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Resumo

A intensa urbanização que o mundo presenciou, principalmente nos últimos 60 anos, tem sido 

alvo de investigação dos cientistas do clima. Ao alterarem o atrito em superfície e o balanço 

de energia, as cidades tendem a influenciar no regime de vento, na temperatura local (através 

de Ilhas de Calor Urbanas), na estrutura da turbulência e, obviamente, na concentração de 

poluentes. Nestes estudos, modelos de turbulência que reproduzem a dinâmica dos turbilhões 

mais  energéticos,  os  chamados  modelos  LES,  têm  sido  uma  ferramenta  computacional 

largamente utilizada. A viabilidade de se utilizar modelagem LES é vantajosa se comparada à 

enorme dificuldade em se obter dados de turbulência sobre regiões urbanas. Além disso, tanto 

a  emissão  de  gases  estufa  quanto  a  urbanização têm impactos  no  sentido  de  aumentar  a 

temperatura do clima local,  sendo difícil,  em estudos empíricos,  analisar  cada  um desses 

efeitos separadamente. Neste trabalho, um modelo LES foi utilizado para estudar o campo 

turbulento  sobre  uma  superfície  rugosa,  horizontalmente  homogênea,  com  características 

semelhantes às da Região Metropolitana de São Paulo (RMSP). Medidas de radiossondagens 

e  de  temperatura  e  umidade  em  superfície  foram  usadas  como  condições  iniciais  e  de 

contorno  nos  experimentos.  Atenção  especial  foi  dada  ao  papel  do  vapor  d'água,  outro 

parâmetro  bastante  influenciado  pela  urbanização,  na  Camada  Limite  Planetária  (CLP). 

Dentre outros, a umidade tem importante papel na estabilidade da CLP (alterando a densidade 

do ar) e nas trocas de energia com a superfície (absorvendo radiação e gerando fluxo de calor 

latente). 
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Abstract

The intense urbanization that the world has perceived, specially over the last 60 years, has 

been investigated by climate scientists. By modifying the friction at surface and the energy 

budget,  cities  cause  impacts  on  wind  regime,  on  local  temperature  (through  Urban  Heat 

Islands), on the structure of turbulence and, of course, on pollutant concentration. In these 

studies, turbulence models that reproduce the dynamics of the most energetic vortexes, the so-

called  Large-Eddy  Simulations  (LES),  have  been  a  widely  used  computational  tool.  The 

viability  of  using LES modeling  is  advantageous compared to  the  enormous difficulty  in 

obtaining turbulence data over urban regions.  Moreover,  both the emission of greenhouse 

gases as urbanization have the effect of increasing the local temperature, being difficult to 

examine just on empirical grounds each of these contributions separately. In this work, an 

LES  model  was  used  to  study  the  turbulent  field  over  a  rough  surface,  horizontally 

homogeneous,  with  characteristics  similar  to  the  Metropolitan  Region  of  São  Paulo. 

Radiosonde measurements  and surface temperature and moisture sampled at  surface were 

used as initial and boundary conditions in the experiments. Special attention was given to the 

role of water vapor, another parameter strongly influenced by urbanization, in the Planetary 

Boundary Layer (PBL). Among others, humidity plays important roles in the PBL stability 

(changing  air  density),  and  in  the  surface  energy  exchanges  (absorbing  radiation  and 

generating latent heat flux).
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ui
∂F
∂ x i
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 ∑
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3

u i
∂ F
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+v
∂F
∂ y
+w
∂ F
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.



xii

Sumário

Lista de Figuras........................................................................................................................iii

Lista de Tabelas.......................................................................................................................vii

Lista de Siglas e Variáveis.....................................................................................................viii

1. Introdução..............................................................................................................................1

1.1. Turbulência na Camada Limite Planetária......................................................................3

1.2. O modelo LES.................................................................................................................5

1.3. Região Metropolitana de São Paulo................................................................................8

1.4. O papel da umidade na CLP..........................................................................................12

1.5. Objetivos.......................................................................................................................14

 

2. Large-eddy simulation  e o tratamento numérico da turbulência...................................15

2.1. O papel do filtro nos modelos LES...............................................................................20

2.2. Descrição matemática do modelo..................................................................................23

 2.2.1. Parametrização de sub-grade................................................................................25



xiii

2.3. Experiência do Grupo de Micrometeorologia com o modelo LES...............................27

 2.3.1. Validação do modelo atual...................................................................................29

3. Resultados............................................................................................................................35

3.1. Descrição dos experimentos..........................................................................................35

3.2. Temperatura potencial virtual e o efeito da umidade na atividade turbulenta..............38

 3.2.1. Parâmetros de superfície.......................................................................................44

3.3. Perfis verticais ..............................................................................................................52

 3.3.1. Regime convectivo (9.4 ≤ –ζi ≤ 17.7)..................................................................52

 3.3.2. Regime estável (3.8 ≤ ζi ≤ 4.6)............................................................................58

4. Conclusões............................................................................................................................63

Referências Bibliográficas......................................................................................................68

 

Apêndices.................................................................................................................................78

A1. Comparação de dados observacionais para os meses de junho e agosto de 2012.........78

A2. Estatística da altura da CLR na estação seca de 2012 da RMSP...................................83



  1

  

1. Introdução

Se a Terra fosse reduzida ao tamanho de uma bola de basquete, 99.9% de toda a massa 

da atmosfera estaria concentrada em uma fina camada de 1 mm de espessura (Wallace & 

Hobbs,  2006).  Por  ser  assim  tão  fina,  composta  por  um  fluido  dinâmico,  globalmente 

interconectado e, acima de tudo, vital para todas as atividades humanas, cientistas do clima 

têm se preocupado com a possível ameaça das atividades antropogênicas ao equilíbrio dessa 

frágil e complexa estrutura (Brysse et al., 2013; Doran & Zimmerman, 2012). 

O impacto das atividades humanas, já percebido no clima global, é ainda mais forte e 

evidente no microclima das regiões habitadas, sujeitas a alterações no uso do solo – através da 

agricultura e da urbanização – e a emissões de gases estufa. Segundo Kalnay e Cai (2003), 

essas  são  as  principais  influências  antropogênicas  no  clima.  Porém,  tanto  a  emissão  de 

poluentes quanto a urbanização tendem a aumentar a temperatura média local, sendo difícil 

balizar a importância de cada um desses processos separadamente.

Apesar do quarto relatório de avaliação (AR4) do Painel Intergovernamental sobre 

Mudanças Climáticas da Organização das Nações Unidas atribuir uma importância secundária 

ao  processo de  urbanização nas  mudanças  climáticas  (IPCC, 2007),  diversos  autores  têm 

mostrado que a formação de Ilhas de Calor Urbanas (ICU) é um efeito relevante na tendência 

de temperatura em grandes e pequenas cidades nos Estados Unidos, no México, na África do 

Sul, no Japão, no Brasil e na China (Karl  et al., 1988; Imamura, 1991; Goodridge, 1992; 

Jauregui  et al., 1992; Hughes & Balling, 1996; Ren  et al., 2008). Por serem extremamente 
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rugosas, as superfícies urbanas interferem também na velocidade e no perfil vertical do vento, 

na divergência e convergência de massa, nas escalas e na intensidade da turbulência e no 

transporte de momento (Grimmond & Oke, 1999).

Ainda que o impacto da urbanização no clima não seja óbvio, ele existe e é cada vez 

maior o número de pessoas sujeitas a ele.  Em 1950, a população urbana somava 29% da 

população mundial; uma cifra que subiu para 47% em 2000 e é prevista em 69% para 2050 

(UN, 2009). Portanto, cresce a necessidade de que os modelos atmosféricos sejam capazes de 

parametrizar ou acoplar de alguma forma a interação com a Camada Limite Urbana. Muitos 

dos  modelos  de balanço de  energia  urbano utilizados atualmente  assumem a  validade da 

Teoria da Similaridade de Monin-Obukhov (TSMO), o que pode não ser verdadeiro quando 

há heterogeneidades na ocupação do solo (Grimmond et al., 2010).

A Camada Limite Planetária (CLP), ou Camada Limite Atmosférica, é a porção da 

troposfera diretamente influenciada pela superfície, onde a quase totalidade das atividades 

humanas está confinada. É nessa região que tendemos a nos preocupar com a qualidade do ar, 

com a variabilidade de temperatura, com os regimes de vento, com a chuva e com possíveis 

desastres naturais. Além de servir de abrigo aos seres vivos, essa camada é responsável pelas 

trocas de calor, momento e compostos com as regiões superiores da atmosfera, sendo portanto 

um importante parâmetro em modelos atmosféricos com aplicações em previsão do tempo, 

poluição, agricultura, hidrologia e para a descrição da dinâmica atmosférica em suas diversas 

escalas (De Bruin & Holtslag, 1982; Holt & Raman, 1988).

Por  estarem  constantemente  sofrendo  os  efeitos  do  atrito  e  do  aquecimento  da 

superfície, os escoamentos na CLP desenvolvem-se de forma turbulenta, sendo caracterizados 

por números de Reynolds da ordem de 108 (Wyngaard, 2010; Stull, 1988). A dificuldade em 

se determinar a evolução da estrutura dinâmica e termodinâmica dessa porção da atmosfera 

está no fato de os escoamentos turbulentos serem caracterizados por campos de velocidade, 

temperatura e demais escalares com flutuações aparentemente caóticas e aleatórias. Em geral, 

uma quantidade enorme de dados é  necessária  para se descrever  empiricamente o campo 

turbulento em diferentes condições. Esses dados precisam ser coletados em uma grande área 
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com um espaçamento de grade mínimo, devido à enorme extensão de escalas dos vórtices 

turbulentos (Moeng, 1984).  Na prática,  estudos observacionais da estrutura da turbulência 

precisam ser complementados e subsidiados por estudos numéricos.

