseE HSueZ}\g

onde z; e z; s0 as componentes do vetor vorticidade 3-D nas direcles x ey, respectivamente; rs =

(zr—s)(z1—zc) e fs = z1/(z1—zs); Q' corresponde a perturbacdo de mesoescala da temperatura
potencial; f é o parAmetro de Coriolis (s7); Ku e Ky sd0 os coeficientes de difusdo turbulenta para
direcBes horizontal e vertical, respectivamente ee; e e, sdo parcelas proprias as equacies escritas no
sistema coordenadas seguindo a topografia. Note-se que para o sistema de coordenadas cartesianas,
S=(x,y,2), essas Ultimas parcelas sdo nulas (Apéndice).

As equacOes para conservagdo da umidade especifica e da termodindmica no sistema

transformado sdo dadas, respectivamente, por:

dg 1 &l TR0 € ofq 'nqol e%ﬂq u
=- +
a8 15 5 e Tyis fTsE T Nsg Y (2.15)
e
dq _& &g ﬂq g fag, o

Nestas equacdes, g corresponde atemperatura potencial: g = Q(s) + g¢onde Q(s) € a temperatura
potencial de referéncia (estado basico considerado constante); g é a umidade especifica; Kt
representa os coeficientes de difusdo turbulenta de temperatura potencia e umidade especifica ao
longo da direcdo vertical; e e; e e representam termos da equacdo escrita no sistema de
coordenadas seguindo a topografia que ndo aparecem ha equacdo escrita para 0 Sistema de
coordenadas cartesianas. O aguecimento diabdtico no modelo é representado pela Equacdo (2.5),
gue descreve o resfriamento por divergéncia da irradiancia de onda longa conforme proposto por

SAZAMORI (1968). Os termos e, € e, que dependem das derivadas segundas da topografia, sdo
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termos menores (de segunda-ordem) em relacdo aos demais termos da difusdo turbulenta e ndo séo
considerados no modelo.
Os coeficientes de difusdo turbulenta usados nas egquacOes acima sd0 estimados pelas

1/2
]

seguintes expressdes Ky = 05 [ Ik € e Kt = 1.3Ky, onde (e) € a Energia Cinética Turbulenta

(ECT) por unidade de massa igua a (u@ +vE + W)/Z; apr = 0.74 é o valor do inverso do nimero

de PRANDTL turbulento e Il representa o comprimento de mistura definido por THERRY e
LACARRERE (1983) para a difusio turbulenta.

A evolucdo temporal da ECT € obtida através da equacdo prognostica (PANOFSKY e
DUTTON, 1984; STULL, 1988 entre outros):

g ) ” N 32
d_e K, Sud’ aawo_gK 19, &, Fe, Te0, 12 1 & Ted, . i 0125
Y75 1,7 s &

éﬂsg g‘ﬂsgg Qo fo Ts Ts g e (217)

onde le € o comprimento de mistura turbulento para a dissipacdo de ECT (THERRY e

é
+aK,
e

LACARRERE, 1983). De forma similar & Equactes (2.3) e (2.6), aqui, 0 termo e é resultante da
transformag&o de coordenadas dos termos de difuso e néo sio considerados no model o®.

Um modelo de fechamento do tipo (e—€) € utilizado para obter-se a taxa de dissipacdo de
ECT no tempo, o coeficiente de difusdo vertical e a escala do comprimento de mistura turbulento.
Neste tipo de fechamento da turbuléncia, duas equacBes prognésticas sdo resolvidas
numericamente, a primeira é a equacd da ECT e a segunda é uma equacdo para a taxa de
dissipacdo de ECT, ou sgja, para e.

Os coeficientes de difusdo turbulenta na vertical (Ky e Ky) e o comprimento de mistura para
adissipacdo de ECT (l¢) sdo dados em funcgéo dos valores da energia cinética turbulenta e da taxa de
dissipacdo, ou seja, Ky = 0,033(€/ €), | = 0,033(e*/e) e Ky = 1,3Ky. Uma equacdo para a taxa de
dissipacéo (e © Ye/t) pode ser resolvida simultaneamente com a equacdo da ECT utilizando-se
formulacdo semi-implicita proposta por DELEERSNIJDER (1992).

Os modelos atmosféricos utilizando vorticidade consideram duas idéias basicas. (@) eliminar
o gradiente de pressdo das equactes de momento; (2) satisfazer as condicbes divergéncia nula de

forma implicita. De acordo com SIEVERS e ZDUNKOWSKI (1986), SIEVERS (1995, 1997) e

THY ER (1966) e outros autores, o campo do vetor vorticidade z = (zs, Z,, z3) pode ser relacionado

a uma funcdo vetorial de corrente f = (f1, o, f3) aravés da Le de BIOT-SAVART da

~

hidrodinamica z° N~ (N’ f) onde v° N’ f. De acordo com KATZ e PLOTKIN (1991), a

® Em termos de sua ordem de grandeza, esses termos s#0 importantes quando a curvatura da topografia é
suficientemente grande, 0 que pode ocorrer em simulagdes de alta resolucéo, quando setem Dx < 1 km.
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equacdo z =-N~ (N ’ f): N(N ><F) N?f pode ser smplificada pela escolha de um campo vetorial
de corrente cujo divergente sgja nulo (N xf =0, o que é simplesmente outra forma de afirmar-se a
nao-divergéncia do escoamento N xv =0); e disto, decorre imediatamente z = - N%f . A utilizacdo
da transformada de GAUGE" na equacdo w=-N?f permite diminar-se a variagdo vertica da

componente vertical do vetor funcéo de corrente f 3, 0 que é suficiente para se escrever:

é 1 ", e, 1, ou

e _2 2 nhg tez u

é fs ﬂy fytix (%] U:(::‘leil

gi‘ﬂzfz v EL T d Y (218)
af fis? g‘ﬂx xfy fz,'zg

onde an = 1 para versao ndo-hidrostética e 0 para versdo hidrostatica. Note-se que as parcelas &1 €
&, S0, em gera, diferentes de zero, desde que a equagdo acima sgja escrita para o sistema de
coordenadas seguindo a topografia (qQue ndo sgja pland). Para o sistema de coordenadas cartesianas
tem-se & e e, nulas. Conseqlientemente, as componentes do momento ser&o:
1 1f,
s Is

! qf
V=t ﬂsl (2.19)

f, Tf,0 oFf, Yzo Tf, fz.0
“Ery ixg ks s w5
A relacdo entre as componentes do vetor da velocidade nos sistemas transformado (u, v, w)
e cartesiano (U,V,W) sfo dadas por (SYNGE e SCHILD, 1949; THOMPSON et alli, 1985;
DUTTON, 1986; XUE et alli, 1995; MALISKA, 1995):

(2.20)

1
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A

“ A transformada de GAUGE define uma classe de fungdes tais queN” B=N~ (é +NI ) onde | é um campo
escalar qualquer, desde que N (NI )° 0. Como | pode ser definida arbitrariamente, pode-se defini-la igual a

integral Io-éﬁﬂfds. A utilizacho dessa integra  vertical implica queV=N"f* onde
fx=(f,f,,c=cte).
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2.1.3 Esquema Numeérico

Iniciamente, dentro da camada de interface, a temperatura potencial e a umidade especifica
do primeiro nivel do modelo sdo estimadas usando-se um esquema em diferencas finitas no tempo
do tipo Euler avancado para Equacdes (2.1) e (2.2). Nesta camada, todos os fluxos turbulentos e a
ECT sdo estimados analiticamente utilizando-se expressdes tomadas da teoria de smilaridade de
MONIN-OBUKHOV e considerando-se a umidade especifica e temperatura potencial estimadas
previamente para 0 primeiro nivel.

Acima da camada de interface, as equacles (2.3) e (2.7) sd0 resolvidas pelo método de
diferencas finitas. Primeiramente, a equacdo (2.7) para a ECT é solucionada e usada para estimar 0s
coeficientes e a altura da CLP. Este Ultimo parémetro € definido como a altura onde o valor da ECT
diminui para 10% de seu vaor a superficie. A seguir, resolve-se, seqlienciamente, as equacdes
prognésticas da temperatura potencial, umidade especifica e das componentes da vorticidade
(Equacbes 2.3 a 2.6). Cada termo das equagles é resolvido, seqlenciamente, utilizando-se as
técnicas equation splitting-up (MARCHUK, 1974) e time splitting (HALTINER e WILLIAMS,
1980; PIELKE, 1984). A solucdo numérica das equacdes (2.3) a (2.7) é consideravelmente
smplificada por essa técnica, que decompbe cada uma das equacBes em um subconjunto de
equacdes unidimensionais. Neste caso, a estabilidade numérica do conjunto de termos (equacdo) é
garantida pela estabilidade de cada de suas partes (termos de transporte, forcas externas e difusdo),
resolvidas seqiiencialmente por métodos numeéricos independentes. As componentes da velocidade
do vento sdo estimadas das componentes do vetor fungéo de corrente (Equacéo 2.8).

Utilizarse 0 método de passo fracionado de MARCHUK (1974) em associacdo método de
time splitting (PIELKE, 1984). O objetivo do passo fracionario é subdividir a solugdo do problema
mais geral em seus processos el ementares, como a acdo de forgas externas, advecgdo, difusdo etc e
resolvé-los um a um de forma sequiencial. O objetivo do time splitting € aumentar a resolucéo
temporal dos termos mais instéveis numericamente. Neste trabalho, o passo difusivo € cinco vezes
menor que o0 passo advectivo. Para cada passo do termo de adveccdo séo dados cinco passos do
termo de difusdo vertical. A cada passo de integracdo, a relacdo inteira entre 0 niUmero de passos
difusivo e advectivo é calculada

Os termos de adveccéo nas Equactes (2.3) a (2.7) foram resolvidos numericamente e de
forma seqliencial em cada dimensdo utilizando-se o esgquema numérico Third Order Piecewise
Parabolic Method (PPM) (CARPENTER et alli, 1990). Este esquema consiste em gustar arcos de
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parabola (positivamente definidos) ao campo discreto da varidvel sendo advectada, o que resulta em
uma solugdo positivamente definida

Os termos de difusdo sdo calculados usando-se 0 esquema explicito de EULER avancado no
tempo e centrado no espaco, FTCS. A Equacdo diferencia eliptica (2.8) é numericamente resolvida
pelo método gradiente bi-conjugado (PRESS et alli, 1986).

Todas as varidveis sdo colocadas em posicoes alternadas na discretizagdo espacial, definindo
umagrade do tipo C.

2.2 Inicializacao

A condicdo inicid utilizada nas ssmulagdes deste trabalho supde que o papel das forcantes
de grande-escala é menor comparado ao papel das forcantes associadas a superficie e atopografia.
Por isso, utiliza-se um escoamento de grande-escala com intensidade 1 m s* de diregio NE,

suficientemente fraco para ndo mascarar os efeitos superficiais.

2.2.1 Topografia

Os dados de topografia foram obtidos do modelo global de topografia (GTOPO30), com resolucéo
de 0,008333 grau, no sistema de coordenadas LAT/LON, 30 segundos de arco ou 1 km de resolucéo
nominal na horizontal, considerado o esferdide® WGS84. O modelo GTOPO30 é um modelo de
elevacao digital (DEM) global resultante de um esforgo colaborativo do U.S. Geological Survey's
EROS Data Center em Sioux Falls, South Dakota.O endereco do portal onde se pode obter a
descricéo dos formatos e parametros do conjunto de dados e
http://www.cr.usgs.gov/glis/hyper/gtopo_30. O download da topografia para qualquer &rea da Terra

pode ser feito a partir do portal: http://edcdaac.usgs.gov/gtopo30.htm. Os dados estdo disponiveis
desde 1993 através do EROS Data Center. O GTOPOS30 foi utilizado neste trabalho para obter a
topografia em cada ponto de grade. Programas numéricos foram escritos para selecionar os dados

binarios da topografia na area de interesse e uma interpolacéo sobre a grade obteve os valores pela

escolha do elemento mais proximo.
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O conjunto de dados do GTOPO30 apresenta as seguintes caracteristicas:

(a) Os dados séo globais cobrindo toda a extensdo das latitudes de 90 graus Sul a 90 graus
Norte e na extensdo total das longitudes de 180 graus oeste até 180 graus leste;

(b) O espacamento de grade € 30s de arco (0,008333 grau), resultando em arquivo com 21.600
linhas e 43.200 colunas;

(c) O sistema de coordenadas LON/LAT, em unidades em graus e décimos de grau,
referenciado pelo esfer6ide WGS34;

(d) A méxima (minima) elevagdo € 8.752 m (—407 m);

(e) Asareas do oceano sdo identificadas pelo valor —9999;

(f) Areas costeiras com terras-baixas sio indicadas por valor de elevagio maior ou igual 1 m,
permitindo-se aidentificagdo da linha fronteira oceano-continente.

(9) Pequenasilhas do oceano com didmetro médio menor que 1 km néo sdo mapeadas.
Os dados GTOPO30 sdo fornecidos planificados de acordo com dois tipos diferentes de

projecdes. (@) Lambert Azimutal de Area Igual (Lambert Azimuthal Equal Area Projection) e (b)

Homolosina Goode Ininterrupta (Interrupted Goode Homolosine Projection); ambas descritas de
forma detalhada por STEINWAND (1994) e STEINWAND et alli (1995). Neste trabalho,

utilizaram-se dados de acordo com a projecdo Lambert Azimutal de Area Igual, tomando-se os

parametros da projecdo fornecidos no portal do GTOPO30 para carregar os arquivo GTOPO30
correspondente a América do Sul (AS) no aplicativo de visuadizacdo GeoVu (freeware). Este
aplicativo permite separar um subdominio do dominio da AS — correspondente ao maior dominio
horizontal das simulagBes realizadas — assim como, mudar o formato binério dos dados para ASC.

A regido de interesse foi escolhida de forma que |per6 ficasse localizada na posicédo central
da regido. Os dados do arquivo GTOPO30 foram selecionados para as regides de area: (a) 1500 km
1500 km; (b) 800 km = 800 km; (c) 400 km ~ 400 km e (d) 100 km~ 100 km (Figuras 2.2, 2.3,
24 e 25). A utilizacdo de diferentes escalas espaciais permitird estudar o efeito das escalas

horizontai s da topografia sobre a circulacéo induzida.

2.2.2 Tiposde Superficie

Os dados de cobertura da superficie utilizados na definicdo das condicdes de fronteira a
superficie no modelo TVM foram obtidas dos arquivos de dados disseminados na Internet

® Figura geométrica no espaco tridimensional que aproxima a superficie da Terra.
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(BELWARD, 1996) do Global Land Cover Characterization Project (GLCC) do International
Geosphere Biosphere Programme (IGBP). Os portais com a descri¢céo dos conjuntos de dados e
download encontram-se em http://landcover.usgs.gov/ e http://edcdaac.usgs.gov/glcc/glce.html/,
respectivamente. No IGBP participam o Earth Resources Observation System (EROS), o Earth
Data Center (EDC), o Active Archive Center (DAAC), o U.S Geological Survey (USGS) entre
outros. O campo de cobertura da superficie foi definido pelo IGBP baseado em médias nominais de
1-km, sobre o0 mapa de base na projegdo tipo Lambert Azimutal de Area Igual. As fontes originais
dos dados utilizados pelo IGBP sdo dados coletados com o sensor radiométrico Advanced Very
High Resolution Radiometer (AVHRR) abordo de satélite, entre 1992-93.

Os tipos de superficie da classificagdo IGBP séo dados na Tabela 2.1. Para assimilacéo dos
parémetros fisicos, aerodindmicos e termodindmicos da superficie, vegetacdo e solo no modelo
numérico TVM estabeleceu-se a associacdo dos tipos de superficie da classificacdo IGBP com
parametros relevantes da superficie, solo e vegetacdo (Tabela 2.2).

A Figura 2.1 apresenta a distribuicdo do tipo de superficie (classificacdo |GPB) sobre a &rea
do Estado de S&o Paulo de 100 km = 100 km centrada em Iperé. Os tipos predominantes na &rea
mostrada correspondem a plantagdes dentro de um mosaico de vegetacdo natural (tipo 14); areas
com plantacdes extensas (tipo 12) e &reas com campos e campinas (tipo 10).
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Figura 2.2 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre as regides Sul e Sudeste do Brasil,
com a&rea 1500 km ~ 1500 km, centrada em | pero.
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Figura 2.3 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre as regifes Sul e Sudeste do Brasil,
com area 800 km ~ 800 km, centrada em I pero.
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Figura 2.4 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre regides dos Estados de Sdo Paulo,
Parand e Minas Gerais, com area 400 km ~ 400 km, centrada em | pero.
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Figura 2.5 Topografia da superficie (modelo GTOPO30) sobre a regido do Estado de Sdo Paulo,
com area 100 km = 100 km, centrada em I pero.
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Indice Tipo a e |rsmY) | cs10°C [ zo(M) | Ter (K) | Te2(K)
(Jkg'K™
1 Fovestade pirteiros Grida 013[ 0,95 75,0 2,72 0,800 299,15 299,15
2 Flovestatropical (imica 012 095 50,0 2,76 1,000{ 299,15 299,15
3 Flovesta de pinheircs decidua 014 095 80,0 2,66( 0500 299,15 299,15
4 Florestatropical decicua 016] 0,93 80,0 2,70[ 0500| 299,15 299,15
5 Horesamisa 014 095  100,0 2,50 0,600 299,15 299,15
6 Coberturaarbustiva fechada 016 095  100,0 2,42 0,300| 299,15 299,15
7 Coberturaarbustiva sherta 018 095  150,0 2,42 0100| 299,15 299,15
8 Serratio ou Svanadta 019 095  150,0 2,42 0100| 299,15 299,15
9 Savena beixa 020 095 180,0 2,42| 0,050 299,15 299,15
10 Campinas 0,19( 0,92 200,0 242 0,010 299,15 299,15
11 Terres permenentemente (imidss 014 095 50,0 389 0,020 299,15 299,15
12 - x . 0,17 0,92 100,0 2,76| 0,050 299,15| 299,15
antagdo, terra agricola.
13 0,18| 0,88 300,0 2,26| 0,500 299,15| 299,15

Urbano ou érea construida

14 | patocto e mossico devegetacioraurd | 015| 092| 1500 2,76 0,200 29915 299,15

15 N 0,55 0,95 400,0 2,05 0,002 299,15 299,15
eveegeo

16 Solonu ou eprrsamentevegeado | 0023 085]  400,0 1,50| 0,005| 299,15| 299,15

17 c . 0,08 0,98 10,0 4,18| 0,001 299,15| 299,15
orpo de agua

Tabela 2.1 Pardmetros fisicos da superficie e do solo que foram associados aclassificacdo |GBP.
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n Globa Land Cover Legend Legenda da Cobertura Superficie Global
1 EVERGREEN NEEDLELEAF FOREST floresta de pinheiros Umida

2 EVERGREEN BROADLEAF FOREST floresta tropical umida

3 DECIDUOUS NEEDL EL EAF FOREST floresta de pinheiros decidua

4 DECIDUOUS BROADLEAF FOREST floresta tropical decidua

5 MIXED FORESTS floresta mista

6 CLOSED SHRUBLANDS cobertura arbustiva fechada

7 OPEN SHRUBLANDS cobertura arbustiva aberta

8 WOODY SAVANNAS serrado ou savana alta

9 SAVANNAS savana baixa

10 GRASSLANDS campinas

11 PERMANENT WETLANDS terras permanentemente Umidas

12 CROPLANDS plantacdo, terra agricola

13 URBAN AND BUILT-UP urbano ou area construida

14 | CROPLAND/NATURAL VEGETATION MOSAIC | plantaco e mosaico de vegetacdo natural
15 SNOW AND ICE neve e gelo

16 BARREN OR SPARSELY VEGETATED solo nu ou esparsamente vegetado

17 WATER BODIES corpo de agua

Tabela 2.2 Classificacdo globa dos tipos de superficie segundo o programa International

Geosphere Biosphere Programme (IGBP).
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17 corpo de agua

16 solo m1 / vegetagdo esparsa
15 neve ougelo

14 mosaico vegetal

13 wrbano / area construida
12 planta¢des

11 terras sempre umidas
10 campinas

9 serrado baixo

8 serrado denso

7 arbustiva aberta

6 arbustiva fechada

5 floresta mista

4 floresta tropical decidua
3 pinheiral deciduo

2 floresta tropical timida

1 pinheiral tmmido

Latitude (graus)

-54.00 -52.00 -50.00 -48.00 -46.00 -44.00 -42.00

Longitude (graus)

Figura 2.6 Distribuicdo do tipo de superficie (modelo IGPB) sobre as regifes Sul e Sudeste do
Brasil, com &rea 1500 km = 1500 km, centrada em | pero.

17 corpo de agua

16 solo m1/ vegetaciio esparsa
15 neve ou gelo

14 mosaico vegetal

13 wbano / area construida
12 plantac&es

11 terras sempre tmidas
10 campinas

9 serrado baixo

8 semrado denso

7 arbustiva aberta

6 arbustiva fechada

5 floresta mista

4 floresta tropical decidua
3 pinheiral deciduo

2 floresta tropical tumida

1 pinheiral tmido

Latitude (graus)

-51.00 -50.00 -49.00 -48.00 -47.00 -46.00 -45.00 -44.00

Longitude (graus)

Figura 2.7 Distribuicdo do tipo de superficie (modelo IGPB) sobre as regifes Sul e Sudeste do
Brasil, com &rea 800 km ~ 800 km, centrada em | peré.
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17 corpo de agua

16 solo m1/ vegetagio esparsa
15 neve ougelo

14 mosaico vegetal

13 wrbano / area construida
12 plantagGes

11 terras sempre tunidas
10 campinas

9 serrado baixo

8 serrado denso

7 arbustiva aberta

6 arbustiva fechada

5 floresta mista

4 floresta tropical decidua
3 pinheiral deciduo

2 floresta tropical tunida

1 pinheiral timido

Latitude (graus)

-49.50 -49.00 -48.50 -48.00 -47.50 -47.00 -46.50 -46.00

Longitude (graus)

Figura 2.8 Distribuicdo do tipo de superficie (modelo IGPB) sobre as regides dos Estados de Séo
Paulo, Parana e Minas Gerais, com area 400 km = 400 km, centrada em | pero.

17 corpo de agua

16 solo 1/ vegetagdo esparsa
15 neve ou gelo

14 mosaico vegetal

13 urbano / area construida
12 plantagdes

11 terras sempre tunidas

10 campinas

9 serrado baixo

8 serrado denso

7 arbustiva aberta

6 arbustiva fechada

5 floresta mista

4 floresta tropical decidua
3 pinheiral deciduo

2 floresta tropical tmida

1 pinheiral tumido

Latitude (graus)
3
5

-48.00 -47.90 -47.80 -47.70 -47.60 -47.50 -47.40 -47.30 -47.20

Longitude (graus)

Figura 2.9 Distribuicdo do tipo de superficie (modelo |GPB) sobre regido do Estado de Séo Paulo,
com area 100 km = 100 km, centrada em I pero.
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2.3 Modelo de Dispersao de Particulas

As variancias das componentes da velocidade do vento sdo estimadas considerando-se
isotropia, em relacdo a distribuicdo de energia cinética turbulenta sﬁi =2e/3 nas trés diregdes
coordenadas. As condicdes de fronteira inferior e forgantes externas usadas nas simulagdes foram
tomadas considerando-se uma atmosfera ndo perturbada, com céu claro; velocidade do vento
geostréfico 1 ms™ e direcéo NE.

A dispersdo atmosférica € simulada usando uma versdo modificada da equacéo diferencial
estocastica de LANGEVIN, onde condi¢cbes de turbuléncia ndo homogénea sdo consideradas
explicitamente (LEGG e RAUPACH, 1982). Todas as trgjetorias sdo calculadas pelo acoplamento
direto da equacéo de LANGEVIN ao modelo de mesoescala TVM, na forma de sub-rotinas. A
equacdo de LANGEVIN é resolvida numericamente pelo uso do método de diferencas finitas
avancado no tempo (EULER forward):

Is?

u, (t + Dt) = ax; (t) + bs uXi T (1- a)g ds, (2.21)

onde u (t + Dt) é a velocidade Lagrangiana de cada particula no tempo (t+Dt); u. (t) comi =1,2,3
representam as componentes da velocidade da particula, respectivamente, nas direcbes X, y e z e
tempo t, estimadas do campo de velocidades do modelo (euleriano) considerados como médias de
REYNOLDS sobre o elemento de volume®; x; é um nimero aleatdrio caracterizado por funcéo
densidade de probabilidade (f.d.p.) Normal’ com média zero e variancia unitéria; G é aescalade
tempo lagrangiana integral, tomada aqui igual a 200 s para as componentes u, v e 20 s para w
(ZANNETTI, 1990); dis € o tensor Delta de KRONECKER; Dt € o passo de tempo, igual a 9s,
utilizado na solugdo numérica da equagcdo de LANGEVIN e a e b sdo os coeficientes deterministico
e estocastico da equacdo de LANGEVIN, aqui determinados de acordo com a teoria de difusdo de
TAYLOR (1921) para turbuléncia homogénea e isotropica (MONIN e YAGLOM, 1983), que

® A hipétese por tras dessa identidade é que o campo de velocidades lagrangianas das particulas, em média no
elemento de volume, sgja aproximado pelo campo de velocidade do escoamento atmosférico (dado pela média de
REYNOLDS no elemento de volume). Esta hipotese em modelagem de particulas pode ser considerada como a
“hip6tese zero” % sendo uma hip6tese de trabalho. Note-se que o campo de escoamento atmosférico é conhecido
geralmente para um sistema de coordenadas euleriano (i.e., fixo) e que o campo de velocidade das particul as sgja dado
num referencial lagrangiano, i.e., as vel ocidades s8o conhecidas somente sobre as particul as.

" A f.d.p. Normal é obtida a partir de uma f.d.p. uniforme construida pela sub-rotina randu.f da IBM (PACITTI e
ATKINSON, 1983). A rotinarandu.f gera de nimeros pseudo-al eatérios de distribui¢éo uniforme no intervalo entre 0 e
1. Multiplica-se tais nimeros aleatérios por 1,3 para obter-se novos nimeros pseudo-aleatérios denominados (c,d,e)
ainda com distribuicdo uniforme, mas no intervalo —1,3 e +1,3. Os ndimeros pseudo-al eatdrios de distribuicdo Normal
(X1 , X2, X3) S80 obtidos efetuando-se x;=0,8sin(c)/cos(c), x,=0,8sin(d)/cos(d) e x3=0,8sin(e)/cos(e).
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resultam iguais & funcBes autocorrelacdo a = exp(-Dt/G) e descorrdlacdio b = (1-&9)”
respectivamente. A primeira parcela do lado direito da equacéo de LANGEVIN é conhecido como
termo deterministico; o segundo de termo aleatorio e o terceiro de termo de corregdo. Apesar
desses nomes, cada um dos termos da equacao de LANGEVIN apresenta natureza estocastica.