1.1. Turbulência na Camada Limite Planetária

McAllister  et al.  (1969) e Little (1969) foram os pioneiros na visualização da CLP 

através do retroespalhamento de ondas acústicas (uma visualização mais recente da evolução 

diurna da CLP, sobre o  campus principal da USP, usando LIDAR, é apresentada na  Figura

1.4). Nestas visualizações, é possível observar uma divisão clara entre a CLP e a atmosfera 

livre, com altura variável durante o dia. Durante o dia claro, a CLP atinge alturas maiores, em 

geral  da  ordem  de  10³  m,  devido  ao  aquecimento  da  superfície,  enquanto  à  noite  são 

observadas alturas da ordem de 10² m. Na camada de transição entre a CLP e a atmosfera 

livre, as componentes do vento médio tendem a se aproximar de seus valores geostróficos e a 

atividade turbulenta praticamente cai a zero (Wyngaard, 2010). 

Uma característica  fundamental  de todo escoamento  turbulento  é  que  a  dissipação 

molecular de energia cinética é sempre positiva. Isso significa que, para que haja turbulência, 

é  imprescindível que a  produção de Energia Cinética Turbulenta (ECT) seja mantida.  Na 

atmosfera, existem basicamente dois mecanismos de produção de ECT: térmica, quando a 

estratificação de temperatura potencial [ver Eq. (1.2)] é responsável pela formação de vórtices 

convectivos  (isso  ocorre  quando  o  gradiente  vertical  de  temperatura  potencial  médio

∂θ/∂z <  0),  e  mecânica,  quando  o  cisalhamento  vertical  do  vento  médio  (∂|V|/∂z  > 0) é 

responsável pela geração de vorticidade.  Além da dissipação molecular,  a ECT também é 

consumida se  ∂θ/∂z > 0,  quando a turbulência realiza trabalho contra a  força do empuxo 

induzido pela estratificação térmica estável.

Assim, a turbulência da CLP pode se manifestar em basicamente três tipos de regimes: 

(i) convectivo, quando há produção mecânica e térmica de turbulência; (ii) estável, quando há 

destruição térmica, e toda turbulência é mantida apenas pela produção mecânica (neste caso, é 
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comum chamar a CLP de Camada Limite Estável, ou CLE);  (iii) e neutro, quando não há 

estratificação térmica e a produção mecânica é o único mecanismo de geração de ECT.  A 

estrutura dos campos turbulentos na CLP é altamente dependente de quais são os mecanismos 

dominantes de produção e manutenção da turbulência (Moeng & Sulliva, 1994). 

Sobre regiões continentais, a CLP convectiva é formada quase sempre durante o dia, 

quando a superfície é aquecida pela radiação solar. Em alguns casos, o calor armazenado em 

uma região urbana pela ICU é suficiente para gerar uma CLP convectiva noturna (Oke, 1995). 

Deardorff  (1972)  mostrou  que  as  propriedades  estatísticas  dos  campos  de  velocidade, 

temperatura e umidade são autossimilares quando adimensionalizados pela altura da camada 

de inversão de temperatura zi e pela escala característica de velocidade convectiva dada por

w *=[(g /θ0)w 'θ ' 0 z i ]
1 /3 , onde g/θ0  é o parâmetro de empuxo e w ' θ ' 0 é o fluxo de calor 

sensível cinemático, ambos em superfície. Em quase toda a CLP (exceto próximo à superfície 

e no topo da CLP), os perfis verticais de temperatura potencial, umidade e das componentes 

do vento são independentes da altura, uma vez que essas propriedades são homogeneizadas na 

vertical pelo intenso transporte turbulento. Essa região central da CLP convectiva é chamada 

de Camada de Mistura. 

Já  a  CLE  é  mais  comumente  formada  durante  a  noite.  Neste  regime,  as  escalas 

características  de  velocidade e  comprimento  são u*=√∣τ∣0/ρ0 e u* / f , respectivamente, 

onde ∣τ∣0 é a tensão de Reynolds em superfície, ρ0 é a densidade do ar em superfície e f é 

o  parâmetro  de  Coriolis.  É  comum  nas  CLEs  noturnas  a  formação  de  um  máximo  na 

velocidade do vento  localizado no topo da  CLE.  Esses  jatos  de  baixos  níveis  (JBN) são 

resultados de uma aceleração do vento devido à cessação da atividade turbulenta onde, antes, 

estava a CLP convectiva. Tal fenômeno é conhecido como ajuste inercial, e foi primeiramente 

discutido por Blackadar (1957). 
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1.2. O modelo LES

As equações que descrevem a dinâmica de um fluido turbulento são as equações de 

Navier-Stokes. Simulações numéricas de campos turbulentos com valores altos de número de 

Reynolds  só  se  tornaram possíveis  com a  suavização,  deduzida  por  Lilly  (1967),  dessas 

equações. A introdução de um filtro nas equações de Navier-Stokes, que é a generalização de 

Leonard (1974) para a média de volume usada por Lilly,  permite uma separação entre os 

campos turbulentos relacionados aos grandes e pequenos turbilhões. Essa forma de resolver 

numericamente as equações de Navier-Stokes ficou conhecida como Large-Eddy Simulation  

(LES), ou Simulação dos Grandes Turbilhões (Piomelli et al., 2001).

Nos  modelos  do  tipo  LES,  os  campos  dos  grandes  turbilhões  são  resolvidos 

diretamente  através  das  equações  de  Navier-Stokes,  enquanto  os  turbilhões  menores  são 

parametrizados. Essa escolha se justifica na constatação de que, enquanto os grandes vórtices 

são os responsáveis pelas principais trocas de energia e momento, sendo mais dependentes da 

estrutura espacial do escoamento, os turbilhões menores são mais universais e isotrópicos. 

Além  disso,  os  pequenos  turbilhões  existem  em  escalas  temporais  de  menor  duração, 

retornando ao equilíbrio mais rapidamente em situações não estacionárias. Isso faz com que 

estes vórtices sejam mais facilmente parametrizados.

A distribuição espectral de energia em um fluido turbulento foi corretamente deduzida 

por  Kolmogorov  (1941).  Através  de  hipóteses  baseadas  simplesmente  em  análise 

dimensional, Kolmogorov postulou que, decompondo as flutuações turbulentas em uma série 

de Fourier,  o espectro de ECT apresenta um máximo de ECT quando o número de onda

k ~ 1/λm, onde λm é o comprimento de onda associado aos grandes turbilhões (Figura 1.1). A 

região dissipativa é a região espectral onde  k ~ 1/η, onde η é a microescala de Kolmogorov. 

Entre  a  região  dos  turbilhões  grandes  e  energéticos  (k  ~  1/λm)  e  a  região  dos  turbilhões 

menores e dissipativos (k ~  1/η) está  o chamado subintervalo inercial. Havendo equilíbrio 

entre  a  produção  e  a  destruição  de  ECT,  esta  região  é  responsável  pela  transferência  de 

energia das escalas maiores para as menores. Existe, portanto, uma “cascata de energia” que 
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leva a ECT disponível nos grandes turbilhões aos turbilhões menores e dissipativos. Assim, a 

parametrização de sub-grade (em inglês  sub-grid scale,  ou escala SGS) é basicamente uma 

parametrização do termo de dissipação. Ela tem que ser capaz de retirar energia dos turbilhões 

resolvidos de acordo com o modelo de Kolmogorov (Wyngaard, 2010). 

A lógica por trás dos modelos LES está entre a dos modelos de média de Reynolds 

(modelos  RANS –  Reynolds-Averaged  Navier-Stokes),  que  parametrizam todo  o  espectro 

turbulento,  e  os  modelos  DNS (Direct  Numerical  Simulation),  que  não  necessitam  de 

nenhuma parametrização da turbulência. Entre eles, os modelos RANS tendem a ser os menos 

custosos computacionalmente, e por isso são os mais utilizados fora da comunidade científica. 

Contudo, estes modelos apresentam uma série de limitações, mesmo quando atingem um alto 

grau de complexidade, e, em geral, precisam ser ajustados de acordo com o contexto. Eles não 

são, portanto, confiável em regiões com regime turbulento pouco conhecido (Moeng, 1984; 

Figura 1.1: Espectro de ECT na CLP. A região A é a região dos grandes 
turbilhões, onde a ECT é produzida. A região B é o subintervalo inercial, 
onde ocorre a cascata de energia. A forma do espectro nessa região é 
proporcional  a  k-5/3.  A  região  C  é  a  região  de  dissipação,  onde  se 
encontram os turbilhões com número de onda k da ordem de η-1. O maior 
número de onda resolvido pelo modelo LES é indicado por kmax(LES). 
Toda  transferência  e  dissipação  de  energia  que  ocorre  para
k > kmax(LES) são parametrizadas pelo fechamento SGS. Fonte: Marques 
Filho (2004).
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Garrat  et  al.,  1996).  Os  modelos  RANS  também  não  são  eficientes  em  determinar  a 

distribuição espectral da turbulência, o que pode ser problemático em estudos de interação 

entre fluidos e superfícies sólidas (Piomelli et al., 2001). Modelos DNS, por outro lado, são 

ainda  extremamente  custosos  e  dificilmente  utilizados  na  modelagem  de  fluidos  reais 

(Ishihara et al., 2009). A vantagem da modelagem LES é que ela alia a precisão dos modelos 

DNS,  ao  simular  os  grandes  turbilhões,  com  a  simplicidade  dos  modelos  RANS,  ao 

parametrizar os vórtices menores.

A primeira aplicação de um modelo tipo LES para simular a CLP atmosférica foi feita 

nos  anos  70  por  Deardorff.  Com o  resultado  destes  modelos,  Deardorff  pôde  analisar  o 

formato  dos  turbilhões  e  a  relevância  dos  parâmetros  de  escala  numa  CLP  convectiva 

(Deardorff,  1972).  Baseado no modelo de Deardorff,  Moeng desenvolveu um código que 

utiliza técnicas computacionais mais modernas (Moeng, 1984). 

Nos anos 90,  os modelos LES atingiram uma alta resolução, com espaçamento de 

grade da ordem 10 metros e número de pontos de grade da ordem de 106 (Oliveira  et  al., 

2004). Desde então, eles têm sido usados para o estudo da estrutura dos campos turbulentos, 

para gerar estatísticas e em estudos de processos físicos. As principais limitações desse tipo de 

modelagem  estão  relacionadas  com  a  parametrização  da  escala  não-resolvida  e  com  a 

introdução de heterogeneidades na superfície e nas fronteiras (Moeng et al., 2007). 

A  versão  do  modelo  LES utilizado  neste  trabalho  foi  a  desenvolvida  por  Moeng 

(1984),  com  fechamento  de  sub-grade  implementado  por  Sullivan  et  al.  (1994).  Com  o 

modelo, estudou-se a evolução diurna da CLP sobre uma superfície plana e horizontalmente 

homogênea,  com  condições  laterais  de  fronteira  cíclicas.  Os  fluxos  em  superfície  são 

estimados pela teoria da similaridade de Monin-Obukhov. Segundo Zhang & Klein (2010), a 

capacidade de um modelo climático de reproduzir um ciclo diurno é uma importante medida 

de  sua  performance.  Portanto,  a  correta  descrição  da  evolução  diurna  da  CLP  pode  ser 

importante  tanto  para  a  descrição  de  fenômenos  de  microescala,  quanto  para  verificar  o 

desempenho de modelos que parametrizem ou usem equações simplificadas para representar a 

CLP.
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1.3. Região Metropolitana de São Paulo

A  RMSP,  também  denominada  de  Grande  São  Paulo,  está  entre  as  maiores 

macrometrópoles do mundo. Apesar de representar apenas 3% do território do estado de São 

Paulo, a RMSP abriga 19,7 milhões de habitantes – o que corresponde a cerca de 10% da 

população brasileira. A intensa urbanização da região a partir dos anos 1960 é resultado do 

investimento de indústrias locais  e  multinacionais em torno da então recém-asfaltada Via 

Anhanguera.  Entre 1962 e 2002, a mancha urbana passou de 874 m² a 2.209 m². A intensa 

industrialização e a centralização do capital privado faz da RMSP o maior polo de riqueza 

nacional,  detendo cerca de 18,9% do PIB brasileiro – um montante em torno de R$ 572 

bilhões (EMPLASA; Estadão, 2008). 

Figura 1.2: Imagem de satélite da mancha urbana da RMSP e a delimitação do município 
de São Paulo. A plataforma micrometeorológica do IAG-USP (PM-IAG) está localizada na 
Zona Oeste do município. Os experimentos numéricos com modelo LES realizados neste 
trabalho simularam campos turbulentos  dentro  de  um domínio de 5.0 km por  5.0 km, 
equivalendo à área do quadrado vermelho indicado em torno do IAG-USP.
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Apesar  de  diversos  autores  terem tentado  mensurar  o  impacto  da  urbanização  no 

microclima de São Paulo, nada conclusivo pode ser dito a esse respeito até o momento. Por 

exemplo, enquanto Lombardo (1984) e Monteiro (1986) estimaram, com imagens de satélites, 

valores da ordem de 12ºC para a ICU da RMSP,  Ferreira  et  al. (2011) mostraram que a 

mínima temperatura na cidade de São Paulo aumentou apenas 2ºC nos últimos 75 anos, e que 

a intensidade do fluxo antropogênico de calor não é suficiente para manter uma ICU noturna. 

Além disso, devido à influência da topografia da região na circulação local, é difícil observar 

o papel da urbanização na evolução temporal e espacial do vento (Oliveira et al., 2003).  

O centro da cidade de São Paulo está localizado a 770 m acima do nível do mar e a

60  km  do  Oceano  Atlântico.  A  cidade  está  situada  à  23º30'S  de  latitude  e  46º40'W  de 

longitude, configurando-se como uma região de clima subtropical (Figura 1.2). 

A região é caracterizada por ventos fracos 

na superfície, modulados durante todo o ano 

pelo  anticiclone  do  Atlântico  Sul  e  pela 

Baixa  Continental,  que  induzem  ventos  de

 N-NE no  verão  e  NE-E  no  inverno.  Esses 

padrões  são  constantemente  alterados  por 

sistemas  frontais  e  por  circulações  de 

mesoescala  –  como  a  brisa  marítima,  que 

penetra a cidade em mais de 50% dos dias do 

ano (Oliveira et al., 2003). 

O  clima  subtropical  da  RMSP  é 

caracterizado por uma estação chuvosa, que 

coincide  com  o  verão  do  Hemisfério  Sul 

(dezembro a março), e uma estação seca no 

inverno (junho a agosto), o que pode ser visto 

na  Figura 1.3.  O início da estação chuvosa 

coincide com a formação e atuação da Zona 

Figura  1.3: Variação  sazonal  das  médias 
mensais de temperatura e de umidade específica 
e  precipitação  mensal  acumulada na  cidade  de 
São Paulo, nesta ordem. As observações foram 
realizadas na plataforma micrometeorológica do 
IAG-USP  (PM-IAG),  entre  1933  e  2008  para 
temperatura e umidade específica e 1958 e 2008 
para  a  precipitação  (linha  sólida).  Observações 
realizadas em 2004 estão indicadas pelas barras 
cinzas. Fonte: Ferreira et al. (2011).
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de Convergência do Atlântico Sul (Alves  et al., 2005). A estação seca na RMSP costuma 

apresentar condições críticas de concentração de poluentes, resultado de ventos mais fracos e 

temperaturas mais baixas (Codato, 2008).

A estação seca foi a escolhida para ser estudada neste trabalho. A escolha se justifica 

pela falta de implementações que incorporem o papel de nuvens e da precipitação no modelo 

LES utilizado. 

Observações indiretas da altura da CLP na RMSP durante a estação seca foram feitas, 

por exemplo, por Landulfo et al. (2010). Através de sistema LIDAR de retroespalhamento, os 

autores  puderam  observar  a  formação  de  uma  camada  de  aerosol  que  atingiram  alturas 

máximas entre  1000 e  3000 m. A altura  mínima dessa camada,  representando a  Camada 

Limite noturna,  não passa de 500 m na maior parte dos dias observados (Figura 1.4a).  A 

evolução diurna da altura dessa camada em um dia típico pode ser visto na Figura 1.4b. 

(a) (b)

Figura  1.4:  Observações da altura da CLP na RMSP durante a estação seca, resultados da investigação 
usando sistema LIDAR realizada por Landulfo et al. (2010). (a) Alturas máximas e mínimas da CLP para 
os dias observados. As barras indicam o índice da qualidade do ar, designado pela sigla em inglês AQI (Air  
Quality Index). (b) Evolução diurna da altura da camada de aerosol no dia 30 de junho de 2010.

Em dias não perturbados por distúrbios de escala sinótica, a CLP que se desenvolve ao 

longo do dia mantém sua estrutura durante a noite. Nestes casos, é possível visualizar perfis 

de temperatura potencial e umidade específica constantes acima da CLE, mesmo não havendo 
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atividade turbulenta “misturando” as propriedades nestes níveis. Essa estrutura acima da CLE 

é  chamada de Camada Limite Residual  (CLR),  e  pode ser  frequentemente  observada nas 

radiossondagens  lançadas  durante  a  noite.  A  CLR  é  uma  indicação  do  máximo 

desenvolvimento vertical da CLP durante o período convectivo do dia anterior.

Uma estatística simples da altura da CLR durante a estação seca da RMSP em 2012 

mostra  que  há  concordância  entre  as  observações  de  radiossondagens  e  as  estimativas 

realizadas com sistema LIDAR (Apêndice A2). A Figura 1.5 mostra uma contagem dos dias 

em que há CLR visível nas radiossondagens de 0:00 GMT (21:00 HL) lançadas no Aeroporto 

Campo de Marte (MAE) na estação seca de 2012. No total, são 43 dias com CLR visível, 

sendo 7 em junho, 18 em julho e 18 em agosto. Desses, 22 apresentam CLR com altura entre 

1500 e 2000 m, 13  entre 2000 m e 3500 m e 8 entre 500 m e 1500 m. 

Os registros das componentes direta e difusa da radiação solar (Apêndice A1) mostram 

que,  enquanto,  em 2012,  junho  foi  um mês  bastante  nebuloso  (18  dias  do  mês  tiveram 

predominância de radiação difusa),  o  mês de  agosto teve  25 dias  com predominância  de 

radiação direta. De fato, segundo o INMET (06/2012), junho/2012 bateu o recorde de chuvas 

para o mês desde 1961, tendo registrado 233,7 mm de chuva. Já o mês de agosto foi o mais  

seco desde 2007 (INMET, 08/2012). A Figura 1.5 mostra como a presença de nebulosidade e 

Figura  1.5:  Estatística da altura da CLR durante os meses de junho, 
julho e agosto de 2012 (Apêndice A2).
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precipitação  influencia  na  altura  da  CLP.  A  ocorrência  de  CLPs  mais  altas  ocorre 

predominantemente em agosto,  enquanto junho tem uma distribuição de alturas deslocada 

para o lado esquerdo do gráfico, apresentando uma CLR aparente em apenas 7 dias do mês.

1.4. O papel da umidade na CLP

A  intensa  urbanização  da  RMSP  tem  impactos  também  no  ciclo  hidrológico, 

interferindo na drenagem de água do solo, aumentando o escoamento superficial e diminuindo 

a capacidade de reserva de água na superfície e nos aquíferos (Tundisi, 2003).  Essa alteração 

na disponibilidade de água em superfície, em ambos os estados líquido e gasoso, interfere nas 

trocas de energia entre a superfície e a atmosfera. A disponibilidade de água na superfície tem 

o papel de redistribuir a energia no dossel entre fluxos de calor sensível e latente, afetar a 

emissão atmosférica de radiação de onda longa,  além de ser o principal responsável pela 

formação de nuvens, principalmente sobre superfícies complexas, onde a turbulência não é 

homogênea  e  pequenas  regiões  com  alta  concentração  de  umidade  podem  ser  formadas 

(Avissar & Schmidt, 1998). 