A concentracdo media C(x,y,zt) é caculada totalizando-se 0 nimero de particulas N em
cada célula da grade numérica, a cada hora como segue (NGUYEN et alli, 1997, GRAHAN e
MOY EED, 2001)

‘ m

c(x y, zt) :é:l DxD;/DZ, (2.22)

onde m; é a massa de cada particula e Dx, Dy, Dz sd0 espacamentos de grade nas diregdes X, y € z,

respectivamente.

2.4 M etodologia de I nterpolacao

Um modelo de fechamento de segunda-ordem (MFSO) unidimensiona foi utilizado para
interpolar dinamicamente dos dados esparsos originais. Os objetivos dessa interpolagéo sdo:
(@ Redizar um acoplamento dos dados observacionais que possuem origem diversa
(Experimento de Iperd, NCEP e torre de ARAMAR);
(b) Interpolar dinamicamente os dados esparsos (no tempo e na vertical), obtendo-se um conjunto
completo de dados para o periodo dos Experimentos em | pero;
(c) Utilizar esses dados interpolados para descrever a estrutura vertical do JBN, caracterizando-o.
O JBN é um escoamento na CLP, que pode ser considerado complexo. Por exemplo, a estrutura
vertical do JBN com seu cisalhamento vertical da velocidade do vento é capaz de sustentar regifes

de turbuléncia em diferentes camadas ao longo da vertical® (Figura 2.10).

8 As parametrizagdes tradicionais, como a Teoria K, podem ser utilizadas somente de forma restrita na descricéo dos
efeitos da turbuléncia do JBN. Neste caso, uma definicdo precisa da escala de mistura turbulenta constitui-se um
problema de dificil solucdo, desde que o nivel de maxima velocidade jato, onde Ri ® ¥, tende a separar as camadas
turbulentas (induzidas pelo cisalhamento vertical) com a formagdo de uma camada estavel.



Capitulo 2 — Pagina 61

Figura 2.10 Representacéo da estrutura vertical da turbuléncia induzida pelo cisalhamento vertical
num JBN.

Para combinar os dados foi utilizado um modelo numérico que resolve as equagles das
varidveis médias e as equaches de variancia e covariancia conforme descritas por OLIVEIRA e
FITZJARRALD (1994) e OLIVEIRA et alli (1996). Estas equacbes correspondem ao modelo
fechamento de segunda-ordem (unidimensional) conforme proposto por MELLOR e YAMADA
(1982), empregando parametrizacbes baseadas na Teoria K e numa escala Unica para mistura
turbulenta (escala mestra).

Para simular o escoamento médio na CLP, precisa-se estimar os fluxos que compe o tensor
de Reynolds. Para isto, utiliza-se agui uma técnica de fechamento de segunda ordem. O MFSO
consiste de resolver as equagOes dos momentos de segunda ordem das flutuagbes turbulentas;
obtidas das equacdes do momento médio de Reynolds e da termodinémica, pelo fechamento das
incognitas restantes através de parametrizacdo dos momentos de terceira ordem. Em adicdo &
equacdes prognosticas das variaveis médias, 0 modelo consiste de 10 equacdes prognosticas,
escritas para as componentes do tensor de Reynolds, componentes do fluxo turbulento e variancias
escalares (MELLOR e YAMADA, 1982; STULL, 1988; SORBJAN, 1989; OLIVEIRA e
FITZJARRALD,1994; OLIVEIRA et alli, 1996):

(&) Variancias da velocidade (i=1,2, sem somatoria):

- L 2 A
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(b) Covariancias do tensor de Reynolds (i=1,2):
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‘ﬂu¢/v¢ g — fu
= wg- Wd7v¢— K I,
Tt a, . t N g ‘ﬂz r'a (2.25)

(c) Covariancias defluxo (x = q, Q):

- . L — 2.26
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(d) Variancias de escalar (x = q ou Q):

Ix&e — X x¢<¢ M e ‘ﬂx¢<¢0
=-2w&kC— - K
ﬂt W ﬂZ tDX ﬂ2§ T ﬂZ (227)

onde g° = (u_d? +VE + W) é o dobro da energia cinética turbulenta por unidade de massa (o7 = 2e),

sendo e= O,S(U_CE +vE + W}; tp s80 escalas caracteristicas da dissipagdo molecular de momento
(M); variancia escalar para q e g(C); t, sdo escalas de tempo caracteristicas para destruicdo das
covariancias de momento (M), escalares q e q(x) e redistribuicdo da variancia de momento (M)
induzida pelo termo de tendéncia de retorno aisotropia; K € o coeficiente de difuso turbulenta da
variancia e covariancia dessas varidveis, parametrizadas como Ky = 0.20 | €*® e Ky = 1.67 Ky. As
escalas caracteristicas s30 parametrizadas como: tpy = 16.6 1 €°°  tpx = 10.11€°°  t,y =0.921 &
%5 et)x = 0.74 | €®° onde | é proporciona aaltura acima da superficie para os niveis inferiores e

praticamente constante mais acima, definida aqui como 1/l = 1/(kz) + 1/lp, onde k é a constante de
& = 0 - : I .
vonKARMAN e |, =10% édexz) dz / ¢pdzZ onde os limites da integragio o a superficie z

igual azero e a altura z igual ao topo da CLP. Note-se que YM-75 considerou z. como a altura do
topo do modelo. No modelo implementado aqui, considera-se z. variavel no tempo, permitindo-se
obter: (a) uma escala de tempo de dissipacdo da turbuléncia comparavel a duracdo do periodo de
transicdo convectivo para estével e (b) um desacoplamento noturno acima do topo da CLP estavel.
Uma assmilagdo quadrimensiona foi redlizada de forma Similar a0 processo de

resfriamento newtoniano (newtonian nudging) (HOVERMALE, 1986; HALTINER e WILLIAMS,
1980). Por exemplo, a equacéo que descreve a assimilagéo da temperatura potencial () no modelo
1-D &

fla_d -9

Tt ot (2.28)
onde qp é atemperatura potencial observada, sendo assimilada, e t, é a escala de tempo do processo

de assimilaggo. Considerou-se o valor de tq igual a uma hora como apropriado para descrever os
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processos de agjuste externo na CLP, em acordo com a freqiiéncia das observacdes disponiveis para
os perfis verticais obtidos durante o Experimento de | pero.

A assimilacdo de dados no modelo 2-D é aplicada a cada ponto da grade do plano de corte
tempora (z, t) proporcionalmente afrequiéncia de observactes disponiveis avolta do ponto, i.e., em
cada elemento de grade. Desta forma, regides e periodos desprovidos de observacdes sdo mais
gjustados pelo modelo 1-D que aquelas regides e periodos nos quais a densidade de informacdes

observacionais € maior.
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CAPITULO 3

Resultados Observacionais

Neste capitulo, (1) apresentam-se as Campanhas de Medidas nas quais foi observado o JBN em
Iperd; (2) investiga-se a estrutura vertical do JBN durante as Campanhas em Ipero; (3) analisa-se a
influéncia do JBN nos dados de superficie observados na regido de Iper6 e por fim, (4) andisase a
relacdo entre a estrutura vertical do vento de grande-escala e a presenca de JBN em | perd.

Neste estudo, os dados de baldo-cativo, de superficie e de grande-escala para o periodo das
Campanhas do Experimento de Iperd foram interpolados de forma conjunta.

O objetivo principal desse capitulo € descrever o JBN observado em Iperd e sua relacdo com

medidas efetuadas em superficie (i.e., em escalalocal) e em dtitude (i.e., em grande-escal a).

3.1 Experimentodelperd

A Tabela 3.1 apresenta os periodos das campanhas observacionais em I pero, realizadas por
OLIVEIRA (1993). Os dados observados de Iper6 foram utilizados para (a) definir parametros de
entrada basicos do modelo de mesoescala TVM (i.e., temperatura potencial do estado bésico,
temperatura do solo, perfis verticais tipicos de temperatura e umidade) e (b) definir a verdade
observacional a ser comparada com os resultados de simulagéo.

As observagOes s utilizadas para definir o estado inicial da atmosfera no modelo, ou sgja,
para determinar suas condi¢des iniciais. O estado inicial escolhido procurou refletir as condicbes
tipicas encontradas nos dias de céu claro durante as campanhas em Iperd. Considerou-se ainda um
escomento inicial com ventos muito fracos, da ordem de 1 m s™, para representar condicdes de
auséncia de forcantes de grande-escala. Desta forma, 0 escoamento resultante pode ser considerado
como conseqiiéncia somente das forcantes topogréficas e da cobertura da superficie.

O conjunto de dados disponiveis € consideravelmente grande. Durante o periodo de Marco
de 1991 e 1993 foram realizadas 4 campanhas de medidas em Iperd. Conta-se com 286 sondagens

utilizando Bal&o Cativo e cerca de 22 sondagens utilizando radiossonda (Tabela 3.1).
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De acordo com OLIVEIRA (1993), tanto os dados de Baldo Cativo quanto de Radiossonda
foram verificados através de uma andlise de consisténcia com os dados de superficie; resultando
desta andlise dois novos arquivos de dados para cada sondagem. O primeiro arquivo derivado das
sondagens na CLP em Iper6 denominado de “arquivo padrdo” contém 14 colunas com os seguintes
pardmetros. {ano, dia Juliano, hora, pressdo, altura, temperatura do bulbo seco, temperatura do
bulbo umido, umidade relativa, velocidade do vento, direcéo do vento, temperatura potencial, razéo
de mistura, componente zonal e componente meridional}, sendo que estes parametros
correspondem aos valores medidos nos niveis de observacdo. Ja 0 segundo arquivo contém, além
destes parametros, mais duas colunas com os parametros { altura e nimero de Richardson}. Neste
segundo arquivo, os dados foram interpolados em uma grade regular com espagcamento de 5 metros
para os dados de Bal&o Cativo e de 50 metros para os dados de Radiossonda.

Com estes dados pode-se determinar a evolugdo espacia (vertical) e temporal da CLP
(componentes zonal e meridional do vento, temperatura potencial e raz&o de mistura) com resolucéo
temporal de hora (tempo aproximado entre duas sondagens consecutivas). Assim, foi possivel
realizar o levantamento dos casos de JBN durante as campanhas observacionais em Iper6 (Tabela
3.3).

No capitulo seguinte (capitulo 4) comparam-se os JBN simulados aos JBN observados em
| perd.

Além das sondagens verticais realizadas com Bado Cativo e Radiossonda, durante as
campanhas de medidas indicadas na Tabela 3.1, foram efetuadas medidas continuas com freqiiéncia
variando de 1 a 10 Hz das trés componentes do vento (u, v, w), da flutuacdo de temperatura e
densidade do vapor de &gua do ar através de sensores de resposta répida (anemdmetro sonico,
termOmetro de arame fino e higrometro de Kripton), instalados em uma torre de 12 m. Nesta torre
estavam instalados também sensores de resposta lenta, que forneceram medidas da temperatura e
umidade relativa do ar em trés niveis. Através destas medidas, OLIVEIRA (1993) pode estimar os
fluxos verticais turbulentos de calor sensivel, latente e de momento em trés niveis, checando a
consisténcia dos dados e descrevendo o balango de energia nos niveis atmosféricos junto a
superficie.

Durante estas campanhas de medidas, simultaneamente, foram efetuadas observacOes de
radiacdo solar global, refletida, liquida, radiacdo de onda longa emitida pela superficie e pela
atmosfera, além de estimativas do fluxo de calor no solo em dois niveis (1 e 7 cm), temperatura do
solo em trés niveis (1, 7 e 15 cm), umidade do solo (a 7 cm) e de observacfes continuas de pressao
amosférica e da precipitacdo (Tabela 3.1). Estas observacbes permitiram determinar as

componentes do balanco de energia na superficie e das caracteristicas do transporte de calor e
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umidade no solo. Todos estes parametros encontram-se disponiveis na forma de valores médios de

5 minutos para todas as quatro campanhas de medidas (OLIVEIRA, 1993).

Campanha Periodo Bal&o Cativo Radiossonda
Primeira 11 a21 de margo de 1991 88 -
Segunda 9a20 marco de 1992 34 13
Terceira 28 dejulho a7 de Agosto de 1992 58 -
Quarta 8 a 21 margo de 1993 106 9
Total 286 22
Tabela 3.1 Periodo e nimero de sondagens efetuadas durante as 4 campanhas de medidas em realizadas em
I perd, SP.
Campanhas de campo em | per6 DiaJuliano
(precipitacéo observada)
11 a 22 de Marco de 1991 (dias Julianos 70-81) 72 (15)
(final de veréo) 78 (14.), entre 06-12 HL (19 de
(superficie coberta de grama de 0,1 m de altura) Marco de 1991)
(perturbacbes de baixa presséo, pouco intensas, dias Julianos| 80 (18.), entre 18-24 HL (20 e 21
72,78 e 80). Marco de 1991)
09 — 21 de Marco de 1992 (dias Julianos 69-81) 75 (0,2
(final de verédo) 76 (22)
(superficie coberta de milho de altura 1,7 m) 77 (16)
(datal oger inundado sem operacdo 1 noite) 78 (27)
(duas frentes-frias nos dias Julianos 75 e 81). 79 (12)
28 de Julho a 07 de Agosto de 1992 (dias Julianos 209-219)
(inverno) (NENHUMA)
(superficie com cobertura de grama de altura 0.2 m)
(intensa frente fria sem precipitacdo).
08 a21 de Margo de 1993 (dias Julianos 67-80) 76 (1,9)
(final de verédo) 77 (3,1)
(superficie com cobertura de milho de altura 0,5 m). 78 (6)

Tabela 3.2 Precipitacdo acumulada observada durante as quatro campanhas em Iperé (OLIVEIRA,
1993).

A Tabela 3.3 sumariza o total de ocorréncias de JNB, que foram observados durantes as
Campanhas em Iperd. Nas noites com ocorréncia de JBN em Iperdé (Apéndice), nota-se um intenso
cisalhamento da velocidade do vento na Camada Limite Superficia (CLS) durante o periodo
noturno. Em consequiéncia deste fato, cisalhamentos da velocidade do vento intensos da ordem de
0,04 20,10 s nos primeiros 100 m podem ser considerados como indicios relevantes da presenca
de JNB em | pero.

De acordo com o observado em Iperd, aproximadamente 2/3 das noites de final do veréo

apresentardo JBN. No inverno, os dados disponiveis indicam que de cada 5 noites, 4 apresentardo
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JBN. Para o conjunto de todo o experimento em | perd, tem-se 20 ocorréncias de jatos para 28 noites
de observacdo. Portanto, 71,4% das noites apresentam JBN ou 5 em cada 7 noites.

Noite entreosdias
Campanhas | 09- | 10- [ 11- [ 12- [ 13- | 14- | 15- | 16- | 17- | 18- | 19- | 20- | Fracdo
de Marco 10| 11|12 | 13 | 14 | 15| 16 | 17 | 18 | 19 | 20 | 21 |dedias
comV
1991 — - - - - - Vv Vv Vv Vv Vv Vv 6/6
1992 — - - - - - - F Vv F F — 14
1993 Vv Vv Vv Vv F F F Vv Vv - - - 6/9
Estimativa da 13/19=
probabilidade 68,4%
» 2/3
dias

Noite entre os dias

Campanhade | 29- | 30- | 31- | 01- | 02- | 03- | 04- | 05- | 06- | Frac&o dediascom
Julho/Agosto | 30 | 31 | 01 | 02 | 03 | 04 | 05| 06 | O7 V

1992 V V V V \% V F V F 7/9
Estimativa da 77,8% » 4/5 dias
probabilidade

Tabela 3.3 Ocorréncia de JBN durante as Campanhas Observacionais em Iperd. A letra“V” indica
ocorrénciade JBN na noite, aletra“F’ indicando ocorrénciae

indica auséncia de dados.

3.2 Estrutura Vertical dosJBN em I pero

3.2.1 Dados Originais de Balao-Cativo

Para exemplificar a evolucdo temporal da estrutura vertical dos JBN s observados em Iper6,
apresenta-se, neste item, a estrutura vertical de um jato tipico, observado na noite entre os dias 12 e
13 de Marco de 1993 (entre dias 71 e 72 do ano de 1993)" da Quarta Campanha (Figura 3.2). Os

dados utilizados neste estudo de caso sao constituidos pelas sondagens de bal &o-cativo disponiveis
para esta noite (Figura 3.2 a).

1 O ntimero do diarefere-se ao dia do ano, contado entre 1 e 365 para anos normais e de 1 a 366 para anos bissextos.
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A evolucdo temporal dos perfis de (a) temperatura do ar, (b) temperatura potencial, (c)
umidade relativa e (d) umidade especifica mostram o desenvolvimento tipico de uma CLP
convectiva durante o dia e de uma CLP estével durante a noite.

A temperatura do ar junto asuperficie variou entre a minima de 22 °C e amaxima de 28 °C.
A temperatura potencial variou a superficie entre 295 K e 306 K, respectivamente. Nota-se o
desenvolvimento de uma camada de mistura no periodo da tarde do dia 71, com mais de 800 m de
altura, seguida pelo desenvolvimento de uma CLP estavel no periodo noturno (Figura 3.2 b).

O periodo de transicéo, ao final datarde e inicio da noite do dia 71, parece se estender por 4
h, entre 17 h e 21 h (Figura 3.2 b). Durante esse periodo, nota-se uma variacdo rdpida da
temperatura da superficie. A variacgo térmica neste dia é da ordem de 2 K h™, mostrando a tipica
forma signoidal (forma de “S’) para a temperatura em funcéo do tempo. Note-se que a forma de
variacdo destacada em Iperé esta em conformidade com agquela observada em localidades em
latitude média (ACEVEDO, 2001).

Durante a noite, observa-se 0 desenvolvimento de uma inversdo térmica de superficie com
gradiente vertical 0.025 (°C m™) e altura méxima entre 100 e 130 m, alcancada entre 5 e 6 horas da
manhd, no dia 72 (Figura 3.2 b e 3.2 ¢). Nota-se um crescimento monot6nico da altura da inversao
de superficie durante todo o periodo estavel (entre 21 h e 6 h). A transicdo do periodo da manh,
conforme aparece no dia Juliano 71 (Figura 3.2 b e 3.2 ¢) é bem mais rdpida, comparada &juela da
transicéo datarde.

O minimo de umidade relativa ocorre préximo & 14 h (dia 71); enquanto 0 maximo de
umidade especifica ocorre ao final da tarde, i.e,, & 18 h (Figura 3.2 d e 3.2 €). Um maximo
secundario de umidade especifica ocorre em volta do meio-dia do dia 71, provavel mente associado
ao fluxo turbulento de calor latente originado na superficie.

O maximo primario de umidade (Figura 3.2 €) parece estar associado amudanca da direcéo
do vento (Figura 3.2 i), ao transporte de ar mais Umido, que apds as 18 h sopra vindo da regido
montanhosa a SE. Este escoamento de SE traz a massa de ar maritima, ja com suas caracteristicas
parcialmente modificadas pela elevacdo na Serra do Mar e contato com a superficie. O ar, que sobe
a escarpa da Serra do Mar, a0 mesmo tempo que se resfria por expansdo adiabatica também se
aguece ndo-adiabéticamente, pelo contato com a superficie e por precipitacdo. O ganho de energia
ndo-adiabética pode ser responsavel pela manutencédo da intensidade do escoamento, conforme a
frente de brisa sobe a escarpa.

No periodo convectivo (i.e., diurno), adirecéo do vento aparece de W e NW entre 12 e 15 h
(dia 71), que é seguido por um vento de NE entre 15 e 18 h (Figura 3.2f 3.2 g). A partir das 19 h

a direcéo do vento torna-se de S e SE, que aparecem de forma persistente durante toda anoite (e



Capitulo 3—Pagina 69

também para parte da estrutura vertical do JBN). Note-se, que se trata de um giro anti-horario no
tempo. Quando se observa a estrutura vertical, na Figura 3.10 i, observa-se também cisalhamento
vertical da direcdo do vento, isto €, na estrutura vertical do JBN. Este cisalhamento vertical também
se da no sentido anti-horario. Ambos, o giro temporal e o cisalhamento direcional na vertical sao
indicadores de oscilacdo inercial na CLP de Iper6. Portanto, para o caso em estudo, 0 mecanismo de
oscilacdo inercial mostra-se sua importancia para explicar a variacdo temporal e a estrutura espacial
da diregcdo do vetor velocidade do vento % sendo um dos mecanismos atuantes. Mas, tomado de
formaisolada, a oscilacdo inercia ndo explica o JBN observado (i.e., ndo é suficiente).

Dados de grande-escala (NCEP), correspondentes ao periodo considerado nesse caso tipico,
indicam vento geostréfico com velocidade entre 3 e 5 m s* e direcéio ENE, para o nivel de 850 hPa,
sobre Iper6. A velocidade maxima do JBN observado na noite do dia 71 para 72 €
aproximadamente 10 m s (Figura 3.2 h). O vento médio observado na CLP & 16 horas (dia 71)
apresentou velocidade de 4 m s* e direcio W. Considerando-se essas condigdes, a oscilacao inercial
(Figura 3.1) promove uma oscilagdo inercial da camada desacoplada durante a noite. Esta oscilacéo
inercial em Iperd apresenta periodo inercia® de30 h (Pi=1/|f |).

Do ponto de vista qualitativo, a oscilagdo inercial € responsavel pela direcdo do JBN
observada na camada residual durante a noite entre os dias 71 e 72. Neste caso, 0 desvio
ageostréfico € medido em relagdo avelocidade do vento geostrofico de 850 hPa; enquanto que a
condicdo inicia paraaoscilacdo inercial é dada pelo campo de vento na CLP ao final datarde. Para
Iperd, essas condicBes de vento atarde estdo associadas a multiplos fatores, entre eles citam-se: 0s
efeitos mecéanicos da topografica como bloqueios e canalizacOes, efeitos da rugosidade e tipo de
superficie, entrada de brisa maritima® e da circulagdo gerada sobre a Serra do Mar, escoamentos
anabdticos e catabaticos, modificacdo da massa de ar devido & trocas adiabéticas e ndo adiabéticas
com a superficie sobre a escarpa da Serra do Mar, da dindmica interna da CLP e do entranhamento

de calor e momento pelo topo da CLP e o correspondente acoplamento com as condic¢des de grande-

2 Nota % Desde que o periodo inercial P, é 30 h em Iper6 e o periodo do ciclo diurno é 24 h tem-se 0 mimino mltiplo
comum de 120 h (i.e., 5 dias). Portanto, somente a cada 5 dias a oscilagdo inercial estéd em fase com as oscilagfes do
vento associadas ao ciclo diurno, podendo se reforgar mutuamente.

% Nota % Embora a frente da brisa maritima possa atingir a localizacéo de Iperd, essa ocorréncia é contingente, pois
depende de condic¢Bes muito favordveis da forgante de escala sindtica (ventos de direcéio SE suficientemente intensos e
de céu claro). Essas condi¢fes sdo mais frequentes nas situagdes pos-frontais de verdo, quando as frentes-frias sdo
relativamente fracas. A elevag@o da massa de ar maritima desde o litoral até o topo da Serra do Mar transforma a
energia cinética do escoamento em energia potencial. Como conseqiiéncia, a velocidade do escoamento no topo da
Serra é reduzida, implicando em reducdo acentuada da energia cinética da frente-de-rgjada da brisa, que teria sua
capacidade de propagacdo rumo ao interior muito reduzida. O caso € outro, (a) quando durante a elevagdo na Serra
ocorre liberacdo de calor latente por precipitacdo, ou (b) quando a encosta esta fortemente aquecida pela radiacdo solar.
Nestas Ultimas condi¢es, o interior naregido de Sorocaba pode ser atingido pela frente de propagacdo da brisa.
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escala. Note-se que estes fatores podem aparecer em conjunto, sem predominio de um sobre o

outro, ou de forma independente, em que um ou dois se destacam como mais importantes.

N

Figura 3.1 Oscilagdo inercial do vetor ageostrofico do vento (i.e, do vetor diferenca entre o vetor velocidade
do vento real e o vetor velocidade do vento geostrofico) durante um periodo de 7,5 h, correspondente a ¥ado
periodo da oscilacdo inercial em Iperd (30 horas). O vetor ageostrfico € o vetor que oscila inercialmente no
periodo inercial. Os valores iniciais sd0: vento geostréfico com intensidade de 3 m s de direco ENE;
velocidade do vento observado de 4 m s™ e direcdio W (correspondente ao final do periodo vespertino em
Iper6 no dia 71). O giro anti-horério se da centrado no ponto indicado por A.

A brisa é responsavel pelo esfriamento e umidecimento do ar sobre o Platd Paulista, onde se
localiza a cidade de S&o Paulo. Do ponto de vista tedrico, os efeitos ndo-lineares de transporte do
vento implicam que a intensidade e direcéo da circulagdo da célula do interior podem ser moduladas
pela presenca da célula de circulagcdo da brisa no litoral, mesmo a uma disténcia de 100 km.

As células de circulacdo do interior e do litoral apresentam estrutura vertical do vento
diferenciada. A célula de maior circulacdo tende a predominar se ela estiver sendo advectada
(transportada) em direcdo aoutra, o que pode levar a um deslocamento parcial ou total da célula
com menor circulagdo. O cisalhamento do vento que ocorre na zona de contato entre essas duas
células pode resultar em aumento de turbuléncia, mistura horizontal, implicando conseglientemente
em difusdo de propriedades conservativas (massa de poluentes inertes, momento linear, angular
etc). Assim, de um ponto de vista tedrico, espera-se que a parte leste da célula convectiva do
interior apresente caracteristicas, em parte similares auelas da célula convectiva do litoral, como

resultado da advecgdo ou por difusdo na CLP, ambos efeitos ndo-lineares.

A direcdo do vento junto ao maximo do JBN mostra-se freglentemente de NE. Na
superficie ventos do quadrante SE predominam. As hipéteses levantadas quanto aorigem desta
estrutura vertical da direcdo do JBN sdo: (@) a estrutura vertical reflete a direcdo do vento

geostréfico associado & condigbes de grande-escala da circulacdo média associada a Alta do
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Atléantico Sul (no topo) e a diregdo do escoamento em superficie de origem térmica; (b) reflete a
modulacdo causada pela célula de circulacdo do litoral (brisa mais efeito da escarpa da Serra do
Mar) que modifica a estrutura vertical do ramo leste da célula convectiva do interior e (c) reflete

ambos 0S mecanismos.
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Figura 3.2 Evolucéo tempora dos perfis meteorol6gicos associados ao desenvolvimento de um JBN em
Iperd registrado em sondagens de baldo cativo entre dias do ano (decimais) 71,12 e 72,28. Os gréficos
mostram: (a) os pontos de sondagem com dados disponiveis e a mascara para a regido onde ndo ha dados; (b)
temperatura absoluta do ar (°C); (c) temperatura potencia (K); (d) umidade relativa (%); (€) umidade
especifica (g kg™); (f) componente zonal do vento (ms™); (€) componente meridional do vento (ms™); (g)
velocidade do vento (ms™) e (h) dire¢go do vento (graus).
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Figura 3.2 (continuagéo).
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3.2.2 Dados I nter polados

Os dados disponiveis para as 4 campanhas do Experimento em Iperé foram interpolados
para se obter um conjunto Unico segundo uma discretizacdo regular no tempo (horéria) e no espaco
(na vertical a cada 25 m). Para isso, utilizou-se um modelo prognéstico 1-D com fechamento de
segunda-ordem para integrar os dados de diferentes origens segundo um esguema de nudging (a
cada hora).