Além disso, o ar seco, por ser composto principalmente por moléculas de nitrogênio e 

oxigênio,  é  mais  denso  que  o  vapor  d'água.  Assim,  uma parcela  de  ar  mais  úmida  será 

também uma parcela menos densa e, portanto, com maior energia potencial disponível para a 

convecção.

A concentração de vapor d'água em uma parcela de ar é dada pela umidade específica 

q, definida como a razão entre a massa de vapor d'água pela massa total da parcela de ar que 

contém o vapor (incluindo a massa do vapor d'água):

q=
mvapor

m ar seco+mvapor
. (1.1)
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A grandeza física diretamente relacionada à entropia de uma parcela de ar seco é a 

temperatura potencial θ, definida por: 

θ=T ( p0

p )
Rd / cp

, (1.2)

onde  T  é  a  temperatura  da  parcela,  p0 =  1000  hPa  é  uma  pressão  de  referência,

Rd é a constante dos gases do ar seco e cp é o calor específico à pressão constante do ar. 

As equações que descrevem a dinâmica do ar seco podem ser utilizadas para descrever 

a dinâmica de uma parcela úmida, mantendo suas formas algébricas, se o efeito da umidade 

for incorporado em θ. Essa abordagem é padrão nos modelos meteorológicos, onde se define 

uma temperatura potencial virtual θv  dada por: 

θv≈θ[1+0,61 r ] , (1.3)

onde r é a razão de mistura do vapor d'água. 

A relação entre r e a umidade específica q é dada por:

r=
q

1−q
, (1.4)

com r e  q em suas formas adimensionais. Pela Eq.  (1.3), vê-se que a temperatura potencial 

virtual  θv  é sempre maior ou igual a  θ, indicando matematicamente que uma parcela úmida 

será sempre mais flutuante que uma parcela seca com a mesma temperatura. 

Nos experimentos numéricos deste projeto, as evoluções da umidade específica e da 

temperatura  potencial  em  superfície  são  impostas  como  forçantes  externas,  e  não  há 

incorporação no modelo de nuvens e de algoritmos de balanço de radiação e de energia. 

Portanto,  o único efeito  da umidade nos experimentos  foi  o de alterar  a  densidade do ar 

através da temperatura potencial virtual.
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1.5. Objetivos

O objetivo deste trabalho é utilizar o modelo LES para modelar a evolução diurna dos 

campos tridimensionais das componentes do vento, da temperatura potencial e da umidade 

específica  sobre  uma  região  urbana  utilizando  dados  de  referência  da  RMSP.  Estudos 

pioneiros da CLP convectiva na RMSP usando modelo LES foram realizados por Marques 

Filho (2004) e Codato (2008), enquanto Bárbaro (2010) foi pioneiro no estudo com modelo 

LES da CLE sobre a RMSP. Nestes estudos,  a evolução temporal  e espacial da CLP foi 

investigada com foco no estudo da dispersão de poluentes. O presente trabalho, além de ter 

um foco voltado ao estudo do papel da umidade, traz como novidade o uso de perfis verticais,  

obtidos por radiossonda, para inicializar e validar os resultados do modelo, além de contar 

com dados observacionais em superfície de importantes parâmetros da turbulência, obtidos na 

PM-IAG .

Nos experimentos numéricos deste trabalho, a superfície inferior é horizontalmente 

homogênea, caracterizada por um comprimento de rugosidade  z0 e age como uma forçante 

externa.  Dados  de  superfície  tomados  na  PM-IAG  e  perfis  médios  interpolados  das 

radiossondagens lançadas no MAE foram utilizados como condições iniciais e de contorno. A 

condição lateral de fronteira é cíclica.

Com estes  experimentos,  buscou-se analisar  a  dinâmica  da CLP diurna e  noturna, 

comparando as propriedades modeladas com as observações disponíveis. Buscou-se também 

verificar  o  papel  da  presença  de  vapor  d'água  na  dinâmica  da  CLP através  do  efeito  da 

temperatura  potencial  virtual.  Por  fim,  perfis  verticais  das  variâncias  e  covariâncias  de 

flutuações  dos  campos  turbulentos  foram  analisados,  gerando  expressões  da  Teoria  de 

Similaridade da Camada Mistura para os momentos  estatísticos  envolvendo flutuações de 

umidade específica. 
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2. Large-eddy simulation 
e o tratamento numérico da turbulência

Os  modelos  numéricos  que  buscam  reproduzir  os  fluxos  turbulentos  da  CLP 

começaram a surgir a partir dos anos 1960. Pela primeira vez na história, computadores eram 

capazes de alcançar o nível de processamento necessário para resolver equações simplificadas 

dos modelos RANS. Além disso, as limitações que os estudos empíricos apresentam, seja em 

campo  ou  em  túnel  de  vento,  motivaram  o  desenvolvimento  desse  tipo  de  modelagem 

(Panofsky & Dutton, 1984; Moeng, 1984). 

As equações básicas de um modelo que descreva a evolução temporal de um sistema 

turbulento são as equações de continuidade (conservação da massa), Eq.  (2.1), e de Navier-

Stokes  (conservação de  momento),  Eq.  (2.2),  além das  equações  de conservação para  os 

demais escalares (Wyngaard, 2010):

∂ρ

∂ t
+
∂ρu i

∂ x i
=0, (2.1)

∂ui

∂ t
+u j

∂u i

∂ x j
=−

1
ρ
∂ pm

∂ x i
+ν

∂
2 u i

∂ x j∂ x j
. (2.2)

Nas equações acima, ui = (u,v,w) são as componentes da velocidade ao longo dos eixos x, y e 

z,  respectivamente,  ρ  é  a  densidade  do  ar,  pm é  uma  pressão  modificada  (na  atmosfera,

pm = p + ρzg, para que a aceleração gravitacional g apareça) e ν = μ/ρ é a viscosidade divida 

pela densidade, ou viscosidade cinemática do fluido. Em fluidos geofísicos, ainda é preciso 

considerar a aceleração de Coriolis.
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 No  caso  da  atmosfera,  a  conservação  de  energia  é  expressa  pela  equação  da 

temperatura potencial, havendo ainda equações para a concentração de vapor d'água e para os 

outros componentes do ar. Este conjunto de equações é intratável de forma analítica devido à 

presença do termo de advecção não-linear,  que é o termo responsável  pela dinâmica dos 

vórtices  turbulentos  nas  equações  de  Navier-Stokes.  É  característico  no  escoamento 

turbulento a transferência de energia do escoamento médio para o turbulento, que é explicada 

pela deformação (tilting e stretching) dos turbilhões. Na falta de soluções analíticas para este 

sistema, a integração numérica tem se mostrado uma das mais importantes ferramentas de 

estudo da CLP.

As Eqs. (2.1) e (2.2), quando resolvidas numericamente sem a aplicação de filtros ou 

de  tratamento  estatístico,  geram soluções  conhecidas  como  Direct  Numerical  Simulations  

(Simulações Numéricas Diretas), ou DNS que, apesar de serem mais exatas e confiáveis, só se 

tornaram viáveis a partir dos anos 1970 para condições de baixo número de Reynolds  Re 

(Moin & Mahesh, 1998). Orszag & Patterson (1972) foram os pioneiros na realização de DNS 

de turbulência isotrópica. Seus resultados contavam com 32³ pontos de grade e atingiram um 

número de Reynolds Re = 35. Resultados mais recentes apresentados em Ishihara et al. (2009) 

mostram que o estado da arte em simulações DNS chegou a 4096³ pontos de grade e números 

de Reynolds compatíveis com os obtidos em experimentos de laboratório (Rλ ~ 1200, onde Rλ  

é um número de Reynolds baseado na microescala de Taylor). Mesmo que se esteja disposto a 

arcar com o custo computacional bastante elevado desse tipo de simulação, ainda é desafiador 

modelar escoamentos realistas introduzindo heterogeneidades em superfície e nas fronteiras 

laterais do domínio numérico. Além disso, a turbulência responsável pela dinâmica da CLP 

pode chegar a números de Reynolds da ordem de 108, o que faz com que os modelos de DNS 

ainda  sejam encarados  como  ferramentas  de  investigação,  e  não  uma  maneira  viável  de 

resolver as equações de Navier-Stokes para escoamentos geofísicos.

Simulações de DNS requerem uma enorme capacidade de processamento devido ao 

espectro de escalas dos vórtices turbulentos.  Trabalhos do primeiro quarto do século XX, 

como  o  de  Taylor  (1935),  mostraram que  o  regime  turbulento,  quando  em equilíbrio,  é 
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caracterizado pela coexistência de turbilhões grandes e pequenos. Aqueles, alimentados pelo 

escoamento médio, carregam a maior parte de Energia Cinética Turbulenta (ECT) disponível, 

enquanto que estes, os menores, exercem trabalho contra a viscosidade do fluido na mesma 

taxa  em  que  os  grandes  turbilhões  são  alimentados.  A  ponte  entre  essas  escalas  foi 

corretamente  deduzida  por  Kolmogorov  (1941),  quando  o  matemático  russo  levantou  a 

hipótese  de  que  os  turbilhões  de  pequena  escala,  em  regime  de  isotropia  local,  teriam 

propriedades  dependentes  apenas  da  taxa  de  dissipação  molecular  є  e  da  viscosidade 

cinemática  ν.  Como  consequência,  mostra-se  que  a  razão  entre  a  escala  ℓ dos  grandes 

turbilhões e a escala η dos pequenos (microescala de Kolmogorov)  ℓ/η ~ Re3/4. Na CLP, onde 

ℓ ~ 1 km é da ordem da altura da CLP, u ~ 1 m s-1 e ν ~ 10-5 m2 s-1, temos que Re = uℓ/ν ~ 108 

e η ~ 1 mm. Na prática, isso significa que uma DNS da CLP demandaria uma resolução da 

ordem de milímetros em um domínio da ordem de quilômetros. Uma caixa tridimensional 

com densidade de pontos (ℓ/η)3 ~ 1024 está muito além dos humildes 4096³ pontos atingidos 

pelo Earth Simulator com seus 640 nós de processamento, 5120 processadores e 10 terabytes 

de memória (Ishihara et al., 2007). 