Para validar a rotina de interpolacdo, perfis obtidos da interpolacdo foram comparados aos
dados originais de baldo-cativo. A Figura 3.3 exemplifica essa comparagdo para a noite entre dias
12 e 13 de marco de 1993. A comparacéo mostra que:

1. A metodologia de interpolacdo € sensivel a variacdo temporal do perfil vertica que ocorre
em associacdo a0 JBN, indicando que a escala de tempo do nudging utilizada (1 h) é
apropriada para a assimilagéo dos dados esparsos utilizados,

2. Devido ao fato de utilizar-se um esquema do tipo Euler avancado para discretizacdo da
assimilacéo tempora na interpolacdo, os perfis verticas obtidos na interpolados refletem as
variagdes temporais na hora imediatamente posterior a que elas ocorreram nos dados
medidos. Portanto, ainterpolacéo temporal segue um esguema de primeira-ordem,;

3. A sondagem interpolada para niveis acima da maxima altura alcancada pelo baldo-cativo é
mais influenciada pelos dados de grande-escala utilizados como condicdo de fronteira
superior a850 hPa (i.e., a Reanalise do NCEP);

4. O esguema de interpolacéo suaviza a informac&o, gerando um valor méximo 20% inferior
a0 observado nas sondagens de bal &o-cativo.

5. A interpolagdo dos diferentes dados reduz a variabilidade das observagbes podendo ser
interpretada como um resultado médio ou combinag&o;

6. O esguema de interpolacdo captura as feicOes e variagdes temporais mais importantes do
JBN.

No capitulo 4, compara-se o resultado numérico do modelo tridimensional TVM com os resultados

observacionais interpolados.
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Figura 3.3 Comparacao dos perfis interpolados de velocidade e direcdo do vento (linhas continuas)
com os perfis observados por baldo-cativo (pontos) para diferentes horérios da noite do dia 12 para
13 de marcgo de 1993. As linhas continuas mostradas & 18 h (alto desta figura) sdo provenientes da
aplicacdo desta mesma metodologia de interpolacdo, mas utilizando-se dados dos horérios

anteriores.
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3.2.2.1 EstruturaVertical MédiaHoraria

Meédias horérias dos perfis verticais interpolados foram determinadas para o periodo das

campanhas em |perd. A evolugdo temporal da estrutura vertical média obtida € mostrada nas Figura
3.4 aFigura3.7.

As principais caracteristicas do JBN médio podem ser destacadas:

1.

As campanhas |, Il e IV ocorridas em marco de 1991, 1992 e 1993 apresentam estruturas
verticais do JBN que apresentam semelhancgas entre si. Por exemplo, todas apresentam: (a)
desenvolvimento de jatos noturnos; (b) cisalhamento direcional na estrutra vertical do JBN;
(c) reducéo da velocidade do vento na CLP convectiva (entre 12 e 18 h) etc;

O JBN apresenta cisalhamento direcional na camada entre a superficie e 500 m, entreas0 h
e 10 h da manhd, que pode ser notado nas estruturas verticais das componentes zonal e
meridional ou diretamente na distribuicdo vertical da direcdo do vento (Figuras3.4d, 3.5d
e3.7d);

Ao final datarde, a estrutura térmica da CLP convectiva, define a estrutura vertical inicial
na qual o JBN aparecera. Esta estruturainicial € caracterizada por auséncia de cisalhamento
direcional do vento e ventos mais fracos & 18 h. Durante o periodo da Quarta Campanha, o
enfraquecimento do vento no periodo convectivo ocorre mais cedo, entre 12 h e 15 h,
provavelmente pela quase auséncia de forcante de grande-escala (i.e., 0s ventos em 850 hPa
sd0 muito fracos, da ordem de 1 m s™);

A velocidade maxima média, embora alisada pela interpolacdo, da umaidéa daintensidade
média do vento no JBN: 6 ms™ paraal Campanha; 5ms® paraall Campanha; 8 ms* para
alll Campanha (inverno) e 5 ms™ paraalV Campanha;

A aturado maximo foi: 400 m paraal Campanha; 550 m paraall Campanha; 400 m para
alll Campanhaentre 250 e 300 m paraalV Campanhg;

O JBN torna-se mais intenso a medida que a noite segue, alcancando uma méaxima
velocidade entre 0 e 9 h. O escoamento na camada entre a superficie e 500 m apresenta uma
aceleracdo média durante todo o periodo noturno nas Campanhas |, Il e lll eentre 18 e 3 h
paraa CampanhalV;

Uma vez, formado o maximo do JBN, este apresenta uma tendéncia a elevar-se na CLP, o

gue pode ser notado na estrutura vertical média das Campanhas;
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8. Para ventos da forcante externa em 850 hPa (i.e., ventos de grande-escala) mais intensos, o
maximo do JBN aparece mais elevado na vertica (Campanhas Il e Ill) e vice-versa
(Campanhas| elV);

9. O cisalhamento direcional no JBN € claramente discernivel para as Campanhas |, Il e IV,
durante as campanhas realizadas em Marco (i.e., para o periodo de final de verdo e inicio de
outono). Esse cisalhamento direcional na estrutura vertical da direcdo do vento é discernivel
para o periodo noturno das Figuras 3.4 d, 3.5d e 3.7 d;

10. O jato apresenta cisalhamento da direcdo do vento, caracterizado por ventos do quadrante S

abaixo do méximo e ventos do quadrante N acima do maximo (Campanhas|, 1l e V).
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Primeira Campanha
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Figura 3.4 Estrutura vertica média horéria durante a Primeira Campanha em Iperé para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) direcdo do vento
(representada por umaimagem composta de pixeis).
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Segunda Campanha
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Figura 3.5 Estrutura vertica média horéria durante a Segunda Campanha em Iperé para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) direcéo do vento.
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Terceira Campanha
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Figura 3.6 Estrutura vertical média horaria durante a Terceira Campanha em lperé para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) direcdo do vento.
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Quarta Campanha

(a8) Componente zonal (b) Componente meridional

200K

zi(m)

; =5,
=5.0)
Hora Losal
(c) Velocidade do vento
4.0
A0
E E
H 2™

o % o6 9 12 15 I8 2 M
Hora Loscal

9 12 15 18 21 24

Hora Local

Figura 3.7 Estrutura vertica média hor&ria durante a Quarta Campanha em Iperé para: (a)
componente zonal; (b) componente meridional; (c) velocidade do vento e (d) direcdo do vento.
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3.3 Influénciado JBN na Evolucao Horaria

dos Campos de Superficie

Neste item investiga-se os efeitos do JBN sobre a variabilidade tempora da velocidade do
vento medida na CLP superficial no Centro Experimental ARAMAR (CEA) da Marinha do Brasil
em | perd-SP, para os niveis de 10 m, 60 m e 80 m acima da superficie. As possiveis relacdes entre o

JBN e os escoamentos superficiais sdo explicadas com base na continuidade do escoamento, na
coeréncia espacial, tempora e nos efeitos da topografia (local e regional avolta de Iperd), que
podem modificar o escoamento junto asuperficie.

Descricdo do escoamento superficial %2 O ciclo diurno do vento asuperficie em Ipero foi
observado primeiramente por OLIVEIRA (1993) durante as campanhas de observacdo no CEA em
Iperd. A direcéo do vento na superficie de Iperd apresenta um ciclo diurno marcado por um giro
completo em sentido anti-horério, isto €, S-SE no periodo noturno, para E-NE na manhd, N-NW a
tarde e novamente para S-SE (KARAM, 1995; e OLIVEIRA, 1998). Os dados de superficie
obtidos durante as campanhas de observacdo no CEA (OLIVEIRA, 1993) apresentam grande
coeréncia espacia e temporal com dados medidos a 10 m, 60 m e 80 m acima da superficie em
outra torre no CEA, e também em relacdo a dados da estacdo da Fazenda | panema, localizada a 5
km para SE do CEA. Durante o periodo noturno, a direcdo predominante do vento € de Sul. Durante
o periodo convectivo, a direcdo do vento gira em sentido anti-horario, passando pela direcdo NW
aproximadamente ao meio-dia.

Medidas de vento tomadas a10m, 60 m e 80 m, em Iperd, com freqliéncia de amostragem
de 15 min foram utilizadas para calcular a distribuicéo de frequiéncia horaria da vel ocidade, diregao,
média horéria e desvio padréo do vento para um periodo de 2 anos (JUL 1992 aJUN 1994).

A seguir, mostram-se os valores médios horérios do vetor velocidade do vento para Iper6d
considerando-se todo o periodo de dois anos, entre 1992 e 1994.

As hodografas (Figura 3.8) construidas para trés niveis da torre em Iperd, 10 m, 60 m e 80
m indicam intenso cisalhamento do vento, (fiv/fz) » 0,043 s*, entre os niveis 10 m e 80 m, durante
o0 periodo noturno. Este cisalhamento € produto do giro anti-horério da resultante do vetor vento.

ApoGs atingir a maxima velocidade, pouco antes das 21 horas, 0 vetor resultante diminui sua
intensidade, provavelmente devido a0 desacoplamento da CLP superficial associado a
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intensificacdo da inversdo de superficie. Este desacoplamento pode ser observado durante a

madrugada (entre 0 e 6 h da manha)” na camada entre a superficie e 80 m, conforme é indicado pela

formacdo de uma camada de inversdo térmica de superficie (p.ex., visivel na estrutura vertical da

temperatura potencial do ar mostrada na Figura 3.2 ¢). A inversdo térmica de superficie provoca o

desacoplamento entre as camadas devido ao efeito estabilizador sobre as parcelas de ar, o que

implica em reducdo substancial tanto da turbuléncia como do transporte de momento entre
diferentes niveis na vertical.

A direcdo do vento resultante pouco varia durante o periodo noturno. Quase toda oscilagéo
anti-horéria do vetor vento ocorre no periodo diurno, durante as transicdes da manha e fina da
tarde.

A intensidade absoluta do vetor resultante € muito peguena no periodo entre 12 e 15 horas.
O valor deste vetor mostra-se inferior a1 m s* em média. E muito provavel, que esse pequeno valor
da resultante média horaria ocorra devido & flutuages das componentes zona e meridional em
torno do zero no periodo convectivo. Ja a intensidade do vetor velocidade do vento instantaneo
mostra-se bem maior, variando entre 2,5 e5,5m s* entre os niveis de 10 e 80 metros natorre.

A curva hoddgrafa resultante apresenta um formato eliptico no nivel de 80 m. O eixo
principal da elipse esta orientado na direcdo SE-NW. Essa orientacdo indica qual é a direcéo e
sentido do cisalhamento inferior do JBN em | peré.

Para os niveis de 60 m e 10 m, os efeitos da topografia local podem modificar a forma
eliptica da hodografa. Neste caso, local se refere a algumas centenas de metros avolta do ponto de
medida.

A Figura 3.9 apresenta as hodografas cal culadas para dois julhos e margos de 1992 e 1993,
gue representam respectivamente o final do verdo e inverno em Iperé. As hodografas construidas
baseiam-se no vetor médio resultante & (u;, v;). A metodologia para a construgéo dessas curvas € a
mesma utilizada na construcéo da hodografa anual .

A comparacdo da curva hoddgrafa de verdo, de inverno e anual indica que:

1. Durante o verdo, a hodografa desloca-se em diregdo ao quarto-quadrante indicando ventos de
NW durante a tarde, especialmente a 60 m e 80 m natorre. No inverno, durante a tarde, ventos
resultantes de SW sdo mais frequentes;

2. O cisalhamento do vento é mais intenso durante os meses de inverno para a camada entre a
superficie e 80 m na CLP. Uma explicacdo plausivel € o incremento do vento gue ocorre nos

meses de inverno quando aregido de Iperd é sujeita aentrada freqiente de frentes-frias;

* Todos os horérios indicados neste trabal ho se referem & hora local, salvo mensgo em contrério.
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3. A forma édliptica € predominante no periodo de verdo, aparecendo nos niveis 10 m, 60 m e 80 m
em Iperd. O eixo principal é orientado na dire¢cdo SE-NW. Durante o inverno, a forma eliptica
aparece de forma mais clara no nivel 80 m, enquanto nos niveis inferiores ha indicios marcantes
de blogueio topografico e/ou efeitos aerodindmicos da distribuicdo de rugosidade superficial.
Durante o inverno, no nivel de 10 m, o desacoplamento € muito intenso anoite, resultando que a

forma da elipse aparece muito mais deformada.

v(ms?
v(ms?)

@

v(ms?

(©)

Figura 3.8 Curvas hoddgrafas do vetor velocidade do vento resultante cal culadas para trés niveis da
torre em Iperd: (a) 10 m, (b) 60 m e (¢) 80 m. As barras de erro foram obtidas considerando-se que
o0 erro da média obedece a uma distribuicdo de t-Student. O periodo de dados compreende 24 meses
entre junho de 1992 e junho de 1994.

A andlise da distribuicdo de fregiiéncia do vento em Iperé medida ao longo datorre de 80 m
ressalta a coeréncia espacia e tempora do ciclo diurno do vento na camada limite superficial em
Iper6 (KARAM e OLIVEIRA, 1998).
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A estrutura vertical do vento na CLP superficial e sua evolugdo temporal ao longo do dia
mostram-se consistentes com observacdes asuperficie da Fazenda Ipanema e com periodos de
inverno e verdo tomados em separado (Tabela 3.4).

A seguir, apresentam-se gréficos da distribuicdo das médias horarias das varidvels
observadas no periodo de dois anos na torre de 80 m localizada nas instalagdes do CEA em |pero,
ao longo do dia. Primeiramente, analisase a variagdo horéria das componentes médias zona e

meridional do vento (Figura 3.10).

Inverno Verdo

u(ms) u(ms’)

Figura 3.9 Média mensa das curvas hodografas do vetor resultante do vento observado em Iperd
para niveis de 10 m, 60 m e 80 m, durante: (a) Inverno (Julhos de 1992-93) e (b) Verdo (Marco de
1992-93).

Nota-se que a componente meridional apresenta maior variagcdo comparada acomponente
zonal (Figura 3.10). Para o nivel de 80 m da torre tem-se uma diferenca marcante e pode ser
associada a dois regimes diferentes: (1) noturno associado apresenca de cisalhamento vertical em
superficie e JBN acima e (2) diurno, associado ao aumento da conveccdo térmica, turbuléncia e
friccéo, o que resulta em reducéo dos valores absol utos de ambas as componentes.

As variagbes de ambas as componentes ocorre basicamente durante o periodo diurno.
Durante o periodo noturno, as componentes médias horarias praticamente ndo variam muito. As
variagdes do periodo diurno caracterizam um giro da diregdo do vetor resultante do vento médio
horario.

A velocidade do vento resultante € calculada de acordo com PANOFSKY e BRIER (1968) e
apresentada na Figura 3.11. Por outro lado, a velocidade média do vento, instanténea, é calculada
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considerando-se 0 médulo da velocidade do vento como um escalar qualquer, sendo mostrada na
Figura 3.11.

Um pardmetro importante € a persisténcia do vetor velocidade do vento (PANOFSKY e
BRIER, 1956; ARRIT et alli, 1997). A persisténcia indica o grau de consisténcia da direcéo do
vetor velocidade do vento dentro em uma série temporal de observagbes. Em nosso caso, para
periodos de uma hora.

A persisténcia € definida pela razdo entre a Velocidade do Vento Resultante e a Média da
Velocidade do Vento instanténeo. Quando a direcdo do vento se mantém invariavel durante um
intervalo de tempo, a persisténcia serd unitaria neste intervalo. Por outro lado, se a direcéo do vento
€ variavel (distribuindo-se em todas as direcfes) ou se sopra metade do tempo em uma direcéo e a
outra metade do tempo na direcéo oposta, a persisténcia serd nula. A velocidade do vento resultante
€ sempre menor ou igual amédia das velocidades individuais do vento.

Para os niveis de 60 e 80 m o minimo da velocidade média instantanea ocorre no inicio da
manha (linha de circulos preenchidos na Figura 3.11 a e b). Para o nivel de 10 m, encontra-se o
minimo entre 0 h e 6 h, provavelmente em conseqiiéncia do intenso desacoplamento da camada
superficial causado pela presenca da inversdo térmica superficial. Por outro lado, o minimo da
velodidade resultante ocorre durante o periodo de maior conveccdo, i.e., atarde (linha com
guadrados abertos na Figura 3.11). Isto pode ser entendido considerando-se a baixa persisténcia
direcional durante o periodo da tarde, que implica em reducdo do valor da velocidade resultante
(obtida das componentes u e v médias).

O maximo da velocidade do vento instantaneo ocorre ao final da tarde (Figura 3.11). A
causa do maximo ao final da tarde parece estar associada ao final do periodo convectivo, ao
desacoplamento da superficie e aformacdo do JBN acima da camada superficial.

No caso de I perd, as maiores diferencas entre a velocidade do vetor resultante do vento e a
média da velocidade do vento ocorre no periodo diurno, durante o qual elementos de rajadas e
flutuacBes intensas das componentes do vento aparecem devido a maior intensidade da turbuléncia
¥ de origem térmica ¥ 0 que reduz muito o valor da persisténcia. Durante o periodo noturno a
persisténcia direcional aumenta muito em Iper6, mantendo-se em um patamar praticamente
constante durante o periodo noturno.

A evolucdo horéria da diregdo do vetor resultante do vento nos primeiros 80 m da CLP é
apresentada na Figura 3.12. Os graficos mostram, de forma clara, a oscilacgo diurna do vento, em
sentido anti-horério, que é caracteristicaem I pero.

Durante o periodo noturno, a direcdo do vento resultante € de S a superficie (e SE mais
acima), soprando praticamente, do quadrante S durante toda anoite.
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Figura 3.10 Componentes zonal e meridional do vetor velocidade do vento resultante calculadas
para trés niveis da torre em Iper6: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As barras de erro foram obtidas
considerando que o erro da média obedece a uma distribuicdo de t-Student. O periodo de dados
considerado compreende um periodo de dois anos entre 1992 e 1994, com amostragem de 15 min.

Durante o periodo convectivo, o vetor resultante gira em sentido anti-horério, comecando
pelamanha de S, passando por SE, NE, e N ao meio-dia; para entdo soprar de NW, W e SW atarde,
até alcancar adirecdo S (SE mais acima) no final datarde. Portanto ocorre um giro completo de 360
graus durante o periodo entre 6 da manha e 6 datarde (periodo convectivo).
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Define-se aqui o fator de rajada® como a razdo entre os quantis® (Figura 3.13) mais
energéticos e o quantil da mediana. A Figura 3.14 apresenta a distribuicdo horéria das razdes q;/da,

0s/Q4, Os/0a, € 04/04, NaS quais, 0 quantil g, € amediana da distribuicao.
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Figura 3.11 Velocidade do vetor vento resultante (quadrados) e velocidade média do vento
(circulos) calculadas para trés niveis da torre em Iperd: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As barras de
erro foram obtidas considerando que o erro da média obedece a uma distribuicdo de t-Student. O
periodo de dados considerado compreende um periodo de dois anos entre 1992 e 1994.

® O fator de rajada é um parametro derivado da andlise de séries temporais de velocidade do vento. Seu valor pode ser
estimado pelarazado entre a intensidade da maxima de vel ocidade observada e a vel ocidade média do vento em um dado
periodo considerado. O periodo considerado pode ser horério, resultando em um fator de rajada horério ou ser maior,
para a noite toda, p.ex., como fez CARDENAS (1990). Neste trabalho, propde-se o cdculo do fator de rajadas referido
arazao entre quantis horarios.

® Os quantis sfo certos valores da grandeza considerada que separam interval os de variagio no espago amostral, que sio
caracterizados por apresentarem cada qual uma mesma probabilidade de ocorréncia. Por exemplo, a mediana € um
quantil de 50% pois separa a distribuicdo em dois intervalos (pontos do espaco amostral maiores e menores que a
mediana) de forma que ambos os intervalos apresentam uma mesma probabilidade de ocorréncia, i.e.,, 50%. Neste
trabalho, utiliza-se 7 quantis para separar 8 interval os do espaco amostral, cada qual com probabilidade de 12,5%.
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No nivel de 10 m datorre obtém-se dois maximos do fator de rajada /g, indicando rajadas
gue ocorrem em 12,5% do tempo, no intervalo de uma hora. Neste caso, o fator € de 2,2 vezes,
indicando que ventos apresentam intensidade 2,2 vezes maior que o valor da mediana da velocidade
esperada. Estes maximos ocorrem durante o periodo convectivo, em horério proximo as9 h e as 15
h. Esses horérios sdo, respectivamente, anterior e posterior a0 maximo de convecgdo térmica na
CLP % que por hip6tese deve ocorrer proximo & 12 h. O mesmo padréo se repete para niveis de 60

m e 80 m natorre de | pero.
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Figura 3.12 Direcéo da resultante do vetor velocidade do vento calculada para trés niveis da torre
em lperd: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m. As barras de erro foram obtidas considerando que o erro da
média obedece a uma distribuicdo de t-Student. O periodo de dados considerado compreende um
periodo de dois anos entre 1992 e 1994, com amostragem de 15 min.

As rgjadas mostram-se ainda mais destacadas no periodo convectivo, dois picos

equidistantes do méaximo da convecgao térmica e fator de rajada de valor aproximadado 2,2. O fator
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de rgjadas do quantil 7 tende a um valor praticamente constante de 1,5 durante a noite no nivel de
80 mdatorre.

A metodologia apresentada aqui difere da metodologia classica que se baseia na andlise do
gréfico da velocidade (rgjada ou média horaria) maxima anual versus o logaritmo do periodo de
retorno em anos (entre 0 e 200 anos) (LEE, 1978). Neste caso, 0s periodos de retorno referem-se ao
periodo de tempo, medido em anos, necessario para que se observe novamente um certo valor
maximo da velocidade média horaria (ou da rgjada méxima anual) encontrada em um ano. Neste
trabalho, ndo ha dados suficientes para estimar-se os periodos de retorno (seria necessaria dispor-se
de uma série temporal minino de 10 anos) e, porquanto, se estuda a distribuicdo horaria das rgjadas
ao longo do dia.

A Figura 3.15 apresenta os graficos da distribui¢do da persisténcia média horéaria. A Figura
mostra que a Persisténcia é intensa durante a noite e pequena durante o dia. Valores noturnos estao
acima de 75% para niveis 60 e 80 m, e acima de 60% para nivel 10 m. Ja os valores durante periodo
diurno, principalmente atarde, mostram-se abaixo de 25% para todos os niveis datorre de 80 m.

A Persisténcia deve ser analisada em conjunto com a direcdo do vento resultante. Quando
isto é feito, mostra-se que a direcdo do escoamento na CLP estavel em Iperd, é determinada e
coerente, possivelmente definida pelo JBN durante a noite. Os gréficos também demostram que
Persisténcia aumenta com a altura nos primeiros 80 metros da CLP estavel, ou sgja, em direcdo a
localizagdo do maximo do jato.

Durante o periodo convectivo (diurno) o baixo valor da Persisténcia (abaixo de 25%) indica
flutuactes da direcéo do vento de todas as direcoes. Essas flutuagcdes séo causadas, possivel mente,
por rajadas associadas apresenca de grandes-turbilhdes na camada limite convectiva.

Os valores de persisténcia obtidos neste estudo para a condi¢éo de contorno inferior do jato
em Iper6é ¥ segundo sua distribuicdo média horéria % sdo comparévels aos valores obtidos para a
distribuicéo espacia da persisténcia, por ARRITT et alli (1997) para o JBN sobre Grande Planicie
nos EUA’. Deste ponto de vista, os valores de persisténcia obtidos para | per6 fornecem um indicio

da presenca do JBN acimada CLP estavel.

" Os valores obtidos por ARRIT et alli foram tabulados seguindo o critério de classificagio proposto por BONNER:
para os JBN. Isto é para JBN: do Tipo (1) observaram persisténcia acima de 20% aNoroeste da area e maximo de 80%
a0 sul de Oklaroma e Texas; JBN do Tipo (2), acima de 30% ao Norte e maximo de 90% em Arkansas e JBN do Tipo
(3), apersisténcia ficou acima de 30% a Neste e Noroeste, com maximo de 70% no Texas e Lousiana.
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Figura 3.13 Distribui¢do horéria dos Quantis 12.5%; 25% 37.5%; 50% (mediana) 62.5%; 75% e
87.5% obtidos paratrés niveis natorre de Iperd: (a) 10 m; (b) 60 m e (c) 80 m.

E interessante neste ponto, apontar o potencial edlico na regido de Iper6 em associacdo a
presenca do JBN noturno. A energia cinética média e o poténcial edlico estédo associados a
energética do escoamento. Para avaliar-se o potencial edlico na area de Iperd, calculou-se a energia
cinética média por unidade de volume em Iperd (Figura 3.16) e a poténcia disponivel para
producdo de energia edlica, por unidade de area (Figura 3.17). A interpretacéo dos gréaficos obtidos
leva em conta o0 seguinte exemplo prético. Por hipétese, considere-se que a energia edlica de Iperd
sgja utilizada para girar uma turbina instalada no topo de uma torre de 80 m, acionada por uma
hélice de raio 10 m. Para este exemplo, o gréfico da Figura 3.17 fornece a méxima poténcia
utilizavel, por unidade de &rea, de valor 125 W m™, que correspondente aproximadamente ao valor

médio de 24 h. A multiplicacéo deste valor pela area da turbina fornece a poténcia obtida, em watts.
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Multiplicando-se a poténcia obtida pelo nimero de horas no més, calcula-se a energia disponivel
em Wh/més (watt hora por més). Neste caso, efetuando-se as contas, determina-se que a energia
disponivel coletada por esta Unica turbina em Iper6 € suficiente para abastecer cerca de 538 casas
com consumo mensal de 210 kwWh/més.
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Figura 3.14 Fator de rgjada calculado da razéo entre quantis 50,0%; 62,5%; 75,0% e 87,5 %
obtidos para trés niveis na torre de Iperd: (8) 10 m ; (b) 60 m e (c) 80 m da analise de dois anos
(1992-1993) com amostragem de 15 min.
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Figura 3.15 Persisténcia horéria observada em |perd para trés niveis da torre (&) 10 m, (b) 60 m e
(c) 80 m. As barras correspondem ao erro da média horéria.

A Figura 3.18 apresenta a evolucdo horéria média da altura do nivel de condensacdo por
levantamento (NCL), obtido de acordo com BOLTON (19800). O NCL é definido para a dtura na
gual uma parcela de ar imido resfriado por |evantamento adiabético, a partir da superficie, tem seu
contelido de vapor de &gua condensado. A taxa de resfriamento adiabético com a altura é de 10°C
km™.

Nota-se que o valor minimo da altura do NCL igual a 250 m ocorre préximo & 6 h, isto €,
a0 fina do periodo estavel; e um valor maximo de 1500 m é atingido cerca das 15 h, no periodo
convectivo.