Os  modelos  que  simulam  turbulência  de  altos  números  de  Reynolds  não  usam, 

portanto, as Eqs.  (2.1) e  (2.2), mas predizem o comportamento de propriedades médias. As 

duas abordagens principais, que surgiram nos anos 60 e são bastante utilizadas até hoje, são os 

modelos de média de conjunto (Reynolds-Average Navier-Stokes, ou RANS) e de média de 

volume (Large-Eddy  Simulations,  ou  LES).  Em ambos  os  casos,  aplica-se  uma operação 

linear ( ) que comuta com as derivadas na Eq. (2.2), obtendo-se: 

∂ui

∂ t
+
∂u iu j

∂ x j
=−

1
ρ
∂ pm

∂ xi
, (2.3)

assumindo  que  o  termo  de  viscosidade  na  média  é  desprezível  e  que  o  fluido  é 

incompressível. O termo ui u j é tido como: 

ui u j=ui u j+(ui u j−ui u j)=u iu j+R ij , (2.4)

assim, a Eq. (2.3) é reescrita como:
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∂ui

∂ t
+
∂u iu j

∂ x j
=−

1
ρ
∂ pm

∂ x i
−
∂R ij

∂ x j
. (2.5)

A Eq.  (2.5) é uma expressão para os valores médios, mas há uma nova variável:  Rij. 

Em  escoamentos  turbulentos,  esse  termo  desempenha  papel  central  e  não  pode  ser 

desprezado.

Os  modelos  RANS são mais  simples  (e  portanto,  mais  vastamente  utilizados)  por 

operarem com médias de conjunto bastante convenientes: as chamadas médias de Reynolds. 

Quando um escalar qualquer f é decomposto em um campo médio e um campo de flutuação 

(i.e. , f= f + f ') , a  média  da  média  de Reynolds  é  um invariante,  e  portanto f '=0.

Além disso, para qualquer g, g f '=g f '=0. Portanto,

ui u j=(u i+ui ' )(u j+u j ')=u iu j+ui ' u j ' , (2.6)

fazendo com que Rij tenha uma forma bastante simples:

Rij=u i ' u j ' . (2.7)

A equação da evolução temporal desse fluxo pode ser obtida manipulando-se as Eqs. 

(2.2) e (2.5), obtendo-se: 

∂ui ' u j '
∂ t

=−u ' j u ' k

∂ ui

∂ xk
−u ' iu ' k

∂u j

∂ xk
−uk

∂ ui ' u j '
∂ xk

+

−
1
ρ (u j '

∂ pm

∂ x i
+u i '

∂ pm

∂ x j )−2 ϵ
δij

3

−
∂ ui ' u j ' uk '
∂ xk

,

(2.8)

que introduz novas variáveis ao sistema, como o momento de terceira ordem ui ' u j ' uk ' . A 

princípio,  este  termo  também  pode  ser  determinado  de  forma  análoga,  introduzindo 

correlações de quarta ordem ao problema, e assim  ad infinitum. Este problema, conhecido 

como problema de fechamento, ocorre quando se aplicam médias de Reynolds nas equação do 

movimento.  Os modelos RANS só podem ser realizados se forem utilizados esquemas de 

fechamento que, em outras palavras, significa parametrizar os momentos estatísticos que não 

são prognosticados pelo modelo.

Técnicas de fechamento de 1ª, 2ª e 3a  ordem (i.e., modelos com parametrizações para 
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os momentos estatísticos de 1ª, 2ª ou 3ª ordem) foram e continuam sendo muito utilizados 

devido a sua simplicidade.  Contudo, a operação média de Reynolds assume que todos os 

efeitos do campo turbulento estão contidos nos campos de flutuação f '= f− f . A questão 

que os modelos RANS não são capazes de responder é como validar e generalizar a infinidade 

de  possibilidades  de  parametrização,  principalmente  porque  essas  parametrizações  são 

derivadas  de  condições  simplificadas,  em  campo  ou  em  DNS,  de  regiões  planas  e 

homogêneas, sendo pouco confiáveis sobre superfícies complexas. De fato, estudos numéricos 

e observacionais apontaram deficiências em modelos RANS mesmo que seja utilizado um 

esquema de fechamento de 3ª  ordem (Moeng, 1984;  Codato,  2008;  Oliveira  et  al.,  2004; 

Garrat et al., 1996 ; Xie & Castro, 2006, 2009). 

Na abordagem LES, os campos são separados em um campo resolvido e um campo de 

sub-grade  (sub-grid  scale,  em  inglês,  ou  SGS).  O  campo  resolvido f é  determinado 

aplicando-se um filtro G(xi): 

f (xi , t)=∫−∞
∞

∫
−∞

∞

∫
−∞

∞

f (x i+x i ' , t)G(x i−x i ' )dx ' dy ' dz ' , (2.9)

que é a generalização de Leonard (1974) para a média de volume na região Δ³: 

f (xi , t ,Δ)=
1
Δ

3∫−Δ/2
Δ/2

∫
−Δ/2

Δ/2

∫
−Δ/2

Δ/2
f ( xi+x i ' ,t )dx ' dy ' dz ' . (2.10)

Resolvendo as equações filtradas de Navier-Stokes, apenas os turbilhões de sub-grade 

são parametrizados, fazendo com que os modelos LES sejam menos custosos que os DNS, 

mas menos dependentes do esquema de fechamento que os modelos RANS. É mais fácil 

parametrizar os turbilhões menores por eles serem os menos energéticos, os mais isotrópicos e 

os menos dependentes da geometria do escoamento (Moeng, 1984). 

Os primeiros modelos LES foram realizados por Deardorff para simular um túnel de 

vento (Deardorff, 1970a) e a própria CLP (Deardorff, 1970b). Nestas simulações, Deardorff 

pôde identificar relações de similaridade em termos da escala de velocidade convectiva w* e 

da altura da CLP zi, mostrando que essas são as escalas relevantes na camada de mistura da 

CLP convectiva. 

Baseando-se  no  modelo  de  Deardorff,  Moeng  desenvolveu  um código  que  utiliza 
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técnicas  computacionais  mais  modernas  para  resolver  Transformadas  Rápidas  de  Fourier 

(Fast  Fourier  Transforms)  (Moeng,  1984).  Neste  modelo,  as  derivadas  horizontais  são 

resolvidas  por  uma  representação  pseudo-espectral,  enquanto  as  derivadas  verticais  são 

resolvidas por um esquema de diferenças finitas de segunda ordem centrado no espaço. As 

derivadas  temporais  são  discretizadas  através  do  esquema de  segunda  ordem de  Adams-

Bashforth (Mesinger & Arakawa, 1982). O filtro G(x) é uma função gaussiana na horizontal e 

o esquema de diferenças finitas utilizado na vertical age como um filtro do tipo degrau, como 

o da Figura 2.2a.

O modelo LES utilizado neste trabalho foi desenvolvido por Moeng e modificado por 

Sullivan  et  al.  (1994).  Neste  modelo,  a  superfície  é  considerada plana  e  horizontalmente 

homogênea enquanto as condições laterais de fronteira são cíclicas. Os fluxos em superfície 

são estimados pela teoria da similaridade de Monin-Obukhov e é imposto que a velocidade 

vertical  média w0=0. A  condição  de  fronteira  superior  é  radiativa,  com  os  gradientes 

verticais dos fluxos turbulentos nulos e sem vento médio. Esse tipo de fronteira não reflete as 

ondas de gravidade de volta para o domínio numérico (Bárbaro, 2010).

2.1. O papel do filtro nos modelos LES

A Figura 2.1 mostra a aplicação de um filtro em um campo turbulento de velocidade 

gerado por DNS em um volume de dimensões L³ (Lu et al., 2007). Na Figura 2.1b, um filtro 

com escala de corte Δ = L/16 foi aplicado no campo não filtrado da Figura 2.1a. Fica claro ao 

comparar as duas imagens que o filtro preserva as grandes estruturas e elimina as flutuação de 

menor escala.

Pode-se ter uma compreensão qualitativa desta propriedade ao analisarmos a aplicação 

de um filtro unidimensional G(x) em um campo f(x): 

f (x )=∫ dx ' G (x−x ') f (x+x ' ). (2.11)

Se f for escrito em termos de suas N componentes de Fourier f̂ , teremos: 
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(a) (b)

Figura 2.1: (a) Campo de velocidade em um escoamento turbulento gerado por DNS em um domínio de 
dimensões L³. (b) O mesmo campo após a aplicação de um filtro com escala de corte Δ = L/16. Fonte: Lu 
et al. (2007).

f (x )=∑
n=−N

N

f̂ (kn)e
i kn x , (2.12)

e portanto: 

f = ∫ dx ' G( x−x ')∑
n=−N

N

f̂ (kn)e
i kn (x +x ' )

= ∑
n=−N

N

f̂ (kn)e
i k n x∫ dx ' G( x−x ')ei kn x '

≡ ∑
n=−N

N

f̂ (kn)T (k n)e
i kn x .

(2.13)

Ou seja, o filtro é facilmente identificado como uma operação nas componentes de Fourier de 

f(x).  Mais que isso, o fator de transferência T(kn) pode ser definido como a transformada de 

Fourier de G(x), pela definição da Eq. (2.13) (Wyngaard, 2010).