A variancia horaria da altura € méxima (minima) no periodo convectivo (estavel).
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No periodo convectivo, a maior variabilidade horaria da altura do NCL pode ser relacionada

teoricamente apresenca de nuvens do tipo cimulos de bom tempo (WILDE et alli, 1985).
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Figura 3.16 Distribuicso horéria da Energia Cinética por unidade de Volume de Ar (J m*) para os
trés niveis datorre em Iperd: () 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m.

Durante a noite, a menor variabilidade e a baixa altura do NCL podem indicar, do ponto de
vista tedrico, presenca de nuvens do tipo estratos (nuvens baixas, em camadas pouco profundas na
vertical), essas Ultimas podem se formar sobre as calhas dos rios secundarios na regido de | perd.

A evolucdo da temperatura potencial média horaria no nivel de 10 m datorre (Figura 3.19)

indica um valor minimo noturno de 295,5 K &6 h (local) e um méaximo diurno de 304,5K & 15 h.
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Figura 3.17 Distribuic&o horéria da Poténcia Utilizavel por unidade de Area da Turbina (W m?)
para os trés niveis datorre em Iperd: (a) 10 m, (b) 60 m e (c) 80 m.

As médias horérias da temperatura do ar no nivel de 10 m da torre mostram um minimo de
17,0 °C e um méximo de 25,5 °C.

Os incrementos de temperatura na vertical datorre, entre os niveis de 10 e 60 m e entre 10 e
80 m, indicam que o maior crescimento do NCL esta associado a um perfil vertical instavel, isto €, a
temperatura diminui com a altura com um gradiente superior ao gradiente adiabético de - 10 °C km’
! (Figura 3.20).

Para diferencas de altura de 50 e 70 m, o gradiente adiabético mostra um decréscimo da
temperaturade -0.5 e - 0.7 °C, respectivamente. Portanto o valor de - 1,6 °C do periodo convectivo é
superadiabatico ¥ ou segja, muito instavel. Ja durante o periodo noturno, o gradiente é menos

intenso e oposto em sinal, isto € positivo ¥ indicando a presenca de uma camada de inversao



Capitulo 3—Pagina 96

superficial % com gradientes médios de 0,008 e 0,006 °C m' ! entre niveis 10 m e 60 m e entre
niveis 10 e 80 m, respectivamente.

As médias horarias das diferencas de temperatura do ar em relacdo atemperatura do ponto
de orvalho (T-Tg) e do NCL (T-TneL) apresentam uma evolucdo similar®, em sua forma, &uela da
alturado NCL (compare-se Figura 3.18 com Figura 3.20).

A coeréncia espacial do campo de vento descrito para o ponto do CEA em lperd foi
verificada considerando-se dados da Estacdo Meteoroldgica da Fazenda Ipanema’, localizada a
cercade 5 km a SE do CEA.

Uma estatistica desses dados foi executada, resultando na distribuicdo de freqliéncias em
funcéo da direcdo do vento, dada na Tabela 3.4. Os dados considerados foram medidos & 09:00,
15:00 e 21:00 HL dos meses de janeiro e julho, num total de cinco janeiros (1984, 1985, 1987, 1988
e 1989) e de seis julhos (1984,1985,1986, 1987,1988 e 1989). Os dados foram classificados
segundo oito classes de direcéo para obter a distribuicao de freqiéncia

Ventos de N e NW sdo freglientes & 15 h e ventos de S e SE & 21 h e 9 h. Esta oposicdo
entre as diregdes predominantes da tarde e da noite indica a presenca de uma oscilagéo ou ciclo
diurno na direcéo do vento. Estas oscilagdes também estéo presentes na diregdo de vento observada
durante as quatro campanhas realizadas no CEA em | pero.

Indicios de um bloqueio do escoamento superficial aparecem na distribuicéo da diregdo do
vento. As direces W, E, NE e SW apresentam baixa frequéncia de ocorréncia. O escoamento
nestas direcOes pode estar sendo bloqueado pela topografia do Morro de Aracoiaba, a SW,
localizado a 10 km do ponto de observacdo, que se eleva 300 m acima do vale do rio Sorocaba.
Adicionalmente, sondagens realizadas durante as campanhas em |peré mostram uma perturbacéo da
direcdo do vento para uma camada superficial com espessura entre 150 e 200 m. Nesta camada
ventos do quadrante sul sdo freqUentes enquanto que ventos de W, E, NE e SW apresentam baixa
freqiéncia. A observacdo desta camada € um indicio adicional do efeito de bloqueio do Morro de
Aragoiaba.

8 Diferentes pesquisadores tem descrito as relagdes entre o estado térmico, a estabilidade estética e a umidade relativa
disponivel na parcela de ar junto asuperficie (STULL, 1976ab, 1985; DEARDORFF et alli, 1980; WILDE et ali, 1985;
SOUZA et alli, 2000).

® Esta estagdo meteorol 6gica pertence ao Centro de Engenharia Agricola do Ministério da Agricultura (CENEA).
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Figura 3.18 Evolucdo média horéria da altura (zyc ) do nivel de condensacdo por levantamento
(NCL) em Iperd, utilizada como estimativa da evolucdo da atura (h) da CLP. Em miniatura,
apresenta-se a dispersdo dos pontos utilizados nos célculos (entre 1100 e 2100 pontos por horério).
As barras verticais correspondem ao desvio-padréo e ao erro da média.
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Figura 3.19 Evolucéo da média horaria da temperatura potencial do ar (q) para o nivel de 10 m da
torre em Iperd. As barras verticais correspondem ao desvio-padrdo e ao erro damédia.



Capitulo 3—Pagina 98

®— Ts-Tio
32 2 T - -0--Tg-Tho r
30 cfrT
28 i
14
26 R T
P L
] Palol=No et L
_ 24 A 0 ¥ T £ -0
< 227 53 5T
" 20 5 5 14 '
18] 54 -~ I /
16 REEE Ao BN |
24 r
14
12
-3
10
T T T T T T T T T T T T T T T T
0 3 6 9 12 15 18 21 24 0 3 6 9 12 15 18 21 24
HORA LOCAL HORA LOCAL
(a) (b)

18

161

f NM“ H\H\HHH H\Hﬂ

T T T
T T T T T T T T T

T T T 0 3 6 9 12 15 18 21 24

0 3 6 9 12 15 18 21 24 HORA LOCAL

HORA LOCAL

(c) (d)

Figura 3.20 Evolucdo da média horaria: (a) da temperatura do ar para o nivel de 10 m da torre em
|perd; (b) da diferenca de temperatura entre o nivel localizado a 10 m e os niveis de 60 e 80 m da
torre; (¢) da diferenca de temperatura do ar entre os niveis de 10 m na torre e o nivel de
condensacéo por levantamento e (d) da diferenca de temperatura entre a temperatura do bulbo seco
e do ponto de orvalho, no nivel de 10 m da torre em Iperd. As barras verticais correspondem ao
desvio-padréo e ao erro damédia.

T-T,(K)

o N O OO

JULHO JANEIRO
09 h 15h 21h 09 h 15h 21h
N 890% | 1785% | 1518% | 16,56 % 29,13 % 13,91 %
NE 1,57 % 0,06 % 1,57 % 7,28 % 3,97 % 0,66 %
E 0,00 % 0,00 % 0,00 % 0,66 % 0,00 % 0,00 %
SE 16,75% | 17,28% | 2251% | 15,90 % 14,57 % 21,86 %
S 1780% | 2042% | 16,75% | 21,86% 17,22 % 27,15 %
SW 2,09 % 2,62 % 2,62 % 0,01 % 1,99 % 0,66 %
W 0,52 % 1,05 % 0,00 % 0,00 % 3,31 % 1,32 %
NW 262% | 11,52% 6,28 % 7,28 % 14,57 % 0,66 %
Calmaria| 49,74% | 23,04% | 3508% | 29,14 % 15,23 % 33,77 %

Tabela 3.4 Distribuicdo de frequiéncias relativas, para trés horarios de julho e janeiro, segundo a
direcdo do vento para a estacdo da Fazenda | panema em I perd, SP (KARAM e OLIVEIRA, 1998).
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A distribuicéo de freqliéncias encontrada para a Fazenda | panema mostra-se coerente com a
andlise de hoddgrafas realizada para o CEA em Iperd. Portanto, existe coeréncia espacial e temporal
nos dados analisados. Isto €, do ponto de vista estatistico, existe semelhanca entre os dois pontos
gue foram comparados.

A descricdo dos campos observacionais de superficie pode ser relacionada apresenca do
JBN em Iperd considerando-se que:

1. O JBN é um fendmeno freqliente na &rea de Iperd e que afeta a dindmica superficial da CLP
no locdl;

2. Existe grande coeréncia espacial (primeiros 100 m da CLP) e temporal do escoamento na
circunvizinhado CEA em |per6,

3. A hodografa horéaria do vento superficial indica a presenca do JBN durante o periodo
noturno através do intenso cisalhamento da vel ocidade do vento e persisténcia direcional de
SE;

4. O maximo de velocidade média do vento na superficie durante o inicio do periodo noturno
em | perd esta associado ao desenvolvimento do JBN acima;

5. O JBN de Iperé tem um papel importante nos periodos de transicdo incrementando a
turbuléncia noturna junto asuperficie, permitindo a formacéo de uma camada de inversao
superficial mais profunda durante o periodo noturno;

6. O JBN modificaaevolucdo e dindmica da CLP estével, através do aumento do cisalhamento
vertical do vento e consequente producdo mecanica de turbuléncia. O aumento da
turbuléncia noturna pode ser um fator importante no crescimento da altura da inversdo

térmica de superficie observada a noite em I pero.

3.4 Efeito da Grande-Escala sobre o JBN

Neste item, procura-se mostrar que JBN descritos nos itens anteriores para Iperé ocorrem
predominantemente durante situacbes com predominio de céu claro, vento pouco intenso (i.e., da
ordem de 1 m s™) e intensa incidéncia de radiacdo solar ¥ padrées caracteristicos das situacdes
pré-frontais de verdo.

Os periodos de realizagdo dos Experimentos em Iper6 correspondem ao final de verdo. As
observacBes de JBN redizadas entdo foram majoritariamente feitas em situaces pré-frontais,

marcadas por tempo “bom” (i.e., pelas condigdes descritas acima). Em associacao a estas condi¢oes,
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os dados de grande-escala mostram de forma clara a presenca de oscilacdes diurnas nos campos de
temperatura e momento para | perd, dentro de uma camada de pelo menos 1000 m, correspondente a
altura da CLP convectiva. Essas oscilagdes sdo caracteristicas do periodo pré-frontal, ocorrendo
dois a 3 dias ap0s o posicionamento do JAN subtropical, associado achegada do cavado de uma
onda curta de grande-escala sobre a regido Sudeste do Brasil. A chegada do cavado de atitude (200
hPa) e as condi¢des pré-frontais sdo favoraveis ao apareceimento das oscilagdes diurnas no campo
de vento em grande-escala.

O periodo de tempo no qual as oscilagBes diurnas nos campos de grande-escala s8o mais
destacadas (i.e., no periodo de verdo) coincidem com os periodos de observacdo de JBN em Iperd
(i.e., Experimentos de OLIVEIRA, 1993). Portanto, embora as resolucdes verticais e temporais dos
dados de grande-escala ndo permitam a identificagdo de JBN, ela indica oscilagtes diurnas na CLP
de I perd, o que é um indicio (de grande-escala) da ocorrénciade JBN em | pero.

Durante o periodo de inverno, as oscilagBes diurnas, dos campos nos dados de grande-
escala, aparecem sobrepostas ao escoamento de escala sinética associado apassagem de frentes-
frias pela regido, sendo portando mascaradas. Por isso, espera-se a ocorréncia mais freqliente de
JBN frontais durante o inverno.

Os efeitos da baroclinia de grande-escala® (i.e, o cisahamento vertica do vento
geostréfico), efeitos associados a ndo estacionariedade do campo de pressdo e a taxa de
entranhamento no topo da CLP*! podem afetar o desenvolvimento do JBN em Iperé.

Entre os padrdes sin6ticos que ocorrem sobre o Estado de S&o Paulo destacam-se quatro
cenarios bésicos (1) padréo pré-frontal; (2) padréo frontal; (3) padrdo com predominio de altas
pressdes e (4) padrdo com predominio de baixas pressdes (Figura 3.21).

Quando a circulagéo de escala sindtica esta sob a influéncia do padréo pré-frontal predomina
sobre a regido do Estado de S0 Paulo advecgdo de ar quente do interior (Figura 3.21 a). O
aguecimento antecede a chegada da frente-fria, aumentando o grandiente térmico na direcdo N-S.
Isto acontece, conjuntamente com um aumento progressivo da pressdo atmosférica que antecede a
gueda de pressdo associada apassagem da frente-fria nos dias seguintes. O cenario pré-frontal é
favordvel ao desenvolvimento de circulacBes locais, provocadas pelos efeitos de aquecimento
diferencial da superficie. JBNs aparecem comumente associados apresenca de terrenos inclinados

encontrados junto a cadei as montanhosas com Andes, Rochosas, Himalaia etc.

10 . : a o . . L.
E reconhecida a importancia da baroclinia para 0 desenvolvimento de JBN noturnos intensos (com méxima

velocidade tipica de 26 m s™) de SW sobre a Grande Planicie dos EUA. Isto &, valores t8o intensos sdo obtidos pelo

efeito do termo de cisalhamento do vento geostrofico.

1 Presenca de mistura turbulenta junto ao topo da CLP, em geral associada ao cisalhamento do vento de escala sindtica

e também ao fluxo turbulento de calor, gerado pelo aguecimento da superficie.
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Figura 3.21 Quatro cenarios de grande-escala hipotéticos: (a) pré-frontal; (b) frontal; (c) Alta do Atlantico
(blogueios) e (d) baixas pressdes. A linha diagonal representa a linha-de-costa separando continente a
esquerda e oceano Atlantico adireita. As setas maiores indicam JBN induzidos pelo terreno inclinado (a) e
(c) ou JBN frontais (b) e as flechas de linhas finas indicam a direcdo do vento asuperficie.

(@ (b)

Figura 3.22 Representacdo de um desenvolvimento de uma frente-fria intensa implicando na formacdo de
um jato frontal de diregdo Sul: (a) faseinicial do desenvolvimento mostrando o cavado em altitude favoravel
ao desenvolvimento do sistema e (b) sistema frontal plenamente desenvolvido (oclusdo) associado a
formac&o de uma circulacdo fechada na alta troposfera. As setas em negrito indicam o JBN.
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Quando a circulacdo é frontal (Figura 3.16 b), a estrutura de escoamento tridimensional do
sistema baroclinico da frente-fria ocasiona jatos tanto de baixos niveis com de altos niveis na
troposfera. Em baixos niveis, ocorrem os JBN frontais de NW adiante da frente-fria e de SE em sua
retaguarda. ARRIT et alli (1997) e UCCELINNI (1980) apresentam evidéncias da associagcao dos
JBN (frontais) com a presenca de anomalias e variagdes temporais do campo de presséo na dta e
baixa troposfera. Conceituamente, a passagem de frentes-frias mais intensas no Estado de So
Paulo comp8e um quadro favorével aocorréncia de JBN frontais de componente Sul dentro da
massa de ar polar (Figura 3.22).

O cenario de predominio de altas pressdes (Figura 3.21 c) ocorre durante situacdes de blogueio
sindtico, em que extensas &reas de ata pressdo e anomalias positivas de temperatura ocorrem sobre
o Brasil, impedindo que frentes-frias avancem em direcdo ao equador. Em geral, os bloqueios
ocorrem em associacdo a intensificacdo do jato de atos niveis subtropical. Nestas condices,
caracterizadas por intenso aquecimento da superficie e ventos fracos, também podem ocorrer JBN
associados & circulaces induzidas pelo aquecimento diferencial da superficie e por terrenos
inclinados.

O cenério de predominio de baixas pressdes (Figura 3.21 d) ocorre durante verdes em que Zona
de convergéncia do Atlantico Sul (ZCAS) prevalesce sobre a regido. Neste caso, tempestades
convectivas sd0 comuns e a regido toda esta sob influéncia de escoamentos convergentes. O
detalhamento da estrutura espacial do escoamento, associado & areas de precipitacdo, necessita de
ferramentas especificicas (p.ex., RADAR), desde que diferentes escal as caracterizem o escoamento.

Os cen&rios mais favoraveis ao desenvolvimento dos JBN estudados neste trabalho séo
aqueles em gue ha predominio de atas pressoes (Figura 3.21 a e 3.21 c). Neste caso, 0 escoamento
€ caracterizado por um movimento vertical descendente pouco intenso (subsidéncia sinética), pouca
nebulosidade, desenvolvimento da CLP convectiva e auséncia de forcantes sindticas de maior
importancia para o escoamento (i.e., ventos fracos de escala sinética).

Utilizaram-se dados sinéticos compilados pelo NCEP (KALNAY et a., 1996), disponiveis
no IAG/USP, para determinar a evolucdo tempora dos perfis verticais das varidveis durante os
periodos correspondentes & quatro campanhas em Iperd. As figuras apresentadas a seguir se
referem somente a andlise referente aPrimeira Campanha em Iperé (Figuras 3.22 a 3.25). As
variaveis mostradas sdo: (a) temperatura, (b) componente zonal do vento, (c) componente
meridional do vento e (d) umidade relativa. Em termos gerais, os resultados obtidos para as demais
campanhas confirmam os resultados que sdo destacados a seguir. As demais campanhas de final de
verdo ndo se diferenciam quanto & caracteristicas basicas que sdo destacadas a seguir para a

Primeira Campanha. Ja a campanha de inverno (a terceira) diferencia-se por apresentar ventos
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superficiais moderados associados a passagem de frentes-frias e pelos ciclos diurnos estarem
modulados por este escoamento sindtico.

A Primeira Campanha de observacdes em Iperd ocorreu entre 11 e 22 de margo de 1991. O
periodo caracterizou-se pela passagem de duas frentes frias, com seus respectivos periodos pré e
pos-frontais. Durante os periodos pré-frontais observou-se predominio de altas pressdes. Embora
tenham ocorrido nuvens e precipitacdo no periodo, a incidéncia de radiacdo solar asuperficie
manteve-se suficientemente intensa para provocar: (a) ciclos diurnos de aquecimento da superficie e
(b) destacados desenvolvimentos da CLP convectiva.

O campo térmico apresentado na Figura 3.22 mostra oscilacfes de periodo 24 h (destacadas
na Figura 3.22 b) associadas ao ciclo diurno na CLP. A amplitude da oscilacdo diminui com a
altura. Este fato indica que a forcante desta oscilacéo esta na superficie. Existe uma oscilacéo de
periodo mais longo (sinético) aparente na evolugdo temporal. Sd0 2 periodos apresentando
tendéncia de aguecimento, sendo que ambos antecederam a entrada de frentes-frias. Durante a
passagem das frentes, atemperatura sofreu umaligeira queda.

A evolucdo dos perfis da componente zonal do vento € apresentada na Figura 3.24.
Observam-se também ciclos diurnos da componente zonal, ventos de W atarde e ventos de E a
noite.

A evolugdo temporal da estrutura da componente meridional (Figura 3.25) também
apresenta ciclos diurnos com ventos de N atarde e ventos de S anoite. A amplitude destes ciclos é
maior nos periodos pré-frontais (entre dias 9 e 15 e entre 17 e 21 de marco). Os ciclos diurnos de u
e v estendem-se na vertical por uma profundidade comparavel a atura da CLP. Durante a passagem
frontal, a componente zonal mostra-se de Leste e a componente meridional de Sul. Neste caso,
embora a componente zonal mantenha-se negativa e a meridional positiva, a amplitude delas
permanece oscilando, mas n&o o suficiente para mudar o sinal da componente (zonal de E paraW e
meridional de S paraN), como ocorre nos periodos pré-frontais.

Essas oscilagdes mostram-se persistentes no tempo e se esvaecem com a altura, indicando
gue suas forcantes encontram-se na superficie (i.e., como a fonte de calor do fluxo turbulento de
calor sensivel e sua distribuicdo espacial associada aos tipos de superficie, as forcantes topogréficas,
etc).

Os JBN observados durante as noites das campanhas em |Iperd, pela utilizacdo de baléo-
cativo lancado e recolhido tipicamente a cada hora, ndo aparecem nos dados de grande-escala da
reanalise do NCEP-NCAR. Isto € uma conseqliéncia da baixa resolucdo temporal dos dados da
reandlise, 0 que ndo permite capturar 0 aparecimento, desenvolvimento, sustentacdo dos JBNs no

interior paulista. Considerando-se que os perfis da reandlise séo construidos para a regido de Sao
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Paulo com sondagens lancadas apenas uma vez ao dia & 9 h (12 h GMT), isto €, no inicio do
periodo convectico, ndo se espera que os dados apresentem nada além de indicios da presenca do
JBN noturno, que para o hor&rio da sondagem ja deve mostrar-se descaracterizado pela mistura
turbulenta do periodo convectivo.

Por outro lado, a reanalise assimila os dados de superficie e as sondagens de forma integrada
em um modelo global, implicando que os ciclos de aguecimento e resfriamento da superficie sdo
mostrados % como podera ser notado na Figura 3.23. Mesmo assim, os JBN de Iperé que
apresentam 0 maximo de velocidade tipicamente entre 200 e 600 m ndo se mostram nos dados da
reanadise. Portanto, ou os JBN sdo fendmenos locais ou eles ndo podem ser capturados de forma
realistica pelo conjunto de dados do NCEP na atual resolucéo temporal de 6 h e espacial de 250 km.

Durante os periodos pré-frontais, o sinal das componentes zonal do vento em 750 hPa tende
a acompanhar o sinal dessas componentes na alta troposfera correspondente a regido de entrada do
JAN (entre dias 13 e 15 e entre 19 e 21 na Figura 3.24). Isto mostra que durante os periodos pré-
frontais, associados a presenca de JAN, o acoplamento entre os escoamentos nabaixa e ata
troposfera é maior. Desde que o entranhamento junto ao topo da CLP € responsavel por esse
acoplamento, isso pode indicar que a taxa de entranhamento é maior nos periodos pré-frontais
devido apresenca de alguma turbuléncia adicional nos niveis médios da troposfera associada ao
JAN.

O ciclo diurno também aparece na evolucdo dos perfis de umidade relativa (Figura 3.26). A
linha de contorno de umidade relativa igual a 70% fornece uma indicagéo da dtura da CLP durante
o0 periodo. Em relagdo & precipitagdes diarias acumuladas (~14-18 mm, que sdo valores pequenos)
nos dias 12, 18 e 20 de mar¢o de 1991 ocorre um aprofundamento da camada com umidade acima
de 90%. As precipitacdes iniciam um periodo de aumento da profundidade da camada Umida, que
praticamente dobra sua extensdo vertical. O topo médio da camada Umida pode ser localizado entre
900-920 hPa.

A presenca dos ciclos diurnos nos dados de grande-escala € mais um indicio que € favoravel
ahipétese de que a topografia inclinada do Estado tem um papel importante na definicdo das
circulacbes observadas na CLP de Iper6 e na formacdo de JBN sobre o Planalto Paulista. Neste
caso, 0s ciclos das componentes zonal e meridiona de grande-escala para a posi¢ao Iperd permitem
contruir curvas hodografas elipticas indicando a presenca de forcantes outras que a oscilagdo
inercia pura. Entre essas forcantes pode-se listar os efeitos de aguecimento diferencial associados a
brisa maritima e atopografiainclinada do interior de SP.

No capitulo seguinte apresentam-se outras evidéncias de que os JBNs em Iperé séo uma
resposta complexa da CLP, dependente da interacdo de diferentes escalas topogréficas e tipos de
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superficie. Os JBNs ndo podem assim ser explicados somente da consideracdo de fatores locais,
emboram dependam deles.

p (hPa)

(@)

p (hPa)

(b)

Figura 3.23 (a) Evolucéo temporal do perfil vertical da temperaturado ar (°C) para a primeira campanha do
experimento micrometeoroldgico em Iperd - SP - entre 11/03/1993 e 22/03/1993. Detal hes entre 1000 hPa e
100 hPa. Fonte de dados: reandlise do NCEP; (b) Detalhe do mesmo grafico entre 1000 hPa e 700 hPa.
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Figura 3.24 (a) Evoluco tempora do perfil vertical da componente zonal do vento (m s™) para a primeira

campanha do experimento micrometeorolégico em Iperd - SP - entre 11/03/1993 e 22/03/1993. Detalhes

entre 1000 hPa e 100 hPa. Fonte de dados: reandise do NCEP ; (b) Detalhe do mesmo gréfico entre 1000
hPa e 700 hPa.
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Figura 3.25 (a) Evolucdo temporal do perfil vertical da componente meridiona do vento (m s?) para a
primeira campanha do experimento micrometeoroldgico em Iperd - SP - entre 11/03/1993 e 22/03/1993.

Detalhes entre 1000 hPa e 100 hPa. Fonte de dados: reandlise do NCEP; (b) Detalhe do mesmo gréfico entre
1000 hPa e 700 hPa.
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Figura 3.26 Evolucdo temporal do perfil vertical de umidade relativa do ar (%) para a primeira campanha do
experimento micrometeorol 6gico em Iperd - SP - entre 11/03/1993 e 22/03/1993, entre 1000 hPa e 700 hPa.
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Capitulo 4
Resultados Numéricos

Neste capitulo investiga-se 0 JBN de Iperd do ponto de vista numérico. Para isso, 0 modelo
TVM nédo-hidrostético foi utilizado para gerar uma série de simulagdes empregando diferentes
dominios horizontais caracterizados por diferentes resolucdes'.

A Tabela 4.1 lista as quatro simulacdes escolhidas para apresentar o efeito do dominio
horizontal sobre a formacéo, desenvolvimento e sustentacdo do JBN durante a noite no interior do
Estado de S&o0 Paulo. A resolugéo horizontal utilizada foi variada entre 2 e 30 km, respectivamente
para dominios horizontais entre 100 km e 1500 km.

A discretizacdo da grade na vertical € mantida a mesma para todas as simulacdes. Um total
de 25 pontos foi utilizado na discretizacdo vertical, correspondentes & seguintes posicoes
coordenadas: 0; 30; 67; 114; 172; 246; 337; 452; 595; 774; 997; 1276; 1626; 2062; 2608; 3290;
4143; 5209; 6409; 7609; 8309; 10.009; 11.209; 12.409; 13.609. A resolucdo vertical varia de forma
logaritmica (KARAM, 1995) sendo igual a 30 m junto asuperficie e 1200 m para o topo do modelo.

As quatro resolugdes horizontais diferentes foram utilizadas com o objetivo de identificar e
guantificar o efeito da inclusdo de diferentes escalas da topografia. Por exemplo, 0 ensaio
experimental chamado L1500 utiliza baixa resolucdo horizontal e abrange uma extensa area do
Sudeste, Centro-Oeste e Sul do Brasil, 0 que permite ssmular os efeitos da superficie regional sobre
0 escoamento na CLP. Ja o ensaio numérico L100 apresentando resolucdo horizontal relativamente
maior (i.e., 2 km) permite simular efeitos da topografia local, como os efeitos associados ao Morro
de Aracoiaba ¥ uma elevagdo topografica destacada na paisagem do vale do Rio Sorocaba ¥
localizado 5 km a Sudoeste do CEA, em Iperd. Nesta simulagdo devido a limitada extensdo
horizontal do dominio (100 km) o escoamento obtido ndo pode representar o efeito da topografia de

1 O modelo TVM permite a utilizagZo de grades com espacamento horizontal variavel. Este tipo de grade também tem
sido empregada no grupo de micrometeorologia do |AG-USP para obter escoamentos que envolvem resolucdo maltipla,
de forma similar a0 que € feito em modelos que utilizam aninhamento de grades (i.e., 2, 3, ..., n grades). A principal
vantagem da utilizacdo de grades com resolucéo variavel em relacdo atécnica de aninhamento € que a transferéncia
especia de valores da grade de maior resolugéo para a grade de menor resolugdo ndo ser necess&ria, desde que a grade
variavel é Unica. No caso de grades aninhadas, a transferéncia é geralmente feita por interpolagdo. Outra vantagem é o
fato da informacdo ser transferida diretamente entre as escalas de resolu¢do — da maior para a menor e da menor para a
maior — 0 que define um protocolo de transferéncia two-way de forma direta (i.e., como numa rua de méo-dupla). Uma
desvantagem da grade de resolucdo varidvel € que o erro de truncamento também é varidvel (mas limitado).
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escala regiona (1500 km). Assim, as diferentes simulacbes devem ser consideradas como
complementares. A apresentacdo e discussdo do conjunto das quatro simulagGes com dominios
horizontais diferentes compdem um quadro geral dos efeitos da topografia e da cobertura superficial
sobre o escoamento local e regional. Mostra-se que a extensdo do dominio tem um efeito sobre o

JBN de Iperd simulado.

Nome da Simulacdo | Dominio horizontal | Resolucdo horizontal Resolucgéo vertical
L100 100 km x 100 km 2Kkmx 2 km
L400 400 km x 400 km 4kmx 4 km Variavel entre minimo de 30
800 800 km x 800 km 8 kmx 8 km m e maximo de 1200 m
L1500 1500 km x 1500 km 30 km x 30 km

Tabela 4.1 Dominio e resolucéo utilizada nas simulactes do JBN de Iperé. O ponto central da
grade numeérica corresponde a posicao geografica de Iperd. Numero de pontos de grade 50 x 50 x
25.

Diversos pesquisadores (ORLANSKI, 1975; FAST e McCORCLE, 1990; ZHONG et dlli,
1996) tém mostrado gue a extensdo do dominio horizontal constitui-se fator muito importante para
o entendimento das circulacBes do vento na CLP, i.e., a extensdo do dominio define as escalas da
topografia que serdo incorporadas como condi¢éo de contorno do problema, podendo modificar a
dinémica das forgas envolvidas no escoamento resultante. Neste caso, 0s parametros adimensionais
gue controlam o escoamento s80 0 Raio de Deformacdo de ROSSBY e os Numeros de FROUDE
horizontal e vertical (ADRIAN, 1995). Também nos Estudos de Impacto Ambiental a definicdo da
extensdo do dominio a ser considerado constitui-se uma etapainicial importante (CTMSP, 1997).

Uma das caracteristicas mais importantes e que, muitas vezes, ndo € levada em conta em
model os de simulacdo de &rea limitada € o posicionamento simétrico da grade horizontal em relacéo
ao ponto geografico de interesse % que neste trabalho € o CEA em Iperd. Isto é importante porque
a presenca assimétrica das topografias em relacdo ao foco de estudo, na simulagdo pode gerar forcas
de gradiente de pressio associadas a escoamentos ndo observaveis’. Muitas vezes, porcdes da
topografia excluidas da area de simulacdo poderiam compensar as aceleracbes induzidas por
topografias incluidas de forma néo apropriada (PIELKE, 1984).

?Nota ¥ O ideal neste caso seriaa utilizagio de um dominio horizontal circular, que néo é prético.
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A razdo entre as resolugdes vertical e horizontal (Dz/Dx) permaneceu entre 1:1000 e 1:100.
A ordem de grandeza destes valores é comum em simulagdes de mesoescala®, caracterizando
escoamentos em que o gradiente vertical das varidveis € muito maior que o gradiente horizontal. A
estabilidade da solugdo numeérica que utiliza maior resolucdo foi controlada através de um pequeno

aumento da resolucéo temporal (de 90 s para 60 s).

4.1 Escoamento a Superficie

Apresenta-se nesta secdo resultados numéricos que permitem discutir o papel da extensao
horizontal do dominio da simulacgo sobre o escoamento asuperficie, na regido caracterizada por
terreno complexo, tanto do ponto de vista da topografia, bastante acidentada, como da ocupacdo

humana e dos tipos de superficie (&gua, florestas, plantagdes, campos €etc).

4.1.1 Simulacao L 100

A simulaggo L100 com dominio de extensdo 100 km e resolug@o 2 km mostra o efeito de
topografia local (vales e montanhas) controlando o escoamento superficial. A noite, canalizagdes e
bloguei os do escoamento s&o muito pronunciados. O morro de Aragoiaba da Serra com elevacgéo de
média de 400 m acima do nivel médio da planicie do Rio Sorocaba (a 550 m) para Iperd é
suficientemente elevado e largo para bifurcar o escoamento catabético que desce as areas mais
elevadas correspondentes os topos da escarpa da Serra do Mar, em seu lado Noroeste, para 0
interior (Figura 4.1).

Durante o periodo noturno (periodo diurno) ocorre divergéncia (convergéncia) sobre as
areas mais elevadas do terreno, indicando a presenca de ventos catabéticos anoite e anabaticos
durante o dia(Figura4.1).

Ainda durante a noite, &reas de maior aceleracdo do escoamento, resultando em isotacas’

mais intensas, aparecem junto & encostas com aclives acentuados e também devido ao efeito que as

® Nota¥% A raz&o Dz/Dx utilizada em modelos do tipo LES da ordem de 1:1.
4 Nota¥. Curvas de mesmo valor de velocidade do vento.
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feicOes topograficas convexas sobre 0 escoamento de drenagem (catabético) que desce para a regido
da Depressao Periférica, onde se localiza o vale do Rio Sorocaba (Figura 4.1). Desta forma, a
forma convexa da Depressdo Periférica contribui para que os ventos sejam muito fracos durante o
dia em seu interior (i.e.,, Sorocaba esta em uma &rea do interior paulista conhecida por sua
temperatura e fraco vento). Por outro lado, a topogréfica da regido induz aceleracdo do escoamento
através dos vales dos rios Sorocaba e Tieté durante a noite.

Apesar dessa aceleracdo gerar ventos de SE que atingem extensas areas (25 km por 50 km)
(Figura 4.1 b), apresenta na simulacdo uma extensdo vertical limitada pela altura da CLP estavel
durante a noite.

Do ponto de vista da formacdo do JBN, o escoamento catabdtico contribui para o
desenvolvimento de um escoamento de SE, que corresponde qualitativamente ao observado na base
do JBN em Iperé. Portanto, a corrente de drenagem pode ser considerada um elemento importante
na definicdo das condicbes de fronteira inferior necessaria ao desenvolvimento do JBN de Iperd;
notadamente, um jato que apresente cisalhamento direcional (SE em superficie e NE no nivel de
600 m).

Do ponto de vista da producéo de turbuléncia na CLP estével, a deformacéo horizontal do
campo de escoamento durante a noite, e o correspondente cisalhamento horizontal e vertical
associados & feicOes topogréficas mais destacadas, como € o Morro de Aracoiaba, pode dterar a
distribuicdo de ECT naregido de Iperé (PEREIRA, KARAM e OLIVEIRA, 2000; 2001).

Do ponto de vista da dispersdo de poluentes sdo notaveis as implicagfes, principalmente o
aumento da dispersdo noturna associada ao cisalhamento horizontal e vertical do escoamento. Do
ponto de vista operacional, a utilizacdo de modelos baseados na teoria de pluma gaussiana,
utilizando-se dados de vento extrapolados de forma simples para pontos distantes das estacOes de
observacdo mostra-se inapropriada, para a area do interior paulista, devido acomplexidade dos

efeitos da superficie e topografia sobre 0 escoamento.
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Figura 4.1 Campo de vento horizontal a 15 m acima da superficie: (a) & 18 h (12 h de simulacéo) e
(b) & 06 h (24 h de simulagdo). A topografia é indicada pelos contornos e escala de cinzas. |perd
corresponde ao ponto central do dominio de 100 km por 100 km (da simulacéo L 100).
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4.1.2 Simulacao L 400

A simulacdo no dominio de extensdo 400 km e resolucdo de 4 km (Figura 4.2) confirmaem
linhas gerais as fei¢cbes mais importantes do escoamento obtido na simulacdo de &rea mais limitada,
i.e, 100 km (simulagdo L100). Mas adicionalmente, incorpora superficies e topografias néo
descritas na simulagéo anterior, especialmente o contraste superficial entre continente e oceano.

O escoamento resultante na simulagéo L400 mostra a presenca de:

Brisa maritima durante o periodo diurno (i.e., convectivo), que ascende pela encosta

ingreme da Serra do Mar e atinge privilegiadamente o Platd (relativamente mais baixo) onde

se encontra a Grande S0 Paulo’;

Durante o periodo convectivo, o escoamento na regido da Depresséo Periférica é muito fraco

a superficie, sendo predominantemente anabético na auséncia de forcantes externas;

Durante o periodo noturno, o escoamento catabético na regido da Depressdo Periférica €

mais importante, definindo um escoamento de Sudeste ao longo de toda a Depressdo

Periférica. Neste caso, ventos de SE aparecem especialmente na regido de Sorocaba e Iperd

(Figura 4.2 b);

Brisa terrestre € muito mais fraca que a brisa maritima simulada, sendo mais importante na

area de restinga do Vale do Ribeira de Iguape e também diretamente sobre as encostas

ingremes da escarpa da Serra do Mar. Neste caso, 0 escoamento da brisa maritima de

Sudeste/Nordeste, gerado no periodo convectivo, € significativamente enfraguecido pela

forcante de pressdo associada abrisa terrestre;

Esta smulacéo ndo mostra evidéncia de que a brisa maritima penetre na regido de Sorocaba

e lperd, parecendo ser bloqueada em superficie pelo terreno mais elevado da Escarpa da

Serrado Mar, gue possuem mais atitude que o Platd de Séo Paulo;

O escoamento a superficie de direcdo SE na regido sorocabana parece estar associado ao

vento catabdtico que desce a encosta inclinada a partir dos cimos da Serra do Mar em

direcdo ao interior para Noroeste;

Isto ndo quer dizer que a brisa ndo afete a estrutura vertical do escoamento em Iperd, apenas

gue pela superficie a brisa pode ser bloqueada pela topografia da Serra do Mar, na auséncia

de forcantes externas de grande-escala mais favoraveis a adveccdo da frente da brisa, desde
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o litoral até o interior. De acordo com INNOCENTINI (1981), estudos de sensibilidade da
brisa tém indicado o papel importante da adveccdo térmica para que a brisa propague em
direcdo ao interior. Como na simulacdo mostrada (L400) ndo ha forcante externa a
propagacdo da brisa em direcdo ao interior € muito limitada (e também bloqueada pela
topografia da Serrado Mar).

4.1.3 Simulacao L 800

Com dominio de extensdo 800 km por 800 km essa simulagdo mostra um destacado controle
da temperatura média diurna decorrente da variacdo da altitude da topografia (Figura 4.3). O relevo
da regido avolta de Iperd nesta escala mostra-se muito acidentado, destacando-se as feicOes
direcionais dos acidentes geograficos como da Serra do Mar, que se alinha de SW para NE (Figura
4.3).

Durante o periodo convectivo (Figura 4.4 a) a circulacdo associada abrisa maritima domina
0 escoamento em superficie ao longo da escarpa da Serra do Mar, atingindo os terrenos mais
elevados, cerca de 50 km para noroeste da linha do litoral. Além dessa posicéo, no interior de SP, o
regime de escoamento passa a ser caracterizado por ventos anabati cos associados ao efeito térmico
datopografialocal eregional.

Junto as Serras de Botucatu e Sd0 Carlos aparecem aceleracfes anabaticas do escoamento
junto & cuestas °, juntamente do lado onde o aclive é maior. Durante o periodo convectivo, o vale
do Rio Tieté aparece como uma érea de divergéncia do escoamento.

Os terrenos elevados da Serra Geral do Parang, onde se localiza Curitiba, mostram-se mais
afetados pela brisa maritima devido aentrada da frente-de-brisa tanto pelo vale do Rio Ribeira de
Iguape, anordeste do platé curitibano, como pela entrada aleste pela escarpa da Serra do Mar do
Parana. Note-se que o vale do Rio Ribeira tem um papel de caminho topogréfico natural para a
entrada do ar maritimo desde o litoral paulista até a parte oriental do platd da Serra Geral no Parana.

®> Nota % A cidade de S0 Paulo localiza-se um Platd que é semicircunscrito por montanhas da Serra da Cantareira a0
Norte, cimos da Serra do Mar aSudoeste, por exemplo, em Itapecerica da Serra, e a0 Nordeste, junto a Salesdpolise a
nascente do Rio Tieté.

® Nota¥: As cuestas si morros elevados apresentando declive suave no flanco que é voltado para o interior.
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(a) Smulacdo &18 h

(b) Simulacéo &6 h

Figura 4.2 Campo de vento horizontal a 15 m acima da superficie: (a) & 18 h (12 h de simulacéo) e
(b) & 06 h (24 h de ssimulagdo). A topografia é indicada pelos contornos e escala de cinzas. Iperd
corresponde ao ponto central do dominio de 400 km por 400 km (da simulagdo L400). A Regido
Metropolitana de S&o Paulo encontra-se avolta do ponto de coordenadas (200 km, 300 km).
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Durante o periodo noturno o escoamento apresenta as seguintes caracteristicas:

1. A brisa terrestre mostra uma notével convergéncia sobre a area ocednica afrente do litoral
sul do Estado de S&o Paulo (Figura 4.4 b). Esta convergéncia é uma consequiéncia da forma
concava da linha de costa e da topografia da escarpa que a segue;

2. Notase intensa divergéncia do escoamento sobre os cimos da Serra do Mar. Esta
divergéncia separa os escoamentos superficiais do litoral e do interior;

3. Intensa convergéncia do escoamento aparece ao longo dos vales dos rios paulistas,
especialmente no vale do Rio Tieté;

4. Ventosde SE e E aparecem a superficie ao longo da Depressdo Periférica e regido de | pero.

Note-se a tendéncia de aumento da intensidade do vento maximo seguindo-se as simulaces

L 100, L400 e L800 (através das figuras mostradas).

Efeito térmico — Em decorréncia da variacdo espacial da temperatura média da superficie e
do ar aparecem forcas de gradiente de pressdo horizontais entre areas apresentando diferentes
temperaturas. Destaca-se 0 contraste térmico na érea alongada do platé da Serra do Mar 3% que
segue todo o litoral Sul e Sudeste do Brasil ¥ em relagdo & temperaturas médias encontradas sobre
0 Oceano Atlantico e no interior paulista para uma mesma atitude. Desta forma, as &reas mais
elevadas da topografia se estabelecem como fontes el evadas de fluxo de calor sensivel e latente para
a atmosfera; i.e., devido (a) ao transporte turbulento ou (b) aconvergéncia média de massa,
momento, calor e umidade nestas areas, pelo escoamento de mesoescala. A “fonte elevada de calor”
pode ser localizada pela distribuicéo horizontal de Temperatura Potencial (figura ndo apresentada),
correspondendo aproximadamente & areas mais claras na Figura 4.4.

A distribuicdo das médias diérias da temperatura do solo e do ar seguindo-se a topografia €
mostrada na Figura 4.4. Estas distribuicdes foram obtidas por média aritmética das 24 saidas
horarias dos campos bidimensionais a superficie da simulacéo L800.

Os escoamentos simulados (L800) para os tempos correspondentes aos finais do periodo
convectivo e estavel sdo mostrados na Figura 4.3. Nota-se a existéncia de uma concordancia
gualitativa em relacdo & simulagdes de &rea mais limitada (L100 e L400), embora, as intensidades
absolutas do escoamento médio apresentem um aumento progressivo conforme a extensdo do
dominio aumente de 100 km para 400 km e de 400 km e para 800 km. Este fato indica o efeito da
incorporacao de escalas topogréficas de maior escala sobre a intensidade do escoamento.
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(a) Smulacdo &18 h

(b) Simulacso &6 h

4 m's

1 800y

Figura 4.3 Campo de vento horizontal a 15 m acima da superficie: (a) & 18 h (12 h de simulacéo) e
(b) & 06 h (24 h de simulacdo). A topografia é indicada pelos contornos e escala de cinzas. |perd
corresponde ao ponto central do dominio de 800 km por 800 km (da simulagéo L 800).
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Figura 4.4 Campo da média didria (24 h) da temperatura: (a) da superficie e (b) do ar para a altura
de 14 m acima da superficie. |perd corresponde ao ponto central do dominio de 800 km por 800 km.
Note-se: (1) o arco térmico formado pelas montanhas avolta da Depressdo Periféricaem SP e (2) as
altas temperaturas do ar ao longo do Vale do Rio Ribeira de Iguape. Campos médios obtidos a partir
das 24 saidas horérias dos campos bidimensionais asuperficie para a simulagéo L800.
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1.4 Simulacao L 1500

A seguir, apresenta-se as principais caracteristicas do escoamento superficial obtido para a

simulacdo L1500 (dominio 1500 km por 1500 km).

@

(b)

(©

Durante o periodo convectivo (Figura 4.5 a) nota-se que:

A brisa maritima domina o escoamento ao longo da faixa litorénea, mas sua penetracdo no
interior ndo é maior que 50 km. A barreira de energia potencia estabelecida pela escarpa da
Serra do Mar e a auséncia de forcantes de maior-escala (por exemplo, gradientes de presséo de
escala sindtica) ndo permitem afrente de brisa avancar além dos cimos da Serra do Mar em
direcéo ao interior;

No interior, escoamentos associados ao efeito térmico da topografia dominam, resultando em
convergéncia sobre as areas mais elevadas do terreno e divergéncia sobre as mais baixas. Note-
se o efeito mecéanico da topografia também esta presente, sendo menor durante o periodo
convectivo (diurno) e maisimportante no periodo estavel (noturno);

A area correspondente da Depressao Periférica em SP, onde se encontra Iperd, € afetada por

escoamento de pegquena intensidade e divergéncia do campo do vetor vento;

(d) Aolongo do vale do Rio Tieté, o campo de escoamento mostra-se divergente;

(€)

@

(b)

(©

A formacéo de éreas de convergéncia do escoamento sobre os terrenos mais el evados (morros,
montanhas, cimos de escarpa) indica que essas &reas podem ser &reas de formacdo de nuvens
profundas (&reas de maior probabilidade de formagso de Cb s)’.

Durante o periodo estavel (Figura 4.5 b) tem-se que:

A brisa terrestre enfraguece muito o escoamento diurno associado abrisa maritima sobre os
aclives da escarpada Serrado Mar;

Em todos os vales dos rios que aparecem nessa extensa area (1500 km por 1500 km) percebe-
se convergéncia do escoamento;

Sobre 0 Oceano 0 escoamento mostra-se de NE ao longo da regido oceénica que segue a linha
da costa Sul e Sudeste do Brasil. Isto € resultado da agdo da forca de Coriolis sobre o
escoamento originalmente perpendicular acosta (brisa maritima), que gira para a esquerda no
Hemisfério Sul;

" Note-se que a maioria das parametrizagdes de nuvens convectivas aplicadas em modelos numéricos de
mesoescala utiliza como critério de disparo da tempestade a presenca de convergéncia em baixos niveis, em
particular na camada abaixo da base da nuvem (KUO, 1965, 1974; COTTON e ANTHES, 1989).
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(d) Vento de componente E, SE aparecem na regido central da grade correspondente a localizacdo

de Iperd, o que é consistente com os resultados obtidos nas simulaces de &rea mais limitada
(L2100, L400 e L800);
(e) O vador da intensidade méxima do vento simulado aumenta com o0 aumento da escala

horizontal do dominio, indicando a importancia da incorporacéo da topografia regional para

simulagcdo da intensidade dos escoamentos de origem local (na superficie e em seus efeitos

térmicos e mecéanicos).

4.2 Analise dos Campos no Corte (X, 2)

As Figuras 4.6 e 4.7 apresentam resultados sobre o plano de corte (X, z) para a temperatura

potencia (q); energia cinética turbulenta (ECT); componente zonal (u) e componente meridional (V)

do vento (v) passando pela latitude de Iperd (linha AB na Figura 4.18, correspondente aposicao x

=750 km) para dois horarios: (a) 18 h e (b) 6 h do tempo local.

Periodo convectivo — O exame distribuicédo das componentes do vento sobre o plano (x, z) & 18

h evidencia dos seguintes pontos:

1.

2.

3.

Nota-se desenvolvimento de duas células de circulacdo principais associadas aCLP sobre o
Estado de S&o Paulo. A primeira com circulagéo anti-horaria sobre o Planalto Paulista (i.e., a
célulado interior) e a segunda, uma célula de circulagdo horaria associada abrisa maritima e
atopografia da escarpa da Serrado Mar (i.e., achamada célulada brisq);

A circulacdo da célula da brisa e escarpa € mais intensa que aquela da célula sobre o
Planalto Paulista (Figuras 4.6a e 4.7a);

A componente zonal inverte de sinal em relacdo ao sinal em superficie a cerca de 2000 m
acima da superficie para ambas as células de circulagdo, indicando a existéncia de um
escoamento de returno para leste sobre a célula de circulacéo do litoral e para oeste sobre a
célulado interior (Figura 4.6a e b);

As profundidades do ramo inferiores dessas células de circulagdo sdo dadas

aproximadamente: (a) pela altura da CLP convectiva para a célula do interior & 18 h
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(Figura 4.7 a) e (b) e pela atura da CLP maritima — sobre o oceano — paraa célula do litoral

&6 h (Figura4.7 b);

5. Durante o periodo convectivo, o exame da penetracdo da componente zonal do vento pela
superficie aleste do Estado de Sao Paulo mostra que a célula da brisa ndo penetrou além da
Serrada Cantareira (que se localiza ao norte da capital Sdo Paulo) (Figura 4.6 a);

6. Uma zona de convergéncia com ventos dos quadrantes Oeste (vindos do interior) e Leste
(vindos do litoral) aparece sobre a regido correspondente ao vale do Paraiba do Sul & 18 h
(Figura 4.6 a), indicando uma area de possivel formacao preferencial de nebulosidade, para
as condi¢oes representadas pela simul agéo;

7. Proximo a Serra da Cantareira, sobre a &rea correspondente a Grande S&o Paulo, nota-se
intenso cisalhamento direciona do vento (SE aleste e W aoeste da area) indicando a zona
de contato entre os ramos inferiores das células de circulagdo do litoral e interior (Figuras
4.6 a e 4.7 a). Esse cisahamento na intensidade e diregdo do vento acaba por gerar um
maximo na intensidade da turbuléncia ao final do periodo convectivo exatamente sobre a
area correspondente a cidade de Sao Paulo, aleste da Serra da Cantareira (Figura 4.7 a);

8. A altura da CLP convectiva média simulada no interior é de aproximadamente 1500 m. A
altura da CLP no interior segue aproximadamente a topografia, apresentando também
variacdes associadas aconvergéncia do escoamento (Figura 4.7 a);

Periodo estavel — A distribuicdo das componentes do vento sobre o plano (X, z) & 6 h indica

que:

1. Sobre o Planalto Paulista, a componente zonal (u) aparece com sina negativo
estendendo-se desde a Serra do Mar até 500 km para interior ao longo da latitude de
Iperd (Figura 4.6 b). Ndo se trata da brisa maritima desde que ndo ha nesta simulagéo
condicbes favoraveis de propagacdo da brisa pelo interior, ou sga, nd ha um
escoamento de grande-escala de SE com intensidade tal que justifique uma propagacao
dafrente-de-brisa. De outra forma, o sinal negativo da componente zonal no interior esta
associado a0 escoamento catabético que se estabelece sobre o terreno inclinado do
Planato Paulista, ainversdo de temperatura em superficie e & condi¢des da CLP
estavel;

2. O JBN noturno na longitude de Iperd (correspondente aabscissa x = 750 km na Figura
4.6 b) apresenta componente zonal negativa (u < 0). O maximo negativo desta
componente é aproximadamente encontrado na atura de 300 m acima da superficie;

3. Nota-se uma componente meridiona (v) de sinal positivo (ventos do quadrante S) junto

asuperficie em associacdo ao JBN de Iperd. A componente meridiona positiva parece
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se estender pelo Planalto Paulista, mostrando um méximo em intensidade sobre a
encosta oeste do vale do Rio Parana (x = 300 km), para a altura aproximada de 200 m
acimada superficig;

. Aindana Figura 4.7 b sobre a posicéo de Iperd (x = 750 km) e aproximadamente 1 km
acima da superficie pode-se notar a existéncia de um maximo positivo ha componente
meridional (v > 0), com intensidade 1 m s*, o que indica o predominio da componente
Sul no JBN de | perd;

Na Figura 4.7 b também pode ser notada a existéncia de um maximo do vento
horizontal sobre a Serra do Mar (x = 1000 km), com méaximo de velocidade de
aproximadamente 4,5 m s* e direcd NE no nivel de 500 m para as 3 h, sem apresentar
propagacao significativa em direcdo ao interior;

Durante o periodo noturno, o valor de ECT a superficie sobre o continente € bem
pegueno, com excecdo das areas da topografia mais inclinadas, nas quais existe intenso
cisalhamento vertical do vento. Por outro lado, sobre o Oceano Atlantico ocorrem
valores aproximados de 0,35 (m? s? kg'™) associados apresenca de uma CLP convectiva
sobre 0 mar. Nesta simulacdo, a camada limite atmosférica sobre 0 oceano mostra-se
estavel (instével) durante o dia (noite) (Figuras 4.7 a e b) devido ainexisténcia de
variacdo da temperatura da superficie do mar no modelo e ap aguecimento e
resfriamento radiativo da camada superficial do ar. Essas caracteristicas estdo em
concordancia com a descricdo climatologica e dindmica da CLP sobre oceano (OKE,
1978) e outros corpos de agua, como lagos (ZILITINKEVICH, 1991).
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(a) Smulagdo as18 h
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Figura 4.5 Campo de vento horizontal a 14 m acima da superficie: (a) & 18 h (12 h de simulacéo) e
(b) 06 h (24 h de smulagdo). A topografia é indicada pelos contornos e escala de cinzas. |perd
corresponde ao ponto central do dominio de 1500 km por 1500 km (da simulag&o L 1500).
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Figura 4.6 Corte vertical (x; z) passando por Iper6é (x = 750 km, linha AB da Figura 4.18)
mostrando a temperatura potencial (escala de cores) e a componente zonal (isolinhas de contorno)
para(a) 18 h e (b) 6 h do tempo local. Resultados da simulagéo L 1500.
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Figura 4.7 Corte vertical (x; z) passando por Iper6é (x = 750 km, linha AB da Figura 4.18)
mostrando a energia cinética turbulenta (escala de cores) e a componente meridional (isolinhas de
contorno) para(a) 18 h e (b) 6 h do tempo local. Resultados da simulacdo L 1500.
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4.3 Estrutura Vertical do JBN

Neste item, analisa-se a estrutura vertical ssmulada comparando-a djuela observada nos
perfis verticais obtidos para 0 JBN do dia 13 de Marco de 1993, no CEA em Iper6 & 3 h (Figura
4.8 aeb). Nota-se que aintensidade e direcéo do JBN obtido na simulacdo L1500 (através da curva
de traco-e-ponto) concordam qualitativamente com o observado em Iperd (i.e., quanto aos sinais e
ordem de grandeza). As estruturas verticais do vento do JBN simulado e observado apresentam
formas similares se forem normalizadas pela altura do maximo da vel ocidade do vento.