Um exemplo bastante intuitivo é a aplicação média espacial:

f (x )=
1
Δ∫−Δ/2

+Δ/2
dx ' f (x+ x ') , (2.14)

ou seja, G(x – x') = 1/Δ quando | x – x' | < Δ/2 e igual a zero fora deste intervalo. 
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Neste caso, o fator de transferência é facilmente determinado: 

T (k n) = ∫ dx ' G( x−x ')ei kn x '

=
1
Δ∫−Δ/2

+Δ/2
dx ' ei k n x '

=
sin(knΔ /2)

k nΔ/2
.

(2.15)

Os gráficos de G(x) e T(kn) estão apresentados na Figura 2.2. Na Figura 2.2b, vemos 

que quanto menor a escala da perturbação (maior  kn),  mais eficiente será sua remoção do 

campo filtrado. As perturbações de maior escala são as menos atingidas pelo filtro. Como G e 

T são relacionadas por uma transformada de Fourier, o inverso poderia acontecer: se T da Eq. 

(2.15) for usada como filtro, seu fator de transferência será descontínuo como G. Esse tipo de 

filtro  manteria  os  coeficientes  de  Fourier  de  todas  as  perturbações  da  escala  resolvida 

(maiores que  Δ/2), e eliminaria completamente as perturbações menores.

(a)                                                                            (b)

Figura 2.2: (a) Filtro G que representa a operação média espacial em uma dimensão, Eq. (2.14).  (b) Fator 
de transferência T da operação média espacial. Fonte: Wyngaard (2010).

O filtro  G(xi) usado em um modelo LES possui características muito semelhantes à 

operação média espacial.  Por isso, os modelos LES são também chamados de modelos de 

média de volume. 
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No modelo LES utilizado neste trabalho, o filtro utilizado é uma gaussiana no plano 

horizontal: 

G( x−x ' )=(√6/π
2Δ x )

2

exp [−(√6/2 Δ x)2( x−x ' )2] , (2.16)

onde Δx é o espaçamento da grade na horizontal. A transformada de Fourier da Eq. (2.16) é 

também uma gaussiana, e portanto o filtro é eficiente em remover as perturbações de pequena 

escala. Na vertical, o esquema de diferenças finitas é suficiente para filtrar os campos como 

uma função degrau, análoga à Eq. (2.14).

2.2. Descrição matemática do modelo

No modelo LES aplicado à CLP desenvolvido por Moeng, os termos de advecção não-

linear estão escritos em termos da vorticidade ζi = εijk∂juk, que é o rotacional da velocidade ui 

(εijk é o símbolo de Levi-Civita). A forma rotacional das equações de Navier-Stokes conserva 

a  média de volume da energia cinética.  Assim, as equações prognósticas para os campos 

resolvidos da velocidade são: 

∂u
∂ t
=v ζ3−wζ2+ f v−

∂P *
∂ x

−
∂〈 p 〉
∂ x

−
∂τ1 j

∂ x j
, (2.17)

∂v
∂ t
=w ζ1−uζ3− f u−

∂P *
∂ y

−
∂〈 p〉
∂ y

−
∂ τ2 j

∂ x j
, (2.18)

∂w
∂ t
=uζ2−v ζ1+

gθ
θ0
−
∂ P *
∂ z

−〈 ∂w
∂ t 〉−

∂ τ3 j

∂ x j
. (2.19)

Aqui, representa a escala resolvida e 〈 〉 representa média no plano horizontal; 

f é o parâmetro de Coriolis, θ é a temperatura potencial e θ0 é a temperatura potencial de 

referência do ar; P* é um pressão modificada, p é a pressão hidrostática do ar, τij é a tensão de 

Reynolds de sub-grade e 〈∂w /∂ t 〉 é a média horizontal dos demais termos do lado direito 

da Eq. (2.19). O termo gθ/θ0 é o termo de empuxo e é obtido através da aproximação de 

Boussinesq para a  convecção rasa (Marques Filho, 2004). A dedução das equações acima 



2. Large-eddy simulation e o tratamento numérico da turbulência 24

pode ser encontrada, por exemplo, em Codato (2008).

Nas  Eqs.  (2.17) e  (2.18),  a  pressão  resolvida  média  no  plano horizontal  é  escrita 

separadamente (quinto termo do lado direito das equações)  e é uma forçante externa.  Na 

prática, ela é determinada, via namelist, pelo vento geostrófico ugi: 

ugi=(ug , vg)=
1
f (
−∂ 〈 p 〉
∂ y

, ∂〈 p〉
∂ x ). (2.20)

 A Eq.  (2.19) é resolvida para a parte da velocidade vertical que desvia do balanço 

hidrostático. Assim, tanto ∂〈w 〉/∂ t quanto 〈w〉 são nulos em todos os níveis. 

O campo de pressão é determinado impondo-se a equação da continuidade para um 

fluido não-divergente: 

∂u
∂ x
+
∂v
∂ y
+
∂w
∂ z
=0. (2.21)

 Substituindo as Eqs. (2.17), (2.18) e (2.19), obtém-se a equação de Poisson: 

∇
2 P *=

∂H 1

∂ x
+
∂H 2

∂ y
+
∂H3

∂ z
, (2.22)

onde  H1,  H2 e  H3 são  os  termos  do  lado  direito  das  Eqs.  (2.17),  (2.18) e  (2.19), 

respectivamente, exceto os gradientes de P*.

A influência dos turbilhões não resolvidos é quantificada pelo tensor de Reynolds de 

subgrade τij, um tensor simétrico e sem traço dado por:

τ ij=Rij−Rkk δij /3, (2.23)

onde Rij=u iu j '+ui ' u j+ui ' u j ' [Eq. (2.4)] e δij é o delta de Kronecker. 

O modelo resolve ainda duas equações de conservação de escalares: a conservação de 

temperatura potencial  θ  na escala resolvida e o de um composto inerte que, neste trabalho, 

será usado para representar a umidade específica q. As equações para estes escalares são: 

∂θ
∂ t
=−ui

∂θ
∂ x i
−w

∂ θ0

∂ z
−
∂τθ i

∂ x i
, (2.24)

∂q
∂ t
=−ui

∂ q
∂ x i
+Fq−

∂τq i

∂ x i
, (2.25)

onde τθi=θu j '+ui ' θ+θ ' u j ' ,τqi=qu j '+ui ' q+q ' u j ' e Fq é um termo fonte de umidade.



2. Large-eddy simulation e o tratamento numérico da turbulência 25

2.2.1. Parametrização de sub-grade

A interação dos  vórtices  das  escalas  resolvida  e  não-resolvida  é  parametrizada de 

acordo com o modelo de viscosidade não-linear proposto por Smagorinsky (1963). Segundo 

esse modelo, existe um equilíbrio local entre a produção mecânica e a dissipação molecular. 

Esse equilíbrio local que caracteriza a região média do espectro turbulento – o subintervalo 

inercial  –  permite  que  a  energia  cinética  turbulenta  contida  nos  grandes  turbilhões  seja 

transferida para turbilhões cada vez menores até ser completamente dissipada pelos menores 

vórtices  do  escoamento.  Este  processo  é  uma  propriedade  fundamental  do  espectro  de 

Kolmogorov e está de acordo com o modelo de Smagorinsky.

Basicamente, a parametrização da escala SGS consiste em estimar τij, τθi e  τqi utilizando 

os valores dos campos da escala resolvida. Assim, apenas os turbilhões menores estarão sendo 

parametrizados  e  os  grandes  turbilhões  serão  gerados  pelos  termos  não-lineares  das  Eqs. 

(2.17)–(2.19). Essas parametrizações tendem a ser mais relevantes nas regiões próximas às 

superfícies, onde a escala sub-grade é tão ou mais importante que a escala resolvida. Contudo, 

principalmente na camada de mistura, os modelos LES têm se mostrado pouco sensíveis ao 

esquema de sub-grade adotado (Sullivan et al., 1994).

O  fechamento  de  sub-grade  do  modelo  LES  utilizado  neste  trabalho  adota  as 

modificações  de  Sullivan  et  al.  (1994)  baseadas  no  modelo  de  Schumann  (1975).  Estas 

modificações  reproduzem melhor  as  expressões  diagnósticas  da teoria  da Similaridade de 

Monin-Obukhov,  que  são  utilizadas  nas  estimativas  dos  fluxos  em superfície.  Para  tanto, 

Sullivan et al. (1994) propuseram a divisão dos tensores de sub-grade em uma contribuição 

isotrópica e outra não-isotrópica. Isso faz com que haja uma transição melhor representada 

entre as regiões centrais da CLP (onde a hipótese de escoamento isotrópico da escala SGS é 

válida) e as regiões próximas à superfície (onde os turbilhões grandes não são tão relevantes e 

os vórtices são essencialmente não-homogêneos,  modulados pelo cisalhamento do vento e 

pelas estruturas convectivas).



2. Large-eddy simulation e o tratamento numérico da turbulência 26

A parametrização proposta por Sullivan et al. (1994) toma a seguinte forma:

τ ij=−2 γνt Sij−2 νT 〈S ij〉 , (2.26)

τθi=νθ
∂ θ
∂ x i

, (2.27)

onde νt, νT, νθ são coeficientes de difusidade turbulenta, determinados em termos dos campos 

médios;  νt  está  relacionado  com  a  parte  homogênea  do  tensor  e  νT  com  a  parte  não-

homogênea; 〈 〉 representa média no plano horizontal; Sij é o tensor taxa de deformação: 

S ij=
1
2 (
∂ ui

∂ x j
+
∂u j

∂ x i ) , (2.28)

e γ é o fator de anisotropia: 

γ=
S '

S '+〈S 〉
, (2.29)

onde 

S '=√2 〈(S ij−〈S ij 〉)(S ij−〈S ij 〉)〉 (2.30)

e

〈S 〉=√2 〈S ij 〉 〈S ij 〉 . (2.31)

A parametrização de τqi é feita de forma análoga à de τθi.