As estruturas verticais da componente zonal (u) simulada e observada apresentam
semelhancgas; embora o valor do maximo simulado apresente-se ligeiramente menor; e sua altura
estegja 200 m abaixo do valor observado para este dia. O resultado numérico para a componente
meridional apresenta 0 mesmo sina da direcdo da componente observada para o0s niveis mais
préximos asuperficie (z < 100 m) e direcdo oposta para niveis mais atos.

A diferenca entre a altura do maximo do JBN simulado e observado pode ser entendida pela
dificuldade de representar a estrutura da turbuléncia associada ao JBN utilizando-se as
parametrizacBes usuais do coeficiente de difusdo turbulenta (i.e., baseadas na teoria K®). Note-se
gue neste caso, a escala do comprimento de mistura turbulento € funcdo da atura em relacéo a
superficie. A estrutura turbulenta do JBN ndo depende unicamente das condicdes do cisalhamento
do vento a superficie, mas depende também do cisalhamento que ocorre localmente; por exemplo,
acima do maximo do jato.

A curva hodografa do vento simulado € apresentada na Figura 4.9 a. A oscilagcdo diurna do
vento, com direcdo NE durante o dia e SE anoite, corresponde qualitativamente & observacdes de
Iper6 (Figuras 4.9 b e c, respectivamente).

8 A Teoria K representa os fluxos turbulentos de forma similar & equagdes utilizadas na descricéo da difusio molecular.
Neste caso, os conceitos de livre caminho médio e difusdo molecular sdo substituidos pelos conceitos de comprimento
de mistura turbulento e difusdo turbulenta, respectivamente.
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Figura 4.8 Estrutura vertical do momento associada ao JBN simulada e observada & 3 h em I perd
no dia 13 de Marco de 1993. Apresenta-se em (a) a componente zonal e em (b) a componente
meridional. Na legenda as linhas indicadas por 100, 400, 800, 1500, Obs e Interp correspondem,
respectivamente, & simulagbes L100, L400, L800, L1500, observacdes de bal&o-cativo e ao
conjunto de dados interpolados (conforme descri¢éo do item 2.4, i.e., utilizando-se o modelo 1-D e
assimilagdo 4-D das sondagens observacionais realizadas | perd).
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Figura 4.9 Hodografa do vetor velocidade do vento: () simulada para os niveis verticais z¥ = 30,
67, 114, 172, 246, 337 e 452 m (simulagdo L1500); (b) observada durante o inverno (c) idem para
verdo nos niveis de 10 m, 60 m e 80 m na torre em Iperd (quadrados, circulos e tridngulos,

respectivamente). Os nimeros indicam a horalocal.



Capitulo 4 — Pagina 130

Os resultados da simulagéo L1500 mostram uma melhor caracterizacdo da componente
zonal gque da componente meridional. A baixa resolucéo horizontal da ssmulagcdo L1500, que nédo
representa as fei ¢des topogréficas mais importantes avolta do CEA em Iperd, pode explicar o fato.
De acordo com VELEDA (2002), o Morro de Aragoiaba, apresentando formato de domo e elevacéo
de 350 m acima da altitude média da regido de Iper6 modifica sensivelmente o escoamento
superficial do vento, principalmente durante o periodo noturno. Assim, bloqueio e a bifurcacéo do
escoamento nos flancos do Morro de Aragoiaba sdo suficientemente intensos para aumentar a
freqiéncia de ventos do quadrante SE no CEA, em Iper6, durante a noite. Neste caso, a escala
vertical da perturbacdo do escoamento pode ser compardvel a dtura relativa do Morro de
Aracoiaba.

A smulacéo ideal seria aquela que pudesse representar simultaneamente a topografia e
distribuicéo de superficie regional e local, ou sgja, cuja resolucdo variasse entre centenas de metros
nas proximidades da érea de interesse até dezenas de quilédmetros para pontos mais distantes. 1sso
pode ser realizado utilizando-se grade com resolucéo variavel ou aplicando-se diferentes grades

aninhadas % 0 que é encaminhado para futuros trabal hos.

4.4 0O JBN delperdeaCirculacaodaBrisa

Nesta secéo investiga-se a origem dos JBN em Iperé como o ramo inferior da circulacéo da
brisa maritima que desacopla anoite e € advectada sobre a regido de Iper6é para formar uma CLP
interna. Para que a circulacdo de brisa atinja aregido de Iperd € necessario que ela apresente energia
cinética inicial suficiente para vencer a barreira de energia potencial associada atopografia da
escarpa da Serrado Mar.

A evolucdo tempora do vento simulado asuperficie (L800) foi obtida ao longo de duas
linhas NW-SE mostradas na Figura 4.10. Uma dessas linhas passa pela Grande S&o Paulo e outra
passa por Iperd. A evolucéo temporal da velocidade e diregdo do vento para os pontos selecionados
€ apresentada nas Figuras 4.11 e 4.12. A andlise dessas figuras mostra que:

1. A brisa maritima desenvolve-se no periodo convectivo sendo observada nos pontos mais
préximos do litoral e sobre a escarpainclinada da Serra do Mar;
2. A brisa simulada penetra na Cidade de Sdo Paulo devido & caracteristicas da topografia a

volta da Cidade, que se encontra em um Platé de altitude inferior & elevacdes topogréficas a
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SW das Serra Paranapiacaba e Serra José Bento; aNE da Serra do Mar e aNW da Serra da
Cantareira e Serrado Itabera (pontos 6 e 7 daFigura 4.12);

. As Serras de Paranapiacaba e da Cantareira bloqueiam a propagacéo da frente-de-brisa em
direcéo ao interior (note-se diferenca da evolucéo horéria da velocidade e direcdo do vento
entre pontos 1 e 7 daFigura 4.12)

Dois regimes aparentemente independentes da evolucdo diurna do vento em superficie
podem ser discernidos. O primeiro associado ao ramo inferior da célula de circulagdo do
interior para 0s pontos no interior do estado (pontosde 1 a6 na Figura 4.11 b e pontos de 1
a5 naFigura 4.12 b) e o segundo associado abrisa maritima para os pontos proximos ao
litoral (pontosde 12 a16 naFigura4.11 d e pontosde 10 a14 naFigura4.12 d);

Pontos intermedidrios (do 7° a0 11° na Figura 4.11 c e do 6° a0 13° na Figura 4.12 c)
apresentam padrfes de desenvolvimento diurno com caracteristicas intermediérias entre os
padrdes de Iperd e do litoral;

. O desenvolvimento do vento superficial para os pontos proximos do litoral € caracterizado
por um maximo de intensidade durante o periodo convectivo; enquanto para 0s pontos no
interior proximos a lperd, o maximo vento superficial simulado ocorre anoite;

Durante o periodo noturno, a direcdo do vento para pontos proximos a lperé é de SE
enquanto para pontos junto ao litoral € de NE (Figura4.11f eh);

. A velocidade méxima da brisa maritima ocorre préximo das 13 h com intensidade
aproximada de 4 m s* para pontos junto ao litoral;

. A direcdo do vento superficia da brisa smulada é de SE durante o periodo convectivo,

girando para NE no periodo noturno dentro da camada residual;

10. A brisa ndo penetra pela superficie no interior, isto é, para as condi¢cdes utilizadas na

simulacdo (fracos ventos sinGticos e céu claro). Mesmo assim, podem estar ocorrendo
interacoes pelos termos de transporte ndo-lineares, modificando o escoamento nos pontos

intermediérios entre as células de circulagdo do litoral e interior.
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Figura 4.10 Linhas de pontos orientadas NW-SE entre |peré e litoral (pontos “) e entre So Paulo
e litoral (pontos +) mostradas sobre as linhas de contorno da topografia. A &rea do CEA encontra-se
junto a0 ponto 3 do alinhamento a esquerda e a area da Regido Metropolitana de Sdo Paulo
compreende o seguimento definido pel os pontos 3 e 8 do alinhamento adireita.
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Figura 4.11 Evolucdo temporal diurna da velocidade e direcéo do vento asuperficie (s = 15 m) simulado ao longo da
linha de pontos na direcdo NW-SE (entre Iperd e litoral de SP) apresentada na Figur a 4.10. Os gréaficos assinal ados por
(a), (b), (c) e (d) sfo evolugBes temporais da velocidade do vento (m s?); e gréficos (e), (f), (g) e (h) sfo evolugdes da
direcdo do vento. Resultados da simulag&o L 800.
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Figura 4.12 Evolucédo temporal diurna da velocidade e direcéo do vento asuperficie (s = 15 m) simulado ao longo da
linha de pontos na direcdo NW-SE (entre Jundiai e litoral de SP) apresentada na Figura 4.10. Os gréficos assinalados
por (a), (b), (c) e (d) sfo evolucdes temporais da velocidade do vento (m s%); e gréficos (e), (f), (g) e (h) sdo evolucdes
dadirecdo do vento. Resultados da simulagéo L 800.
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4.5 Analise dos Efeltos da Topografia e
Cobertura da Superficie

Nesta secéo, estuda-se a sensibilidade das circulagdes resultantes em relacdo ainclusio da
topografia e dos tipos de superficie.

Definicdo dos ensaios experimentais — A andlise numérica dos efeitos da topografia e tipo
de superficie, apresentada neste item, corresponde a um plangjamento fatorial 22 completo
(BARROS NETO et alli, 1995). Esse plangjamento contém quatro ensaios numéricos combinando
dois fatores (topografia e tipo de superficie); cada qual com dois niveis, representados pelo sinal (- )
para exclusdo do fator e pelo sinal (+) parainclusdo. Os fatores considerados e a resposta séo:

Fator 1: Topografia (sinal “- " para exclusdo da topografia realistica, topografiaplanaz =0 e sina
“+” parainclusdo datopografiarealistica);

Fator 2: Tipo de Superficie (sina “-” para exclusdo da variacdo dos tipos de superficie
preservando-se apenas um tipo Unico sobre toda a &rea, que € o tipo 14 correspondente a uma area
agricola e ou mosaico de vegetacdo natural e o sinal “+” para inclusdo de todos os tipos de
superficiedas Tabelas 2.1 € 2.2).

Resposta numérica: Analisa-se 0 campo de velocidade do vento sobre as superficies de dois niveis
da coordenada seguindo atopografia, 14 m e 321 m.

Os efeitos associados aos fatores foram determinados a partir da andlise estatistica de quatro (22)
ensaios numeéricos diferentes, representativos de todas as possibilidades de arranjo de dois fatores
com dois niveis cada um (i. e, com ou sem topografia € com ou sem variagdo dos tipos de
superficie). Os ensaios numéricos realizados utilizaram:

(-, -) topografia plana e tipo de superficie Unico;

(-, +) topografia plana e tipo de superficie realistico;

(+, -) topografiaredistica e tipo de superficie Unico e

(+, +) topografiarealistica e tipo de superficie realistico.

Obtidos os resultados numeéricos, utilizou-se o algoritmo de YATES para se definir a média
experimental, os efeitos individuais da topografia, dos tipos de superficie e da interagdo (ndo-linear)
entre estes dois fatores.
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4.5.1 Caracteristicas do Escoamento M édio

A Figura 4.13 apresenta o valor médio do experimento numérico 2° & 6 h (24 h de
simulacdo) para dois niveis acima da superficie: () z =14 m e (b) z = 321 m. Nesta e nas demais
figuras, Iper6é sempre se localiza no ponto central do dominio da simulacdo L1500. Nota-se um
escoamento superficial catabético no interior de SP, apresentando direcdo E-SE e E-NE no litora
associado arotacao geostréfica da brisa. A regido de méxima velocidade do escoamento entre 2 e 3
ms* encontra-se ao longo da Depressdo Periférica no interior de SP e sobre o Oceano Atlantico
mais aleste. A Figura 4.13 b mostra o escoamento no nivel da coordenada s = 337 m seguindo a
topografia (aproximadamente z = 321 m). Neste nivel, a regido de maxima velocidade encontra-se
deslocada para oeste, sobre as areas mais elevadas da Serra do Mar, apresentando intensidade entre
4 e5ms* e direcio E/NE. Ainda para este nivel, o escoamento médio simulado indica também um
dominio de ventos de diregdo SE em todo o Centro-Norte de SP e de ventos de NE em uma extensa

regido do Oeste e Noroeste paulista.

4.5.2 Efeito do Fator 1. Topografia

O efeito datopografia sobre 0 escoamento foi isolado e apresentado na Figura 4.14. Nota-se
de forma clara o papel da topografia na formacdo de correntes de JBN de direcdo SE sobre todo o
interior paulista. A superficie (Figura 4.14 a) escoamentos catabéticos s30 gerados no interior. Em
especial, ao longo do arco da Depressdo Periférica, em SP, geram-se escoamentos catabéticos com
intensidade entre 2 e 4 ms*. Mais acima, cerca de 337 m acima da superficie, escoamentos de
intensidade 4 a 6 ms™ e direcdo E, S e SE aparecem em todo interior paulista (Figura 4.14 b).
Portanto, o papel da topografia sobre a formacdo de JBN, apresentando direcédo SE, S e E, no
interior paulista é evidenciado pelos ensaios numéricos realizados. Em particular, a regido de
Ribeiréo Preto pode estar sujeita a JBN com importante componente de Sul. Em Iperd, os ensaios
numéricos indicam que JBN apresenta componentes SE e ESE mais destacadas. O experimento
L1500 parece também indicar a existéncia de JBN de Sul sobre a regido extensa aoeste das Serras

Gerais do Parana
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Figura 4.13 Média dos ensaios numéricos do plangjamento experimental 2° & 6 h (24 h de
simulagdo) para niveis (@) 15 m e (b) 337 m da coordenada s (agui chamada z*) seguindo a
topografia. A topografia é representada pela escala em tons de cinza e as isotacas, pela escala em
roxo.
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4.5.3 Efeito do Fator 2: Tipo de Superficie

O efeito do tipo de superficie sobre o escoamento foi isolado e apresentado na Figura 4.15.
Nota-se que o efeito do tipo de superficie € muito relevante na definicéo do escoamento ao longo da
costa oceanica atlantica para niveis superficiais, gerando um escoamento de NE na faixa litorénea.
O escoamento superficial na Depressdo Periférica em SP também é influenciado pela introdugdo
dos tipos de superficie, que gera uma perturbacdo do escoamento de SE (Figura 4.15 a).

No nivel s = 337 m (Figura 4.15 b), o efeito da cobertura de superficie passa a estender-se
ao longo de uma faixa sobre as éreas mais elevada da Serra do Mar, com ventos de direcdo NE.
Assim, o efeito desloca-se de leste para oeste em relacdo a0 seu efeito nos niveis superficiais
(Figura 4.15 a). Conseguientemente, esse efeito tende a se inclinar para oeste com a aturana CLP.

Mais para o interior de SP, o efeito da variacdo do tipo de superficie é pouco intenso, onde a
intensidade da perturbagso é de 1 a2 m s*, estando associada &macro-regifes com caracteristicas
ecoldgicas mais homogéneas, como aguelas presentes nas extensas manchas de ocupacao agricolas,
nas areas de irrigacéo e nas Matas de Araucaria restantes no Parana

O efeito da introducdo dos tipos de superficie, inclusive do contraste agua do mar e
superficie do continente, responsavel pela brisa maritima, limita-se afaixa litoranea e aos topos da
escarpa da Serra do Mar, mas um pouco a Leste da regido mais afetada pelo efeito da topografia
sobre a Serrado Mar. Em geral, o efeito dos tipos de superficie se apresenta com menor intensidade

guando comparado ao efeito datopografia (Figuras4.14 ae 4.14 b).

4.5.4 Efeito de Interacao entre Topografia e

Tipo de Superficie

A interacdo ndo-linear entre os fatores 1 e 2 é apresentada na Figura 4.16. A interacdo afeta
pouco o escoamento superficial, com uma perturbagdo de 1 a2 m s, em nuicleos espalhados pelas
areas mais elevadas. Isto se deve muito agrande variedade de tipos de superficie presentes na area
considerada. Acima, para s igual a 337 m acima da superficie, o efeito de interago se concentrae
se organiza ao longo de uma faixa seguindo o litoral, mas localizada sobre as areas mais elevadas da

Serrado Mar. O importante do efeito de interagdo é que é representado por um escoamento de SE
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(Figura 4.16 b), contrério ap escoamento da brisa maritima de NE, possivelmente, gjustado pelo
geostrofismo. Este efeito de inter-relaco entre a topografia e a distribui¢do de tipos de superficie
recorda um escoamento de brisa terrestre acoplado a um escoamento catabético sobre a encosta da
Serrado Mar.

O efeito geral dessa interagdo (Figura 4.16 b) € reduzir o escoamento médio sobre uma
estreita faixa entre o litoral e o interior do continente. Em outras palavras, essa interacao néo-linear
tende a separar os escoamentos do litoral e do interior através da definicdo de uma faixa estreita na
gua avelocidade do vento € relativamente menor.



1350000 ;
1200000{ €7 -
10500001 2
90000054771 -
E 750000151
= .
600000/
450000
3000004771 vt
11 . 0o
1500001 125 i 2
i e Vi
ne
0
0
(a)
13500001 == 1
1200000
10500001}
Q00000 > - - efpefrr e
E 75000005 sl
¢ P S
60000058
450000
3000002
1500007 351 :
Ghllli" WﬂVVVVV"“L"' L 1{ {{:N"’;IIII;I..';II‘
0 300000 600000 900000 1200000
X (m)
(b)

Capitulo 4 — Pagina 141

z¥=15m

Figura 4.15 Efeito do Fator 2 (i.e., tipos de superficie) sobre o resultado do experimento com 2°
ensaios numéricos & 6 h (24 h de simulagéo) para niveis (a) 15 m e (b) 337 m da coordenada s (z*)
seguindo a topografia. A topografia é representada pela escala em tons de cinza e as isotacas, pela

escala em roxo.
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Figura 4.16 Efeito de interacéo entre fatores 1 e 2 (i.e., Topografia e Tipos de Superficie) sobre o
resultado do experimento com 2 ensaios numéricos & 6 h (24 h de simulagéo) para niveis (a) 15 m
e (b) 337 m da coordenada s (z*) seguindo atopografia. A topografia é representada pela escalaem
tons de cinza e as isotacas, pela escala em roxo.
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4.6 Distribuicdo do Maximo de Velocidade

Nesta secdo utiliza-se a simulacdo L1500 para localizar sobre o dominio as areas de ocorréncia
de méaximos no campo de velocidade de vento. A Figura 4.17 reapresenta 0 escoamento superficial
obtido na ssimulacdo L1500 & 18 h (correspondente ao final do periodo convectivo). Nesta figura,
as areas de convergéncia do escoamento das células convectivas do litoral e do interior pode ser
demarcada ao longo dafaixaleste do Estado de Séo Paulo.

Nota-se que um bloqueio topogréfico que impede o avanco da frente-de-brisa em diregdo ao
interior para além da Capital, devido a presenca da Serra do Mar (a NE e a SW da RMSP) e da
Serra da Cantareira (a0 NE da RMSP). Este bloqueio ocorre, de acordo com as simulacbes
apresentadas, sob condi¢des de vento fraco de grande-escala, céu claro e no periodo de fina de
verdo.Para condicBes nas quais 0 escoamento sinético € dominante das condic¢bes induzidas pela
superficie e topografia (i.e., tipicamente durante a passagem de sistemas sinéticos no inverno) a
penetracdo da brisa maritima até a regido de Iperd pode ser possivel, 0 que aparentemente pode ser
inferido de algumas observacdes da evolucdo da temperatura e umidade em Iper6 ao final da tarde’.
Na simulacdo L1500, a brisa maritima possui energia cinética suficiente para penetrar pelo Vae do
Rio Ribeira de Iguape. A brisa que entra pelo Vae do Ribeira ainda ndo atinge Iperé devido a
presenca das el evacdes da Serra do Mar, que se encontram para SE da planicie do Rio Sorocaba.

A Figura 4.18 mostra 0 escoamento sobre a superficies = 15 m (z » 14 m acima da
superficie do terreno) & 3 h. Areas onde a velocidade do vento sobre a superficie s = 337 m (z »
321 m acima da superficie) aparece com intensidade maior que 4 m s estdo assinaladas (&reas em
tons de roxo), sobrepostas atopografia (em tons de cor laranja). Neste horario, a regido de Iperd
(centro do dominio), a velocidade do vento atinge 10 m s™ parao nivel s = 337 m.

O escoamento sobre o Oceano Atlantico no setor Sudeste do dominio € de E. Ja no setor
Noroeste, sobre o interior do Estado de S&o Paulo, 0 escoamento segue a topografia, divergindo nos
terrenos mais elevados e convergindo sobre os menos elevados. A &rea apresentando menores
velocidades do vento gque segue a linha da costa € uma indicacdo da presenca do escoamento

catabético que desce o aclive da Serra do Mar, seguindo ao longo linha da costa.

° A condicdo favoravel apenetracdo da brisa em Iperd é o suporte de vento sinético moderado de SE (ou NE)
ainda sob condic¢des de pouca nebulosidade e intensa irradiancia solar (por exemplo, durante os veranicos de inverno).
Neste ultimo caso, a aproximacdo de sistemas baroclinicos pode modular a intensidade e direcdo do vento sinético
produzindo escoamentos mais intensos do quadrante E que se sobrepde acirculacdo de brisa maritima no litoral.
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A Figura 4.19 mostra uma perspectiva 3-D da topografia do dominio 1500 km = 1500 km
sobreposta pelas &reas de maior intensidade de vento no nivel s =337 m & 3 h (Figura 4.18). A
apresentacdo sobre a perspectiva da topografia facilita a localizagcdo das &reas de maximos da
velocidade do vento na simulagéo L1500. Uma érea destacada de méximo aparece sobre a regido de

Sorocaba e | perg, i.e., aoeste da Serrado Mar e Cantareira.
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Figura 4.17 Campo de vento horizontal para 14 m acima da superficie & 18 h (tempo médio local).
A topografia esta indicada pela escala e contornos. O circulo no centro indica a posi¢éo geografica
de Iperd. As letras A e B definem a posicéo da seccdo transversal vertical apresentada na Figura
4.6. Vetor velocidade méaximo apresentamoduloigual a7,46 ms™.
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Figura 4.18 Campo de vento horizontal para's = 15 m acima da superficie & 3 h (tempo local). A
velocidade do vento para a superficie s = 337 m seguindo da superficie (z » 321 m) é indicada pela
escala em roxo. A topografia é indicada pela escala em tons de laranja. O circulo aberto indica a
posicéo de Iperd. As letras A e B definem a posicéo da seccéo transversal mostrada na Figura 4.6.
Vetor vel ocidade méximo apresentamddulo igual 28,81 ms™.

4.7 Modelo Concealtual

Da andlise dos dados numéricos e observacionais emerge um Modelo Conceitual (Figura
4.20) que se propde a descrever de forma integrada as células de circulagdo mais importantes que
ocorrem sobre o Estado de S&o Paulo, ao longo da latitude de | pero.

O modelo conceitual é composto por duas células basicas de circulacdo de mesoescala cuja
origem esta na interacdo entre a topografia, os tipos de superficie e a dindmica da CLP. A primeira
célula se estabelece aleste do Estado, estando associada abrisa maritima e ao escoamento induzido

pela escarpa da Serra do Mar que se estabelecem durante o periodo convectivo. A segunda célula se
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estabelece sobre o Planalto Paulista, no interior do Estado de S&o Paulo, tem sua origem no efeito
térmico da topografia do interior, caracterizada pela encosta que se inclina suavemente em direcéo

ao vale do Rio Parana
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Figura 4.19 Perspectiva da topografia regional no dominio 1500 km = 1500 km sobreposta pela
velocidade do vento (em tons de azul) para o nivel de 337 m acima da superficie & 3 h da hora
local em Iperd. A regido de Iperd localiza-se junto ao centro da figura nas coordenadas (750.000 m;
750.000 m).

As células de circulacdo convectivas definem os escoamentos aleste e aoeste da Serra da
Cantareira. Os ramos inferiores dessas células estéo associados ao escoamento da brisa maritima e
da escarpa (aleste) e ao escoamento anabético vale-montanha sobre o terreno inclinado do Planalto
Paulista (aoeste) com inclinagdo da ordem de 1:1000.

Durante o periodo noturno, os ramos inferiores das células de circulagdo desacoplam da
superficie, resultando no JBN de SE na regido de Iperé (para o interior, em especia na area da
Depresséo Periférica) e no BN de NE sobre a regido correspondente ao Platé da Cidade de Séo
Paulo (Figura 4.20).

A zona de contato entre estas duas circulacfes € uma area de convergéncia caracterizada por

ventos relativamente fracos. Nesta zona de contato, a existéncia de um notéavel cisalhamento do
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vento pode induzir turbuléncia, contribuindo para a mistura das caracteristicas das células do litoral
e interior. Do ponto de vista pratico, a dispersdo de poluente atmosférico liberado no dominio da
célulado litoral pode ser transferido por transporte e difusdo turbulenta para o0 dominio da célula de
circulacdo do interior, passando do ramo inferior da célula convectiva do litora para o ramo
superior da célula convectiva do interior.

Durante o periodo convectivo, a circulacdo na célula do litoral é relativamente mais intensa
gue a da célula do interior. Isso implica que a presenca da célula do litora é destacada na
caracterizacdo do escoamento nas &reas da Cidade de Sdo Paulo™, da Serra do Mar e do Litoral
Paulista.

Na atmosfera livre (bem acima da CLP), o escoamento € pouco perturbado pela superficie e

as linhas de corrente ndo apresentam curvatura.

Figura 4.20 Modelo Conceitual de formacdo da Camada Limite caracterizada por cisalhamento do
vento horizontal sobre a porcdo leste do Planalto Paulista, i.e., sobre Platd Paulista e Depressdo
Periférica. A célula de circulagdo convectiva formada na escarpa da Serra do Mar em associacao
com a brisa do litoral projeta-se ligeiramente sobre a célula desenvolvida sobre a encosta inclinada
do Planato Paulista (por¢do leste da bacia do Rio Parand). A regido entre as duas células é
caracterizada por cisalhamento do vento horizontal, e esse cisalhamento pode implicar em aumento
da dispersdo de poluentes na regido do Platd Paulista e circunvizinhanca (através do termo de
producdo mecanica de ECT). Uma parcela de ar, originalmente no ramo inferior da célula de
circulacdo da brisa maritima, segue para o interior de SP pelo ramo superior da célula de circulagdo
dointerior.