Existe no modelo uma equação prognóstica da ECT da escala SGS e,  definida como

e = 0,5 Rii (Moeng, 1984): 

∂e
∂ t
=−u i

∂ e
∂ x i
−ui ' u j '

∂ ui

∂ x j
+

g
θ0

w' θ '−
∂[u i ' (e '+ p ' /ρ0)]

∂ xi
−ϵ . (2.32)

A escala do comprimento de mistura  l  é tida como o espaçamento de grade médio 

l=Δ≡3√ Δ xΔ yΔ z em estratificações instáveis, enquanto em estratificações estáveis é dada 

pela expressão proposta por Deardorff (1980): 

l=l s=0,76e1/2( g
θ0

∂θ
∂ z )

−1

, (2.33)

onde ls < Δ.

A Eq. (2.32) é resolvida assumindo que o transporte de ECT de sub-grade (penúltimo 
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termo) é contra-gradiente: 

u i ' (e+ p ' /ρ0)=−2 νt
∂ e
∂ x i

(2.34)

e a taxa de dissipação molecular є obedece à hipótese de Kolmogorov:

ϵ=
Cϵ e3 /2

l
, (2.35)

com Cє determinado empiricamente (Deardorff, 1980): 

Cϵ=0,19+(0,51 l /Δ) . (2.36)

Os coeficientes de difusidade turbulenta são, então, parametrizados em termos de e e l  

da seguinte forma:

νt=CK l e1/2 , (2.37)

νθ=(1+ 2 l
Δ ) νt , (2.38)

νT=(CK l)² √(∂ 〈u〉∂ z )
2

+(∂ 〈v 〉∂ z )
2

, (2.39)

onde CK = 0.1 é uma constante empírica (Deardorff, 1980). Das Eqs. (2.38) e (2.33), nota-se 

que em condições de bastante estabilidade, νθ→νt e, em condições convectivas, νθ=3νt.

2.3. Experiência do Grupo de Micrometeorologia com o modelo LES

O modelo LES utilizado neste trabalho, desenvolvido por Moeng (1984) e Sullivan et  

al.  (1994), foi cedido pelo Dr. Umberto Rizza do  Instituto di Scienze dell'Atmosfera e del  

Clima (CNR-ISAC) de Lecce, Itália e, desde de 2000, foi utilizado por Marques Filho (2004), 

Codato (2008) e Bárbaro (2010). Atualmente, o modelo é compilado e executado em duas 

servidoras: uma Intel 2-quad (8 cores) com 12 gb de memória e uma Intel Xeon (16 cores) 

com 3 gb de memória.

Entre 2000 e 2003, o modelo foi utilizado para simular a dispersão de poluentes de 

fontes  do tipo área e  pontual  e  para investigar  a  validade da hipótese de Taylor  na CLP 
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altamente convectiva. Neste período, todas as simulações foram feitas com a versão serial do 

modelo  LES,  implementado  no  CRAY  SV1  do  Laboratório  de  Computação  Científica 

Avançada (LCCA) da USP, e ficaram restritas a períodos de simulação de no máximo 1 hora 

(Marques Filho et al., 2003; Marques Filho, 2004; Marques Filho & Oliveira, 2005; Marques 

Filho et al., 2006).

A partir de 2004, uma versão paralelizada do modelo foi obtida, primeiro instalada no 

cluster HP-Compaq S45 do LCCA-USP e, em 2005, no cluster Intel Linux de oito nós do 

LCCA-USP, permitindo um ganho significativo na velocidade de simulação. Essa versão do 

modelo  foi  usada  por  Codato  (2008),  Codato  et  al.  (2007)  e  Codato  et  al.  (2008b)  para 

simular numericamente a evolução da CLP sobre a RMSP durante o período convectivo (10 

horas). Em todas as simulações realizadas entre 2000 e 2008, os fluxos turbulentos foram 

utilizados como condição de fronteira inferior. Este tipo de forçante, contudo, pode apresentar 

problemas quando a estratificação da CLP é estável (Basu et al., 2008).

A versão atual do modelo foi obtida em 2009. A partir desta versão, é possível usar 

como  forçantes  de  superfície  os  campos  médios  de  temperatura  potencial  e  de  umidade 

específica. As análises estatísticas dos campos médios e dos momentos estatísticos, bem como 

as  componentes  do balanço de ECT, são feitas  em tempo real  através  de uma sub-rotina 

implementada por  Bárbaro (2010).  O ganho de performance obtido pela  paralelização do 

código do modelo associada à disponibilidade de rodar o modelo nas servidoras de 8 e 16 

cores do grupo de micrometeorologia do IAG permitem, enfim, simulações numéricas do 

ciclo diurno completo da CLP (24 horas). Bárbaro et al. (2009) e Bárbaro (2010) estudaram, 

com a atual versão do modelo, o ciclo diurno de 24 horas da CLP na RMSP, com foco na 

observação das propriedades da CLE noturna.
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2.3.1. Validação do modelo atual

Três experimentos documentados na literatura foram realizados com o modelo LES 

por  Bárbaro  (2010)  à  título  de  validação.  O  objetivo  desses  experimentos  era  avaliar  a 

confiabilidade  do  modelo  LES  utilizado,  verificando  se  ele  é  capaz  de  reproduzir  o 

comportamento  de  regimes  turbulentos  já  conhecidos.  Com  o  mesmo  objetivo,  estes 

experimentos foram realizados no presente trabalho. Uma vez que os compiladores utilizados 

são  distintos  do  utilizado  aqui,  tanto  por  Bárbaro  quanto  pelos  autores  dos  artigos  de 

referência, algumas discrepâncias pequenas poderão ser notadas.

O primeiro dos experimentos (Moeng & Sullivan, 1994) consiste na simulação de uma 

CLP  convectiva,  onde  o  fluxo  de  calor  sensível  cinemático  em  superfície

w ' θ ' = 0,24 m K s-1 é mantido constante durante 2,5 h.  Ao final da simulação, os valores 

obtidos de velocidade de fricção u*, escala de velocidade convectiva w*, altura da camada de 

inversão zi, parâmetro de estabilidade –zi/L e fluxo de calor sensível no topo da CLP w ' θ ' i

foram comparados e estão apresentados na Tabela 2.1.

Comparações  dos  perfis  verticais  das  variâncias  de  velocidade normalizadas  e  das 

componentes do balanço de ECT são mostradas na  Figura 2.3. Observa-se que o LES atual 

reproduz muito bem praticamente todos os perfis. 

Tabela  2.1: Comparação  de  parâmetros  obtidos  para  o  primeiro  experimento  de  validação  [caso 
convectivo, Moeng & Sullivan (1994)].

u* (m s-1) w* (m s-1) zi (m)  –zi/L w 'θ 'i (m s-1 K)

Moeng  &  Sullivan 
(1994)

0,56 2,02 1030 18,0 –0,040

Bárbaro (2010) 0,56 2,01 1038 18,1 –0,035

LES atual 0,55 2,03 1062 20,2 –0,036
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(a) Moeng & Sullivan (1994) (d) Moeng & Sullivan (1994)

(b) Bárbaro (2010) (e) Bárbaro (2010)

(c) LES atual (f) LES atual

Figura  2.3:  Resultados  do  primeiro  experimento  de  validação.  Comparações  dos  perfis  verticais  das 
variâncias de velocidade normalizadas [(a), (b) e (c)] e das componentes do balanço de energia [(d), (e) e 
(f)] obtidos por Moeng & Sullivan (1994) [(a) e (d)], Bárbaro (2010) [(b) e (e)] e obtidos com o LES atual 
[(c) e (f)]. 

O segundo experimento  de  validação testa  a  capacidade  do  modelo  em simular  a 

transição do período convectivo para o período estável,  baseado no artigo de  Saiki  et  al. 

(2000). Neste experimento, a CLP é inicializada com uma camada de mistura de 300 K e 

entra  em  regime  convectivo  devido  a  um  fluxo  de  calor  sensível  em  superfície
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w ' θ ' = 0,05 K m s-1 constante durante 1 hora. Neste momento, desliga-se o fluxo de calor 

sensível e a camada começa a se estabilizar, com fluxo nulo em superfície, por 2 horas. Nas 

próximas 6 horas de simulação, a CLP é submetida a uma variação no fluxo de calor sensível 

de zero a –0,05 K m s-1, mantendo este valor de fluxo negativo por mais 5 horas de simulação. 

Com isso,  o  experimento tem duração de 14 horas,  durante as quais  a  CLP se estabiliza 

gradativamente. As comparações de resultados são feitas, então, tomando-se as 11 últimas 

horas, que é o período pós-convectivo.  

Um aspecto chave da transição do período convectivo para o estável é a aceleração 

promovida nos nível próximos ao topo da CLP devido à cessação da atividade turbulenta. 

Uma vez  estabilizada  a  camada,  ocorre  um ajuste  entre  as  forças  gradiente  de  pressão e 

Coriolis  que,  em determinadas  latitudes,  dá  origem aos  chamados  jatos  de  baixos  níveis 

(JBN). Os perfis do JBN no último passo de integração e as evoluções da altura do jato podem 

ser  vistos  na  Figura 2.5.  A concordância dos  resultados  indica  que o LES atual  gerou o 

mesmo JBN observado nos trabalhos anteriores.

A intensidade do JBN obtida com o LES atual é comparada com o resultado de Saiki 

et al. (2000) na Figura 2.4. Ambos os resultados mostram velocidades que atingem 19 m s-1. 

(a) Saiki et al., 2000 (b) LES atual

Figura  2.4: Variação temporal  da intensidade do JBN no segundo experimento de validação.  A linha 

pontilhada em (a) corresponde à solução analítica de Blackadar (1957).
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(a) Saiki et al. (2000) (d) Saiki et al. (2000)

(b) Bárbaro (2010) (e) Bárbaro (2010)

(c) LES atual (f) LES atual

Figura  2.5:  Resultados  do  segundo  experimento  de  validação.  Comparações  dos  perfis  verticais  das 
componentes u (linhas sólidas) e v (linhas tracejadas) do vento [(a), (b) e (c)] e evolução temporal da altura 
do JBN [(d), (e) e (f)] obtidos por Saiki et al. (2000) [(a) e (d)], Bárbaro (2010) [(b) e (e)] e obtidos com o 
LES atual [(c) e (f)]. 