10 A Grande Sao Paulo localiza-se em uma extensa &rea correspondente ao Platd Paulista, regidgo aNW da Serra da
Cantareira, morros aSW e a NE do Platd.
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CAPITULOS5

Efeitosdo JBN sobrea Trajetoriadeum

Poluente Inerte Emitido de lpero

Neste capitulo estuda-se numericamente o efeito do JBN e das circulacfes induzidas
pelo terreno complexo sobre a trgjetéria de um poluente atmosférico inerte, emitido
continuamente por uma fonte pontual junto asuperficie localizada em Iperd. Paraisto, utiliza-

se umarotina de dispersdo Lagrangiana de particul as acoplada ao modelo TVM.

5.1 Caracterizacao do Poluente

O Centro Experimental ARAMAR (CEA) em lperd é responsavel pela etapa de
enriquecimento isotépico do uranio por ultracentrifugacdo gasosa de UFs. Sua tarefa visa
gerar tecnologia para producdo e abastecimento de combustivel destinado ao submarino
nuclear brasileiro.

O Urénio natural € composto de dois isotopos: U 235 (0,7% do U natural) fissionavel e
U 238 (99,3% do U natural) estavel. Um reator tipico utilizando U 235 trabalha com
concentracdo entre 3,5 e 4,5 % de U 235, o que significa que 80 % do U 238 originalmente
presente, precisa ser removido, no processo de enriquecimento isotopico. Dois processos
basicos tém sido empregados industrialmente: (a) difusdo gasosa de Hexafluoreto de urénio
(FeU) e (b) ultracentrifugac8o gasosa de FgU (utilizada em Iperd). ApGs o enriquecimento
isotopico de FgU, que Ihe incrementa a fracéo de U 235, é convertido em éxido de urénio, que
é prensado com altas temperaturas (1400°C) na sinterizacdo das pastilhas de cerdmica
("pellets'), que serdo colocadas em tubos de metal, entdo arranjados em feixes ("fuel
assembly") a serem inseridos prontos no tanque de &gua pesada do reator. Tanto a &gua
pesada como as varas de controle ("control rods") inseridas no reator servem para moderar a
vel ocidade dos néutrons emitidos pela fissdo dos nucleos de U 235. Os nicleos de U 238, que

estdo presentes, magjoritariamente, ndo fissonam, mas podem absorver um néutron para
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formar Pluténio 239 (Pu 239), que é fissionavel e produz metade da energia térmica do reator.
O U 235 que fissiona separa-se em fragmentos da fissdo, i.e., produtos altamente radioativos,
que no total apresentam massa menor que a do U 235 néo fissionado por emissdo de energia
Ao final, 90% da massa é constituida de U 238, mais uma fracéo de U235, ndo fissionado,
pluténio e outros produtos da fissdo. O reaproveitamento do reeito quente pode ser feito
implicando em novo combustivel (i.e., reciclado) formado um éxido misto (MOX), pela
juncdo de Oxidos de Pluténio e Uranio, que pode ser novamente aproveitado em reator que
queime MOX.

De acordo com o EIA (CTMSP 1997), as unidades de processo em Iperd apresentam
uma capacidade méaxima de processamento de 102 kg de U por hora. O processo do
combustivel no CEA envolve as seguintes substancias. (a) "yellow cake', que é minério
natural dos Oxidos de Uranio, contendo majoritariamente 60% de UsOg; (b) Acido nitrico
(HNQO3); (c) Nitrato de uranila (NTU), dado por UO,(NQOs), mais impurezas; (d) residuos
acidos; (e) Trioxido de uranio (UOg); (f) Didxido de urénio (UO,) craqueado; (g) HF (Hidrato
de Fluor); (h) Tetrafluoreto de urénio (UFy); (i) Hexafluoreto (UFe); (j) liga Monel (60% de
Ni, 35% de Cu e 5% de Fe); (k) Hezafluoreto nas suas diferentes fases; (1) ultracentrifugacéo
gasosa de UFs em cascata a quente. Ao longo deste processo industrial ocorre perda inevitavel
de peguena quantidade da matéria-prima ou enriquecida isotopicamente para a0 ambiente.
Isto acontece, sgja na forma de gases incontidos na instalacdo (cuja pressdo interna é
negativa), seja naforma de rejeitos industriais, de impurezas obtidas do processo de filtragem,
durante o transporte e transferéncia entre vasos de estocagem, nos recipientes, destiladores, e
aparatos de mudanca de fase. As principais emissdes correspondem a particulas do proprio
minério radioativo e 6xidos de nitrogénio NH3, H,, HF e F, oriundas nos processos com
HNO;3, NH3, F, e HF; de pequenas quantidades de UFs, UO,F, e HF incontidas; de materiais
radioativos, de gases nobres e halogénios;, do Hexafluoreto UFs gasoso que em quantidades
traco alcanca a atmosfera e sofre hidrélise com o vapor de &gua para formar aerossois e
particul as aquosas de UO,F, e HF; dos produtos de combustéo do 6leo de caldeira, NOy e SO,
e seus particulados e dos isotopos radioativos de Kr, Xe, Br e |. Nos niveis de emisséo da
instalagdo, medidas de concentracéo (em Cu/s ou Bg/s) pontuais realizadas a volta do CEA
indicaram concentracdes de radionuclideos da mesma ordem de grandeza da concentracdo de

fundo ambiental daregiéo.
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5.2 Dispersao na Regiao de 100 km por

100 km avoltadelperd

O objetivo desta secdo € mostrar como o JBN induzido pela topografia ao redor do
CEA modula o desenvolvimento do campo de concentracéo gerado por uma emissao pontual
e continua de radionuclideos de uma fonte a superficie.

KARAM et alli (2001) e PEREIRA et alli (2001) apresentam de forma suscinta a
descricéo do JBN e sua relacdo com as feigbes principais da topografia no Estado de SP e o
impacto do JBN sobre a concentracao do radionuclideo.

A area de estudo corresponde a 10.000 km? sobre uma regi&o de terreno complexo
(i.e., que apresenta diferentes escalas topogréficas e diversidade de uso da terra, definindo um
mosaico vegetal e ocupacional). A distribuicdo de cidades na area € mostrada na Figura 5.1.
A instalacdo industrial piloto chamada Centro Experimental Aramar (CEA) esta localizada no
centro desta regido no municipio de Iperd. Apesar do rigor na aplicacdo de procedimentos de
seguranca de protecdo industrial, ocupacional e ambiental (CTMSP, 1997), o processo de
enriquecimento isotopico de Uréanio por ultracentrifugacdo do gas UFgs apresenta sempre um
potencial de contaminagdo do ar, do ambiente em geral e do homem % que n&o pode ser
desconsiderado.

As particulas emitidas foram liberadas continuamente de uma altura de 10 m acima da
superficie (i.e., atitude 580 m em Iperd). Durante o periodo de simulagdo, correspondente a
24 h, foram liberadas 20.000 particulas, resultando numa emisséo de aproximadamente duas
particulas por passo de tempo do modelo Lagrangiano. Nesta simulacdo as particulas
representam um gés inerte. Processos de deposicéo e remocgdo ndo foram considerados aqui.

A Figura 5.2 mostra o logaritmo da concentracéo do radionuclideo na camada de ar
adjascente a superficie com 30 m de espessura. A concentragdo apresentada em termos de
logso corresponde & médias de 12 h durante o periodo diurno, entre 6 h e 18 h do tempo local

(Figura 5.2 a) e noturno, entre 18 h e 6 h do dia seguinte (Figura 5.2 a).



Capitulo 5—Pagina 151

> ' ' T
A
Yalinf
#Indgia —
1 Cer: h
b [ ]
1 i
TAT e k?h
il
Angatuba s OROCABA II.i'F‘I\I.J\I
TIHINGA
f
i Arcan jo |
i
q° \-_1 ) “'54/—_/—'
B Ve Nt
, _ wage ™ , N i

@

1150
1100
1050
1000
950
—1900
—1850
—1800
—1 750
—1700
—1650
—1600
—1550
—1500
—450

10000 20000 30000 40000 50000 60000 70000 80000 90000

X (m)

(b)

Figura 5.1 (a) Mapa Geografico do Estado de S8o Paulo. A &rea de estudo esta indicada pelo
quadrado no centro, representanto 100 km por 100 km. (b) A topografia da &rea de estudo. A
fonte emissora de radionuclideos, correspondente a posicdo geografica do Centro
Experimental Aramar (CEA), estalocalizada no centro do dominio (PEREIRA et alli, 2001).
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Durante o dia, a distribuicdo de concentracdo exibe um formato cbnico que €
tipicamente encontrado sob condic¢des de turbuléncia homogénea e estacionéria (Figura 5.2
a). A area de maior concentracdo esta orientada na direcdo NE-SW. Este padréo € devido ao
fato do vento soprar de NE durante a maior parte do dia (Figura 5.3). As maiores
concentragdes em superficie sdo localizadas junto afonte, como esperado durante condicdes
convectivas.

Durante a noite, a distribuicdo de concentracéo asuperficie € mais complexa (Figura
5.2 b) devido ao fato do escoamento junto asuperficie girar progressivamente de SSE para
ESE entre 20 h e 6 h damanha. Ha um valor minimo a barlavento (i.e., escoamento acima) do
Morro de Aragoiaba causado por efeitos de bloqueio. De acordo com KARAM et alli (2001):
(& o mé&ximo do JBN simulado ocorre dentro da camada de 300 m acima da superficie em
Iperd; (b) apresenta uma direcdo de vento E-SE, entre 24 h e 6 h damanha e (c) é responsavel
pelo méximo secundario na distribuicdo de concentracdo asuperficie observado no setor SE
daFigura5.2b.

Figura 5.4 apresenta a vista latera da nuvem de radionuclideos simulada & 6 h da
manha. Durante a noite, 0 JBN é responsavel também pelo aumento na intensidade da
turbuléncia. H4 um aumento no transporte de radionuclideos para baixo na camada residual,
aumentando a concentragdo medida asuperficie a sotavento da fonte (simulacdo). Do ponto
de vista observacional, um efeito semelhante de transporte vertical de poluentes foi mostrado
por CORSMEIER et alli (1997) em associacdo ao JBN da Alemanha. Durante o periodo
diurno, conforme a CLP convectiva se desenvolve, a dispersdo de radionuclideos € dominada
pela mistura vertical. Como consequéncia, as maiores concentragdes de radionuclideos sdo
encontradas em uma distancia horizontal entre 2000 e 2500 m da fonte. Isto ocorre devido &
caracteristicas de dispersdo encontradas na CLP convectiva, onde predominam flutuacdes
turbulentas intensas da velocidade vertical (majoritariamente negativas), associadas a
conveccao térmica e apresenca de grandes-turbilhdes. I1sto provoca gque a trajetéria do centro
de massa de plumas de poluentes emitidas a partir de pontos elevados na CLP desca a
superficie numa escala de tempo inferior at* = z/w* (i.e., ~500 s), onde z € aautrada CLP

convectiva (z; ~1000 m) ew* é a escala de velocidade vertical convectiva (w*~2 m s™).
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Figura 5.2 Média de 24 h do logaritmo da concentrac&o de radionuclideos [log(ng m™)] na
atmosfera, para a camada de espessura 30 m sobre a superficie topogréfica na érea de estudo
sob condicBes: (a) instéveis e (b) estaveis na CLP. A fonte pontual continua esté localizada no
centro do dominio. Asisolinhas do logaritmo da concentracéo sdo mostradas em sobreposi¢ao
& curvas de nivel datopografia.
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Figura 5.3 Gréfico da hodégrafa simulada para periodo de 24 h no nivel intermediério da
camada 0-30 m acima da superficie do terreno complexo.
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aproximada do maximo do jato.
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5.3 Evolucao Temporal da Nuvem de

Poluente em Escala Regional

A Figura 5.5 apresenta a evolucdo temporal da nuvem de poluente, vista de topo sobre
o plano (x, y), para os seguintes horarios: (a) 12 h, (b) 18 h, (¢) 24 h e (d) 06 h. O inicio da
emissdo de poluentes ocorre & 6 h da manha

Durante o periodo convectivo, a pluma apresenta grande dispersao lateral, mas os
transporte pelo vento médio é pequeno no interior, devido ao pequeno valor de velocidade do
vento asuperficie (Figura 5.5 a). As 12 h, o escoamento na CLP convectiva apresenta-se
acoplado a0 escoamento de grande-escala com velocidade 1 m s™ e direco de vento NE. As
18 h, ao final do periodo convectivo, a nuvem de poluente avangou por cerca de 50 km para
SW da fonte em resposta as condigdes de vento diurnas (Figura 5.5 b). A nuvem apresenta-se
com formato aproximadamente conico com alguma irregul aridade.

Durante o inicio do periodo noturno, a nuvem de poluentes resultante do periodo
convectivo (cone) é deslocada rapidamente para NW pelo JBN (Figura 5.5 ¢), ab mesmo
tempo em que um novo regime de dispersao se estabelece com o inicio do periodo estavel.

Durante o periodo estavel, a condicdo de dispersdo encontrada pelas particulas
emitidas pela fonte é bastante diversa em relacéo djuelas do periodo convectivo. Neste caso, a
difusdo turbulenta é comparativamente menor em relacéo ao periodo convectivo. Note-se, por
exemplo, a pequena dispersdo lateral da nuvem de poluentes junto a fonte nas Figuras 5.5 ce
55d.

Apbs um periodo de 12 h, a presenca do JBN em Iperd implica no transporte do
poluente a uma distancia de 250 km da fonte em Iperd (Figura 5.5 d). A tendéncia da direcéo
do maximo do JBN de girar de SE para E, entre o inicio e o final da noite, implica que uma
extensa érea do Estado pode ser afetada no periodo noturno pelo poluente de Iperd. A area
atingida compreende a Serra de Botucatu, por¢do NW do Vae do Ribeira, porcéo NE da Serra
Geral no Parana e todo o Centro-Sul do Estado de S&o Paulo. Como resultado final do efeito
do JBN, i.e., de seu cisalhamento direcional na vertical e de sua evolucéo durante a noite, a
nuvem de poluente de Iper6 torna-se fragmentada e segmentada sobre uma extensa érea de
200 km ~ 200 km.
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Figura 5.5 Vista de topo da nuvem de poluentes de poluente em dispersdo na atmosfera
emitida a partir de fonte localizada junto asuperficie (z=10 m) no CEA em lperé (localizado
no centro da &rea mostrada) para os horarios: (a) 12 h, (b) 18 h, (c) 24 h e (d) 06 h. Estafigura
foi construida a partir da simulacdo L1500 e os resultados apresentados no dominio

topografico de 400 km ~ 400 km.
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5.4 Interacao entre Fontes de Poluentes

em Escala Regional

Os diferentes tipos de poluente lancados na atmosfera no Estado de S&o Paulo
possuem caracteristicas bastante diferentes, conforme sua origem sgja urbana ou rural.

No ambiente urbano destacam-se os poluentes de origem industrial e automotiva,
associados aqueima de combustiveis derivados do petréleo e aevaporacao de reservatorios de
combustivel e dos processos industriais. Na area rural, os poluentes sdo decorrentes do
controle de pragas agricolas, dos incéndios para preparacdo do solo e da queimada da palha da
cana-de-agUcar. De acordo com (KIRCHHOFF, 1991 e MARINHO e KIRCHHOFF, 1991),
as queimadas de paha de cana-de-acUcar contituem-se préticas que levam aformacdo de
0zOnio junto & &reas urbanas do interior do Estado de Sdo Paulo. Por outro lado, substancias
quimicas diversas contribuem a poluicdo atmosférica encontrada em ambientes urbanos
(McCEWAN e PHILLIPS, 1975). Na RMSP predomina o smog fotoquimico associado aos
materiais e gases da exaustdo automotiva. Os Oxidos de nitrogénio sdo componentes
essenciais da mistura de gases do smog. A cinética quimica desses Oxidos é catalizada pela
presenca de tracos de materiais organicos. A quimica do smog envolve a fotoquimica do NO,
puro; afotdlise da mistura de ar e NO,; afotdlise de NO, no ar e hidrocarbonetos ol eofinicos;
levando a formagdo de gases secundarios, como o gas Peroxiacetil Nitrato (PAN), Aldeidos e
Oz6bnio. O gas CO nos centros urbanos é conseqliéncia do processo de combustéo incompleta
em veiculos automotivos e industrias (NOVALIS, 1993).

Cubatdo € uma fonte de poluentes atmosféricos com enorme impacto ambiental. De
acordo com KUCINSKI (1982), os principais poluentes industriais emitidos na atmosfera em
Cubatdo apresentam grande toxidade, muitos deles carcindgenos e teratogénicos. Os danos
associados a esses poluentes ndo atingem somente a populacdo, mas também afetam o
desenvolvimento da floresta tropical mais proxima da encosta da Serra do Mar. De acordo
com KLUMPP et alli (2001) existem danos graves avegetacdo na area da Serra do Mar
associados ao complexo industrial de Cubatéo. Esses pesquisadores observaram uma aguda
degradacdo da cobertura vegetal, com a reducédo da area de floresta de estrutura primaria e
secundaria na Serra do Mar (na regido afetada) e também uma reducédo na capacidade de

recuperacdo dessas areas. Alteracdes quimicas e o impacto de oxidantes fotoquimicos causam
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mudancas metabdlicas e morfolgicas, p. ex., nha anatomia do lenho e nas folhas das arvores
da &rea afetada. Em particular, efeitos aparecem na regido apical das folhas onde se observa:
(&) pontos de necrose com estdmatos atrofiados e sem emergéncias, (b) alteragdes nas
superficies ornamentais, apresentando estrias e material particulado, (c) hifas de fungos e (d)
destruicdo do aspecto do estdmato, onde as cuticulas se mostram levemente ou muito
ondulada ou ndo-integras.

Ja problemas graves de contaminacdo por agrotoxico tém sido encontrados na regido
do vale do Ribeira de Iguape, com elevado custo socidl, i.e., por intoxicacdo voluntéria e
involuntaria (POLTRONIERI e MACHADO, 2000). Agrotéxicos tém sido aplicados em
larga-escala no ambiente das plantagOes e a partir desses ambientes complexos penetra na
CL P onde é transportando pelo escoamento atmosférico.

Readlizou-se a simulagdo L1500 considerando-se simultaneamente o transporte de
poluentes provenientes de diferentes fontes emissoras localizadas em SP (Tabela 5.1). O
objetivo dessa realizacdo numérica com plumas multiplas € investigar 0s processos complexos
de dispersdo dos poluentes em SP, p. ex., identificando as &eas de ocorréncia de
interpenetracdo das nuvens de poluentes.

Ponto | Longitude (graus) | Latitude (graus) Denominacéo Tipo de emissdo
1 -46,433990 -23,8706400 | RPB - Petrobrés — Cubatéo - SP Industrial
2 -47,978500 -21,1377800 Sertdozinho - SP Queimade palhade
cana
3 -46,6470600 -23,5309700 Sa0 Paulo Capital Automotiva
4 -49,3913000 -20,800000 S&0 Jose do Rio Preto - SP Queimada
5 -50,4375000 -21,2187500 Aragatuba - SP Queimada
6 -51,3804900 -22,0793000 Presidente Prudente - SP Queimada
7 -49,0829300 -22,3363200 Bauru - SP Queimada
8 -47,8374400 -24,4910700 Registro - SP Biogénica
9 -47,5993700 -23,3934700 CEA-Iper6 - SP Radionuclineos

Tabela 5.1 Localizacdo geogréfica dos pontos de emissdo utilizados na simulagdo com
dominio horizontal de &rea 1500 km x 1500 km centrado em | pero.
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A Figura 5.5 apresenta os resultados da dispersdo lagrangiana das plumas multiplas
obtidos no ensaio numérico L1500. Estes resultados mostram que:

(8 As queimadas no interior do Estado de S&o Paulo emitem plumas de poluentes
atmosféricos que atingem extensas areas, penetrando no espaco urbano das cidades do
interior. Nestas condicoes, 0s gases das plumas provenientes da queima de paha de cana-
de-acUcar, p.g., implicam na producdo liquida de ozonio troposférico no interior. Este fato
pode explicar as elevadas concentragcdes médias anuais de fumaca registradas em cidades
do interior acima do méximo secundario anual recomendado, 40 my m3, p.g.: Franca 49;
Sorocaba 56; Itu 46; Capinas 42 e Jundiai 45 (relatério CETESP, 1989; Folha de Sao
Paulo de 24/9/1990);

(b) Existem diferencas importantes entre as condicdes de dispersdo do poluente atmosférico
conforme a localizagdo do ponto de emissdo sobre o Estado de S&o Paulo, em particular,
entre pontos localizados no litoral e no interior;

(c) As condicoes de dispersdo, ao longo da faixa litoranea e sobre a Serra do Mar, associadas
a diferentes circulacbes atmosféricas implicam num aumento da dispersdo lateral,
recirculacéo e segmentacdo da nuvem de poluentes;

(d) Nota-se uma interpenetracéo das nuvens emitidas na Grande S&o Paulo e em Cubatéo. A
pluma de Cubatéo que é lancada por sobre a RMSP (Capital) devido acirculagdo da brisa
maritima acoplada ao efeito térmico da escarpa da Serra do Mar, contribuindo para um
aumento da concentracdo de poluic¢éo na Capital;

(e) Durante o periodo noturno, o JBN de Iper6d leva para o interior parte da nuvem de
poluentes formada durante o periodo convectivo sobre o Platd Paulista. A regido ao longo
do vale do Rio Tieté pode ser particularmente atingida;

(f) Plumas de poluente geradas por queimadas de palha de cana e outras préticas agricolas no
interior podem ser afetadas por circulacOes locais e regionais. O JBN de Iperé influe nas
condigcdes de dispersdo noturna, aterando a direcdo de transporte do poluente, gerando
recirculacOes em éreas especificas como parece ocorrer naregido de Bauru;

(g) Ao final do periodo de dispersdo, as plumas emitidas da superficie de Sertdozinho atingem
Bauru; as plumas emitidas de Sdo José do Rio Preto atingem Aracatuba e aquel as emitidas
de Aracatuba atingem Presidente Prudente, cada uma percorrendo mais de 111 km, sob
efeito somente das circulagdes locais e regionais induzidas pela superficie;

(h) O problema de poluicéo no Estado de S&o Paulo ndo se restringe aos locais de emissao.

A Figura 5.6 apresenta o resultado da dispersdo, diferenciando as nuvens de poluente
segundo sua origem. Isto é feito com a utilizacdo de cores diferentes para cada fonte. Desta
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forma, é possivel observar-se a interpenetracdo de diferentes plumas resultantes do processo
de dispersdo. Nota-se (a) que a pluma de Cubatdo é formada por poluentes industriais; a
pluma de Sdo Paulo (RMSP) por poluentes automotivos e a pluma de I perd é constituida de
radionuclideos em decaimento (i.e., associada a um hipotético acidente nas instalacdes de
enriquecimento isotépico de Urénio no CEA); (b) as regides de influéncia das plumas
emitidas de Sertdozinho, Bauru, S80 José do Rio Preto, Aracatuba e Presidente Prudente se
interpenetram apos um periodo de 24 h de dispersdo mostrando que problemas associados a
poluicdo por fumagdo proveniente de queimadas no interior ultrapassam as fronteiras
municipais exigindo uma estratégia estadual para seu controle efetivo; (C) os poluentes
provenientes de Registro podem influir sobre uma extensa &rea, devido & circulacbes
atmosféricas induzidas pela superficie complexa da regido; e (d) durante a noite, a area
ocednica junto ao litoral de Sdo Paulo é atingida pelos poluentes da Capital e Cubatdo, devido

arecirculacdo na baixa troposfera.
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Figura 5.6 Representacdo da interagcdo entre plumas emitidas de diferentes pontos a superficie no
Estado de Sdo Paulo, em vista de topo. As cores das particulas em dispersdo estéo associadas &
diferentes fontes emissoras. em vermelho para fonte em Cubatdo (RPB); em preto para Sdo Paulo
Capital (SP); em roxo para lperé (CEA); em verde para Registro (REG); em ocre para Bauru (BAU);
em cinza esverdeado para Sertdozinho (SER); em marrom para S&o José do Rio Preto (SJR); em azul
escuro para Aracatuba (ARA) e em azul cobalto para Presidente Prudente (PPR). A topografia esta
representada ao fundo pela escala de cores entre azul claro e laranja; alinha de contorno mais elevada
na figura corresponde acota de 600 m e as &reas em laranja escuro correspondem a éreas ainda mais
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CAPITULOG6

CONCLUSOES

Neste trabalho, a origem dos Jatos de Baixos Niveis (JBN) noturnos de Iper6d
(SP) e 0 seu papel na dispersdo de poluentes no Estado de S&o Paulo sdo investigados.
Para tanto sdo utilizados os dados coletados nas quatro campanhas de medidas em
Iperd. Utilizou-se também um modelo numérico de mesoescala ndo-hidrostético TVM
para simular a estrutura espacia 3-D do JBN em resposta & forcantes topogréficas e
associadas aocupacdo da superficie.

Os resultados observacionais indicam que o JBN ocorre em Iper6 com bastante
freqliéncia nas noites de céu claro, com intensidade variando entre 8 e 10 m/s e
localizado em torno de 350 m acima da superficie.

Os JBNs em |per6 caracterizam-se por um cisalhamento direcional, com ventos
de SE na superficie e de ENE naregido de méximo.

Os JBNs ocorrem tanto no inverno como no verdo, e afetam o ciclo diurno
médio do vento observado nos primeiros 100 metros naregido de | pero.

Os JBNs sdo responsaveis pelo méximo noturno (21:00 HL) existente no ciclo
diurno médio do vento naregi&o.

Os resultados numéricos indicam que o JBN de Iper6 é resultado da acdo
combinada de quatro fatores:

1. Circulagdo anabatica no setor paulista do vale do Rio Parang;
2. Oscilago inercidl;

3. Circulacéo catabatica noturna e

4. Brisamaritima.

Estes quatro fatores combinados sustentam JBNs com intensidade de5a10 ms”
! localizados a uma altitude de 100 a 400 m acima da superficie, durante a maior parte
danoite.

O JBN simulado numericamente encontra-se localizado no setor oeste da regido

de convergéncia da circulacdo anabdtica e da brisa maritima. Esta regido de
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convergéncia em baixos niveis se forma durante o dia na parte mais elevada do Estado
de S&o Paulo que acompanha dalinhado litoral (Serrado Mar e da Cantareira).

O efeito do JBN sobre o transporte de poluente foi investigado com um modelo
Lagrangiano de dispersdo de particulas. Verificou-se que o JBN aumenta a dispersao
horizontal das particulas, transportando o poluente atmosférico emitido na superficie até
250 km dafonte.

6.1 Detalhamento

Analise observacional — A estrutura vertical tipica do JBN observado em |perd
indica que: (1) JBNs intensificam-se durante o periodo noturno; (2) a atura da
velocidade méxima ascende, atingindo 400 m em torno das 8 h; (3) a espessura da
camada do jato aumenta e também sua capacidade de transporte de escalar, umidade,
caor e momento; (4) o cisalhamento direcional da velocidade do vento aumenta a
medida que o JBN se intensifica, com ventos do quadrante S a superficie, giro anti-
horario com a elevacdo na vertical e ventos de NE a 600 m acima da superficie e (5) o
cisalhamento do médulo da velocidade do vento é muito intenso (da ordem de 0,08 s7),
0 que aumenta a producdo mecanica de turbuléncia junto asuperficie.

A direcdo do vento na superficie de Iperd apresenta um ciclo diurno marcado
por um giro completo em sentido anti-horario, isto €, S-SE no periodo noturno, para E-
NE na manhd, N-NW atarde e novamente para S-SE. Os dados de superficie obtidos
durante as campanhas de observacdo no CEA apresentam grande coeréncia espacial e
tempora com dados medidos a 10 m, 60 m e 80 m acima da superficie em outratorre no
CEA, e também em relacdo a dados da estacdo da Fazenda | panema, localizada a 5 km
para SE do CEA. Durante o periodo noturno, a direcdo predominante do vento € do
quadrante Sul. Durante o periodo convectivo, a direcdo do vento gira em sentido anti-
horério, passando pela direcdo NW aproximadamente ao meio-dia. As hodografas
construidas para trés niveis da torre em Iperd, 10 m, 60 m e 80 m indicam intenso
cisalhamento do vento, (fv/fz) » 0,043 s™, entre os niveis 10 m e 80 m, durante o
periodo noturno (Figura 3.8). Este cisalhamento est4 associado do giro anti-horério do
vetor velocidade do vento com a atura e no tempo. Apds atingir a maxima velocidade,
pouco antes das 21 h, o vetor resultante, diminui sua intensidade, provavelmente,
devido ao desacoplamento da CLP superficia associado aintensificacdo da inversdo de
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superficie. Este desacoplamento €, sobretudo observado durante a madrugada (entre O e
6 h) na camada entre a superficie e 80 m. A direcéo do vento resultante pouco varia
durante o periodo noturno. Quase toda oscilacdo anti-horaria do vetor vento ocorre no
periodo diurno, durante as transi¢des da manha e final datarde.

A intensidade absoluta do vetor resultante (médias horarias) é muito peguena no
periodo entre 12 e 15 h. O valor deste vetor mostra-se inferior a1 m s* em média. E
muito provavel que esse pequeno valor da velocidade resultante (média horaria) ocorra
devido & flutuacBes das componentes zonal e meridional em torno do zero no periodo
convectivo. Ja a intensidade do vetor velocidade médio horério obtido diretamente do
valor do médulo da velocidade do vento instanténeo € relativamente maior, variando
entre 2,5e5,5m s’ entre os niveis de 10 e 80 m natorre,

A hoddgrafa do vento médio horario apresenta um formato eliptico no nivel de
80 m. O eixo principal da €elipse esta orientado na direcdo SE-NW. Essa orientacdo
indica qual é a direcdo e sentido do cisalhamento inferior do JBN em Iperd. Abaixo de
80 m o escoamento aparece bloqueado pelas feicbes da topografia préxima (raio < 20
km) do CEA em Iperd. Em especia a presenca do Morro de Aragoiaba que se eleva
cerca de 400 m acima do vale do rio Sorocaba e Ipanema é suficiente para bloguear
ventos de SW e W conforme rosa dos ventos obtida para a estagéo da Fazenda I panema,
e também no CEA. Da comparacdo das curvas hodografas de verdo, inverno e anual
nota-se que: (1) durante o verdo, a hodografa desloca-se em direcédo ao quarto-quadrante
indicando ventos de NW durante a tarde, especialmente a 60 m e 80 m na torre. No
inverno, durante a tarde, ventos resultantes de SW sdo mais freglentes;, (2) o
cisalhamento do vento é mais intenso durante 0s meses de inverno para a camada entre
a superficie e 80 m na CLP. Uma explicacdo plausivel € o incremento do vento que
ocorre nos meses de inverno quando a regido de Iperd € sujeita aentrada freqliente de
frentes-frias; (3) a forma eliptica € predominante no periodo de veréo, aparecendo nos
niveis 10 m, 60 m e 80 m em Iperd. O eixo principal é orientado na direcdo SE-NW.
Durante o inverno, a forma eliptica aparece de forma mais clara no nivel 80 m,
enquanto nos niveis inferiores ha indicios marcantes de bloqueio topogréfico e/ou
efeitos aerodinamicos da distribuicdo de rugosidade superficial. Durante o inverno, no
nivel de 10 m, o desacoplamento é muito intenso anoite, resultando que a forma da
elipse aparece muito mais deformada; (4) a andlise da distribuicdo de frequéncia do
vento em Iper6 medida ao longo da torre de 80 m ressalta a coeréncia espacial e

temporal do ciclo diurno do vento na camada limite superficial em Iperd. A estrutura
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vertical do vento na CLP superficial e sua evolucdo temporal ao longo do dia mostram-
se consistentes com observacfes asuperficie da Fazenda | panema e com periodos de
inverno e verdo tomados em separado.

O maximo da velocidade do vento instantaneo observado em superficie ocorre
no inicio da noite, em correspondéncia aformacédo do JBN. Durante o periodo noturno,
a direcdo do vento resultante € de S-SE a superficie, soprando praticamente, do
quadrante S durante toda anoite (com elevado valor da persisténcia). Durante o periodo
convectivo, o vetor resultante gira em sentido anti-horério, comecando pela manha de S,
passando por SE, NE, e N a0 meio-dia; para entdo soprar de NW, W e SW atarde, até
alcancar a direcdo SE no final da tarde. Portanto ocorre um giro completo de 360 graus
durante o periodo entre 6 da manhé e 6 datarde.

A persisténcia direcional do vento € muito intensa durante a noite e peguena
durante o dia. O alto valor noturno é indicio da presenca de JBN. Rajadas aparecem
durante o periodo convectivo associadas a um fator de rgjada 2,2.

Dados de grande-escala apresentam oscilacdes diurnas dos campos de momento
e temperatura na baixa troposfera.

As principais caracteristicas do JBN médio observado em Iper6 sdo: (1) o JBN
apresenta cisalhamento direcional na camada entre a superficie e 500 m entreas 0 h e 10
h; (2) ao fina datarde, a estrutura térmica da CLP convectiva, define a estrutura vertical
inicial naqual o JBN aparecerg; (3) a velocidade méxima média nos JBN observados foi
igual a6 m s* paraal Campanha, 5 m s* paraall Campanha; 8 m s* para a lll
Campanha (inverno) e 5 m s* paraa |V Campanha; (4) a atura do maximo foi iua a
400 m para al Campanha; 550 m para a |l Campanha; 400 m para a Ill Campanha
entre 250 e 300 m paraalV Campanha; (5) o jato apresenta cisalhamento da direcéo do
vento, caracterizado por ventos do quadrante S abaixo do méximo e ventos do quadrante
N acimado méximo.

A brisa maritima modula o escoamento atmosférico aleste do Estado de S&o
Paulo, i.e., a0 longo da faixa litorénea. Sua presenca aleste da posicéo de Iper6 induz
turbuléncia numa zona entre as células do litoral e do inteiror devido ao aumento do
cisalhamento do vento. A transferéncia do momento entre as duas células é possivel e
modulagdes na intensidade e direcdo do JBN em Iperé podem ocorrer sob condicdes
favoraveis.

Ao longo da estrutura vertical, 0 JBN noturno apresenta cisalhamento direcional

do vetor velocidade do vento, com ventos de direcdo SE a superficie e NE a 600 m
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acima da superficie. O giro do vetor vento na vertical é anti-horario. A hodografa no
nivel de 80 m acima da superficie apresenta uma forma eliptica, com eixo principal
orientado de SE para NW (com giro anti-horario). Nos niveis abaixo de 80 m,
observam-se modificactes, possivelmente, associadas atopografia local. Um exame da
distribuicdo de freqiéncias em uma estacéo situada 5 km a SE do CEA confirma a
distribuicdo de ventos dada pelas hodégrafas no CEA. Os ventos oriundos do quadrante
SW e W aparecem bloqueados pela topografia do Morro de Aragoiaba da Serra.

Modelamento numérico — Variando-se 0 dominio do modelo entre as escalas de
100 km e 1500 km observa-se que o jato simulado torna-se mais intenso apresentando
caracteristicas mais similares & observadas durante o experimento de | pero.

A intensidade média do vento em Iperd tende a aumentar com o aumento da
extensdo horizontal do dominio e incorporagdo das escalas regionais da topografia
(Figura 6.1), isto &, durante a noite e ap6s a formacdo do JBN. A evolucdo diurna da
direcdo do vento para a regido de Iperd € pouco afetada pela extensdo do dominio das
simulagdes. A incorporacdo de escalas locais da topografia na simulacéo L 100 aumenta
avelocidade do vento durante o periodo convectivo.

As circulacOes térmicas associadas a topografia aparecem nas quatro simulagdes
(L1500, L800, L400 e L100).

Na escaa de 100 km, observa-se que o morro de Aragoiaba bloqueia o
escomento proveniente de SE, sobretudo durante o periodo estavel. A topografia do
morro de Aracoiaba, feicdo topografica em escalalocal (i.e., paraavizinhanca de 10 km
do CEA) gque modifica sensivelmente o escoamento na CLP (gerando blogueios,
separagoes, bifurcacles etc). Neste caso, 0 escoamento de SE de origem anabética que
desce a encosta oriental dos cimos da Serra do Mar, é obrigado a se bifurcar separando-
se na horizontal para definir dois ramos do escoamento, aNE e a SW do Morro. Atrés, a
sotavento 0 escoamento torna a se unir através de um turbilhonamento horizontal.

Durante a noite, efeitos de canalizacdo mecanica se mostram destacados,
definindo canalizagdes importante como ao longo dos vales do rio Tieté e Sorocaba.

O maior contraste térmico esta associado apresenca do oceano. As simulagdes
com dominio acima de 400 km apresentam brisa, que penetra somente até a Serra da
Cantareira. A noite, observa-se brisa terrestre asssociada ao vento com uma maior
intensidade sobre a escarpa da Serra do Mar em diregdo ao litoral (smulagfes L400 a
L1500). Nesta regido devido atopografia, a brisa terrestre se acopla a circulacéo

catabética, sendo dificil separar o que é vento catabético e o que é a brisaterrestre em si.
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Os resultados das simulagbes indicam que existe uma reducdo do escoamento no
periodo convectivo na &rea da escarpa da Serra do Mar; e uma tendéncia areversao de
sua direcéo original (de SE para NW) na regido litoranea. Mas a reversdo aparece
localizada na simulac&o L 1500 e somente sobre a escarpa da Serrado Mar.
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Figura 6.1 Comparacéo entre as evolucdes diurnas da velocidade e direcdo do vento a

superficie (z=14m) em Iper6é simulada para diferentes extensdes do dominio horizontal
do modelo (1500 km, 800 km, 400 km e 100 km).

A medida que o dominio é estendido, observa-se que as hoddgrafas adquirem
um cardter mais regional, respondendo ao ciclo diurno das forcantes térmicas induzidas
pelo contraste térmico terra-oceano. O modelo ndo € capaz de responder as menores
escalas da topografia e superficie (como no caso de L100). O ideal € que tivéssemos um
modelo com capacidade de resolver todas as escalas, com a resolugdo de L100 e o
dominio de L1500. As oscilacbes obtidas nas simulacfes sdo consistentes com aquelas
observadas na CLP e que estéo presentes nos dados do NCEP.

A topografia de escala inferior a 1500 km e superior a 100 km desempenha
papel importante nas circulagtes locais estudadas. Isto se expressa pela formacéo de
correntes de drenagem de ar frio (i.e.,, vento catabético) oriunda dos terrenos mais
elevados e dos cimos da Serra do Mar, que durante a noite descem a encosta do Planalto
Paulista em diregdo ao interior.
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O formato concavo da Depressao Periférica, em especial, concentra o ar frio do
escoamento de drenagem, intensificando-o em direcdo ao vale do rio Tieté (conforme
apresentado na simulagéo L 100).

O morro de Aracoiaba destaca-se na regido de Iperd, caracterizada por vales e
ondulacbes do terreno. A topografia deste morro é suficientemente para bloquear o
escoamento noturno de superficie, resultando em uma bifurcacdo do escoamento
segundo dois ramos que contornam o morro pelos seus lados (adireita e aesquerda da
direcéo média de SE do escoamento). O fluxo acelerado adireita passa sobre o CEA,
localizado a 7 km para NE do morro, o gque define no local um escoamento de direcdo
Sul. O vento de S predomina na superficie para a regido do CEA durante o periodo
noturno. Portanto, a predominancia noturna dos ventos de S observada no CEA pode ser
atribuida ao efeito mecanico do Morro de Aragoiaba sobre 0 escoamento de SE.

Duas é&reas de recirculagdo do vento, horizontais, aparecem na retaguarda do
Morro de Aragoiaba, apds o escoamento ter sido bifurcado e ultrapassado o Morro.

Durante o periodo diurno (noturno), &reas de convergéncia (divergéncia) do
escoamento aparecem sobre as areas mais elevadas (baixas) do terreno.

Durante a noite, escoamento de ar na regido de Bauru mostra-se convergente,
sendo também canalizado ao longo dos vale do Rio Tieté, que passa entre as Serras de
Séo Carlos e Botucatu.

A magnitude do JBN simulado para Iperé no experimento numérico L1500 é
compardvel (mas um pouco menor) que o JBN observado. Este fato indica o papel
importante da topografia de escala regional (1500 km) na formacdo e sustentagcéo do
jato observado.

A evolugéo diurna do vento simulado concorda qualitativamente com a evolucéo
média horéria do vento em Iperd. Portanto, as simulacdes indicam que a circulacéo de
mesoescala e o JBN aparecem como fendmenos caracteristicos do interior sorocabano
de Sdo Paulo (i.e., em relacdo a sua frequiéncia e ocorréncia).

Os efeitos da superficie sobre 0 escoamento sdo muito importantes para a regiao
da Serrado Mar devido apresenca de complexidades tanto da topogr afia como dos tipos
de superficie no local.

Dispersdo de Poluentes — Aplicou-se um modelo de dispersdo de particulas
Lagrangiano para determinar o papel dos JBN sobre o transporte de curto e médio
alcance de um poluente inerte com fonte pontual localizada na superficie. Determinou-

se que o papel dos JBN de Iperé sobre a trgjetéria de um poluente inerte emitido
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continuamente por uma fonte pontual junto a superficie € aumentar a dispersdo
horizontal das particulas ao longo do eixo da pluma. O cisalhamento do vento do JBN
deforma a pluma conferindo-lhe um formato de cunha e aumentando a disperséo
vertical. Além disso, 0 JBBN € capaz de transportar o poluente por uma distancia até 250
km a partir dafonte, durante o periodo noturno.

A natureza da estrutura vertical do JBN, que apresenta cisalhamento do vetor
velocidade do vento pode deformar a nuvem de poluente, podendo segmentar e
fragmentar a nuvem dispersada.

Devido acomplexidade das circulagbes atmosféricas e da presenca do JBN,
nuvens de poluente emitidas continuamente da superficie (10 m) de diferentes fontes
(Cubatdo, Registro, Sdo Paulo, Sertdozinho, Iperd, Bauru, Aracatuba e Presidente
Prudente) podem se encontrar e misturar. Neste aspecto, pode ocorrer exportacdo do
poluente de uma regido para outra. Do ponto de vista dos receptores da poluicdo
atmosférica, areas de influéncia podem ser definidas sobre o Estado de Séo Paulo, em
escala regional. Em particular, as plumas emitidas de S&o Paulo e Cubatdo podem se
misturar durante o periodo convectivo e depois, no periodo noturno, devido ao JBN,

serem transportadas em parte para o interior.

6.2 Recomendacbes para Trabalhos
Futuros

1. Redlizagdo de um experimento de observacéo do JBN no Estado de S&o Paulo.
O objetivo desse experimento € determinar a estrutura vertical e espacial dos
JBN noturno na auséncia de forcantes de grande-escala. Observacfes da baixa
tropofera devem incluir o lancamento simultaneo de radiossondas a partir de
diferentes pontos ao longo de uma linha imaginaria SE-NW, que parte do litoral
de S8 Paulo e alcanca o Pantanal em MT (Figura 6.2), com amostragem
horaria. A localizacdo dos pontos de langamento foi definida para se maximizar
as observagOes dos ramos inferiores das circul agfes induzidas pela superficie.

2. Utilizagdo da capacidade de modelamento do Tunel de Vento do IPT/ USP
(Projeto Alfa) para: (a) estudar os efeitos da topografia e dos tipos de superficie
na area de Iper6 sobre o escoamento e seu impacto sobre a dispersdo de

poluentes em escala local e (b) estudar o efeito da superficie topogréfica sobre o
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transporte e interpenetracdo de plumas de poluentes emitidas de diferentes
pontos de SP e seu efeito sobre a qualidade do ar no interior paulista em escala
regional;

3. Estudar-se observacionamente a disperséo de poluentes no interior paulista
utilizando-se emissbes de elementos quimicos tragadores nas escalas local e
regional;

4. Desenvolver-se novas parametrizacOes para representar a dispersdo associadas
aos eventos de JBNs, com aplicacdes em modelagem de mesoescala e grande-
escala;

O ganho futuro associado a esses trabalhos pode implicar:
na melhoria da previsdo de tempo regional, especialmente ajuela associada &
condicOes severas de tempo, como ventanias e temporais noturnos, resultando
em uma melhor representacdo das condicdes de dispersao associadas aos eventos
mai s intensos de vento nos model 0s numeéricos;
no estabelecimento das relagdes entre a qualidade do ar de pontos diferentes do
Estado de S&o Paulo e o transporte regional de poluentes % definindo de forma
precisa areas de emissdo (fontes) e area receptoras. O impacto da importacéo e
exportacdo de poluentes atmosféricos pode ser efetivamente caracterizado e

mapeado, possibilitando o controle da sociedade.
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Figura 6.2 Proposta de localizacdo das radiossondagens para experimento de
observacgao de JBN no Estado de S&o Paulo ao longo da linha de corte SE-NW, indicada
na Figura 1.5 do Capitulo 1. As letras indicam a localizacdo aproximada de (A)
Aeroporto de Santos; (B) Bairro Cota 500 m na escarpa da Serra do Mar; C: Aeroporto
de S&o Paulo; D: Aeroporto de Sorocaba; (E) Aeroporto de Bauru; (F) Margem do Rio
Parang; (G) ponto na Serra de Maracaju; (1) margem do Rio Negro; (J) Pantana e (K)
ponto a oeste do Pantanal.
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Apéndice A

Transformacao do Termo de Difuséo Horizontal

Seja determinar a expressdo do termo de difusdo horizontal de temperatura
potencial, que € uma funcéo do Laplaciano horizontal da temperatura potencial, escrito
para 0 sistema de coordenadas de GAL-CHEN e SOMMERVILLE (1975). Tomase o
termo de difusdo escrito para 0 sistema cartesiano:

& 2
© =Ky (A1)
Para isso, considere-se a notacao: (x, Y, z,t) para as coordenadas do ponto no espaco
fisico e (xl,x2 h,t ) para as coordenadas do ponto no espaco transformado. Utilizando-

se esta notacdo define-se uma transformacao tensorial:

X, =x,(x, v, zt)
X, =X,(x, v, z1)
h =h (x, Y, z,t) (A-2)

t=t(t)
Neste caso, as derivadas parciais podem ser obtidas pelaregrada cadeia:
elo _@210 aag 210 a0
eﬂx%zt gﬂxlﬂ( it e fix Q) 2t gﬂxz@ht e Tx [519% (A.3)

+aelo _hg +ae19 to

ﬂhg(xt &MX g, e‘ﬂtq(X h e‘ﬂX(a(,Zt

A equagdo simplifica-se para

112 _ 2T ®x, 0, 2T @°x, 6, el &f*hé
“En 0 5 Ex £ ‘o fndne s
L2 Gk o, 2T Gk, 6, T’ QaéTho (A4
g 2 o ﬂxme 2 gﬂh Ao

g 1? Qaélx X o, a 1° QaéThoeéIx 0, & 1% Gedh cedix, 6
R g R Lo C a0
g‘ﬂxz‘ﬂx ge‘ﬂx 2 g &Thix, ge‘HX:ae‘Hx g &Thix, £IX & X g

A derivada com respeito ao eixo y é obtida de forma andloga, resultando:
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9 2] &h 6
@ﬂx ﬁﬂy 5 %ﬂx ﬁﬂ a 1y
21 Gdx, 0 21 Gx, 0 @1 Gagh 0
gﬂx ﬁﬂya g‘ﬂx ﬁﬂyg %ﬂhzﬁﬂyg (A.5)

1° Ox, Gx, 0 .2 1° Cegh Gedix, O GEZCBaThCBaTXO

%
gﬂxlﬂx S Tnwav gy, §ﬂhﬂx SnEn

Agora, levando em conta a transformacdo de GAL-CHEN e SOMMERVILLE

éz- z,(xy)u
(1975) (x,y,zt)« (x,,x,,h,t) definida por {x, =x; x, =y; h = He—()

@H-z X Y)g

t =t} onde H € a coordenada vertical do topo do modelo (no espago fisico) e z, (x, y)
€ 0 campo de topografia na base correspondente a h =0. Calculando-se as derivadas
necessarias e substituindo, determina-se a expressao do operador |aplaciano horizontal :
1° 0_ e ? ‘H2 0'
Eﬂx Wy N 1G5

e (A.6)

onde

ho o *h Ol 6, %Tho aﬂhohbeﬂ 0 ae1hoae‘n 0 aa1hoeeﬂ Q
§'ﬂx =B dhms' S Eo Sy 5 i, L ks iy g A7

Escrevendo-se e para 0 sistema transformado resulta:

j[ zg ﬂzaaeH ho ead[zo adeoLbel aaeH hd"aeﬂo

. B g e

P& Ty éH z, ™ 5 ﬂygEEH zéH z, Z&Thp

(H- 2)? ‘f’adTZgo , &z, 6 ey 6 (A.8)
H-z,) &5 Wgﬁwg

®H - h &z, e 1° 0 aeH h &dz, e 1° ©

gH z gﬂx i, 5 gH z gﬂy i, 5

Resulta que e depende: (a) da curvatura da topografia, que é pequena em mesoescal ;

e=

+H?

(b) da curvatura do campo na vertical, que para CM é um termo menor; (b) de fatores
com denominador dado por potencial a0 quadrado. Em geral, a combinagdo desses

fatores implica em um vaor de e relativamente menor comparado aos termos

2 2
ae‘l?_ + %T— Note-se que e ndo pode ser desconsiderado quando a topografia apresenta
X X2 @

valores de curvatura suficientemente grande.
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Apéndice B

Estrutura Vertical do Vento Observada durante os
Experimentosde | peré
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Figura B.1 Perfis verticais da velocidade e direcdo do vento para os dias da Primeira
Campanha de | per6, correspondentes & noites dos dias (a) 15-16, (b) 16-17, (c) 17-18,

(d) 18-19, (e) 19-20 e (f) 20-21 de Margo de 1991.
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Figura B.1 Continuagéo.



Apéndice B — P4gina 187

7 (m)

z(m)

180
Velocidade do vento (m s'l) Diregdo do vento (graus)

@

7(m)
>
»»,»b”b

<

Sesdsessass®

Velocidade do vento (m s™) Diregdo do vento (graus)

(b)

coss
Sty isRRsERERy

7 (m)

z(m)

180
Velocidade do vento (m s'l) Diregdo do vento (graus)

(©

Figura B.2 Perfis verticais da velocidade e direcdo do vento para os dias da Segunda

Campanha de Ipero, correspondentes & noites dos dias (a) 16-17, (b)17-18, (c)18-19 e
(d) 19-20 de Marco de 1992.
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Figura B.3 Perfis verticais da velocidade e direcdo do vento para os dias da Terceira
Campanha de Iper0, correspondentes & noites dos dias (a) 29-30, (b) 30-31, (c) 31 de

Julho - 01 de Agosto, (d) 01-02, (e) 02-03, (f) 03-04, (g) 04-05, (h) 06-07 e (i) 07-08 de
Agosto de 1992.
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ApéndiceC
Projecao de Mapa

De acordo com XUE et alli (1995: ARPS user’ s guide, cap. 7, p. 192) “quando o
usuario do modelo escolhe a projecéo do tipo conforme de LAMBERT e utiliza um
dominio horizontal para sua simulacdo em dominio menor que 1000 km, ent&o, o efeito
do fator do mapa sobre a dindmica das equacOes € desprezivel”. De acordo com estes
autores, a grande maioria dos modelos (incluindo a versdo 4.0 do ARPS) ndo
implementa fatores de correcdo da projecdo nos termos das equacfes dindmicas. Os
responsaveis pelo modelo ARPS plangjam implementacdo para as versoes futuras.
No caso do ARPS e de outros modelos de mesoescala, tais fatores de corregdo séo
utilizados somente no pré-processamento e no pos-processamento, mas nao nas
equactes dinamicas.

No modelo TVM, fatores de correcéo para a projecéo conforme de Lambert de
area igua sdo utilizados somente no pré-processamento para obtencdo da topografia e
cobertura da superficie a partir dos arquivos globais GTOPO30 e IGBP.

NUNEZ (2000) tem mostrado que os erros da estimativa da topografia nos
model os de mesoescala usuais sdo aceitaveis somente dentro da vizinhanca de 60 km do
ponto de tangéncia do plano de projegdo, recomendando que versdes futuras de model os
de mesoescala implementem estimativas mais precisas da topografia nos pontos de
grade quando os dominios horizontais estendem-se por mais que 60 km (Figura C.1).
Estas novas estimativas ndo estaréo baseadas somente nas ternas (LON, LAT, hiperp dO
GTOPO30), mas também na geometria do gedide. Normamente, os construtores de
model os tém implementado a forma esférica para a superficie da Terra (p. ex., no pré-
processamento e utilizagdo do arquivo GTOPO30), o que é uma fonte de erros para a
previsao obtida com model os de mesoescala.

Ja os modelos globais utilizam sistema de coordenadas esféricas, i.e., 0s pontos
que estdo diretamente sobre a superficie planetaria (HALTINER e WILLIAMS, 1980) e
0 sistema de coordenadas geografico (LON, LAT, h=z+rt), o que também é diferente da
superficie do trabalho sobre o gedide. Mas, de forma similar ao que é feita para a esfera,
as equacbes dindmicas apropriadas ao gebdide de superficie eipsdide podem ser

derivadas.
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Figura C.1 Um mesmo comprimento | L | mostrado sobre trés superficies diferentes
utilizadas em modelos da atmosfera. Estas superficies sdo: (a) a superficie de um plano
de projecao; (b) a superficie de uma esfera com raio igual ao raio médio da Terrae (c) a
superficie de um geoide. A projecdo das extremidades dos vetores curvilineos sobre o
plano e esfera correspondem a dois pontos diferentes sobre o gedide, embora os trés
vetores apresentem mesmo comprimento (NUNEZ, 2000).