O  terceiro  e  último  experimento  de  validação,  baseado  em  Beare  et  al.  (2006), 

reproduz uma CLP estável que foi simulada por onze modelos LES. A comparação entre estes 

onze  modelos  é  apresentada  no artigo  supracitado.  As condições  iniciais  dessa simulação 

referem-se  à  região  ártica.  Define-se  o  parâmetro  de Coriolis  para  a  latitude  de  73º  N e 

inicializa-se a camada de mistura com uma altura de 100 m. Uma taxa de resfriamento em 

superfície é mantida igual a –0,25 K h-1  durante 9 horas e o vento geostrófico é fixado em
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8 m s-1. 

Os perfis finais de temperatura potencial e velocidade obtidos para esse experimento 

podem ser vistos na Figura 2.6. A evolução da altura da CLP pode ser vista na Figura 2.7. Em 

todos os experimentos, observa-se a formação de uma CLE de aproximadamente 200 m, com 

um JBN com pico de velocidade de 9.5 m s-1 no topo da CLE.  

Em todos os experimentos de validação, vemos que o modelo LES atual é capaz de 

reproduzir as principais propriedades estatísticas das CLPs simuladas. 

(a) Beare et al., 2006 (d) Beare et al., 2006

(b) Bárbaro (2010) (e) Bárbaro (2010)

(c) LES atual (f) LES atual

Figura  2.6: Resultados  do  terceiro  experimento  de  validação.  Comparações  dos  perfis  verticais  de 
temperatura potencial [(a), (b) e (c)] e da velocidade do vento [(d), (e) e (f)] apresentados em Beare et al. 
(2006) [(a) e (d)], Bárbaro (2010) [(b) e (e)] e obtidos com o LES atual [(c) e (f)]. 
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(a) Beare et al., 2006 (b) LES atual

Figura 2.7: Evolução temporal da altura da CLP no terceiro experimento de validação.
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3. Resultados

3.1. Descrição dos experimentos

Experimentos  numéricos  com  o  modelo  LES  foram  realizados  com  o  intuito  de 

reproduzir o ciclo diurno da CLP na RMSP. Nestes experimentos, buscou-se usar valores 

realistas nos perfis iniciais e nas forçantes em superfície. Para tanto, valores médios mensais 

foram obtidos a partir de radiossondagens lançadas na estação do aeroporto Campo de Marte 

(MAE), na Zona Norte da cidade de São Paulo, e a partir de medidas em superfície realizadas 

na  plataforma  micrometeorológica  do  Instituto  de  Astronomia,  Geofísica  e  Ciências 

Atmosféricas da Universidade de São Paulo (PM-IAG).

O período escolhido para ser  estudado é a estação seca da RMSP, que engloba o 

inverno do hemisfério sul. Optou-se pelo uso de médias mensais com o objetivo de minimizar 

o efeito de distúrbios sinóticos e de mesoescala: esses distúrbios não são reproduzidos pela 

integração  local  das  equações  de  Navier-Stokes.  Com  isso,  os  experimentos  tendem  a 

reproduzir melhor a atividade turbulenta dos dias de céu claro, mesmo porque o modelo LES 

utilizado não parametriza nuvens nem precipitação.

A evolução temporal e espacial da CLP no modelo LES é determinada pelo perfil 

inicial de temperatura potencial, umidade específica e componentes do vento e uma forçante 

externa  é  exercida  na  superfície  inferior  do  modelo.  Além disso,  é  preciso  especificar  o 
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parâmetro de rugosidade aerodinâmico z0 e o parâmetro de Coriolis f. Os perfis iniciais foram 

estimados a partir dos perfis médios interpolados das radiossondas lançadas no MAE, usando 

dados de observações de 2004 a 2010 (para o mês de junho).  Os valores de temperatura 

potencial  e  umidade  específica  em superfície,  usados  como forçante  inferior  no  modelo, 

foram dados pelas médias horárias das medidas realizadas na PM-IAG, também para o mês de 

junho. Os dados de temperatura potencial foram amostrados durante o período de 1997 a 

2011,  enquanto  os  dados  de  umidade  específica  foram tomados  de  2009  a  2011,  ambos 

medidos a uma altura de 19.2 m do solo (Figura 3.1). 

(a) (b)

Figura 3.1: Evoluções horárias para o mês de junho de (a) temperatura potencial e (b) umidade específica, 

ambas  tomadas  na  PM-IAG.  As  linhas  sólidas  representam  as  forçantes  utilizadas  nos  experimentos 

numéricos.

O ciclo diurno médio de temperatura potencial apresenta um valor mínimo de 293.0 K 

às 6:30 HL (horário local) e um máximo de 301.2 K às 14:30 HL. Os experimentos foram, 

então, inicializados às 6:30 HL, assumido como o início do período convectivo, e há transição 

de regime convectivo para estável [ver Eq.  (2.33)] às 14:30 HL. A partir deste momento, a 

temperatura da superfície diminui sistematicamente até completar as 24 horas de simulação.

O ciclo médio da umidade específica apresenta dois picos: o primeiro, com máximo às 

9:30 HL (9.2 g kg-1), está relacionado com a intensa evaporação que ocorre nas primeiras 
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horas  da  manhã,  aumentando  a  disponibilidade  de  vapor  d'água.  O  crescimento  da  CLP 

durante  o  dia  claro  causa,  contudo,  entranhamento  de  ar  seco,  gerando  um  mínimo  de 

umidade em superfície em torno das 15:00 HL (8.8 g kg-1). O pico de umidade que ocorre às 

19:30 HL (9.5 g kg-1) está relacionado com a entrada da brisa marítima no início da tarde. 

Nos experimentos numéricos, um domínio de 192³ pontos de grade foi definido, com 

uma base (5.0 km × 5.0 km) horizontalmente plana e homogênea e extensão vertical de 2 km. 

A  área  superficial  representa  uma  pequena  fração  (~1%)  da  área  total  da  RMSP,  sendo 

aproximadamente  três vezes maior que o campus principal da USP, que possui 7.4 km² de 

área (ver Figura 1.2).

A  superfície  é  caracterizada  por  um  comprimento  de  rugosidade  aerodinâmico 

constante z0 = 0.5 m. Apesar de grande parte dos artigos que exploram modelagem LES usar 

valores entre 0.1 m e 0.2 m, neste trabalho optou-se por um valor maior, tendo em vista os 

valores documentados para regiões urbanas (Wieringa, 1992; Grimmond, 1999; Nakayama et  

al.,  2011).  Comparações  entre  experimentos  com diferentes  z0 com o  modelo  LES  atual 

mostraram que o valor z0 = 0.5 m reproduz melhor a evolução diurna de u* (ver Figura 3.8a).

Os experimentos foram inicializados às 6:30 HL com os perfis da  Figura 3.2. Uma 

camada de mistura inicial  de 180 m é definida,  onde a temperatura potencial média é de

294.0 K e a umidade específica é de 8.785 g kg-1. Logo acima, define-se uma camada de 

inversão de 313 m, onde a temperatura potencial aumenta linearmente com a altura até atingir 

o  valor  de  297.5  K  e  a  umidade  específica  diminui,  também  linearmente,  até  atingir

7.785  g  kg-1.  Na  atmosfera  livre,  o  gradiente  vertical  de  temperatura  potencial  é  de

0.006 K m⁻¹ e o gradiente vertical de umidade específica é de –0.003 g kg⁻¹ m⁻¹. A condição 

inicial  do  vento  geostrófico  é  barotrópica,  assumindo  valores  para  suas  componentes

(ug, vg) = (6.8, –3.4) m s⁻¹ homogêneos em todo o domínio. Os perfis de temperatura, umidade 

e vento foram escolhidos de tal forma que, após duas horas e meia de simulação, os perfis 

relativos às 9:00 HL fossem compatíveis com os perfis médios interpolados do MAE (ver 

Figura 3.3).

A Tabela 3.1 resume as principais características dos experimentos.
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(a)                                 (b) (c)                                  (d)

Figura  3.2:  Perfis  iniciais  das  variáveis  meteorológicas  adotados  nos  experimentos  numéricos  com o 
modelo LES (6:30 HL). 

Tabela 3.1: Resumo das características dos experimentos numéricos com modelo LES.

Passo de tempo Δt 1 s

Estatística dos campos tridimensionais Cada 50 Δt

Domínio numérico (Lx, Ly, Lz) (5.0 km, 5.0 km, 2.0 km)

Pontos de grade (px, py, pz) (192, 192, 192)

Parâmetro de rugosidade z0 0.5 m

Parâmetro de Coriolis f – 5.7 × 10⁻⁵ s⁻¹

Perfis iniciais Ver Figura 3.2

Forçantes em superfície Ver Figura 3.1

3.2. Temperatura potencial virtual e o efeito da umidade na atividade turbulenta

O efeito direto da umidade na dinâmica da CLP pode ser verificado com o modelo 

LES substituindo-se θ por θv nas equações da seção 2.2. O principal efeito dessa substituição 

é que o fluxo vertical de calor sensível, dado agora por w ' θv ' , será maior, intensificando a 

produção térmica de ECT através do 3º termo do lado direito da Eq. (2.32). Como resultado 

de um maior valor para  e,  principalmente em superfície, teremos também maiores valores 
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para νt e νθ, gerando trocas turbulentas mais intensas.

Como a intensidade do gradiente de temperatura potencial pode ser diferente da do 

gradiente  de  temperatura  potencial  virtual,  a  presença  de  vapor  d'água  pode  interferir  na 

dinâmica do escoamento também através dos termos gradientes das Eqs. (2.24) e (2.27).

Nesta seção, busca-se analisar o impacto da umidade na dinâmica da CLP através da 

comparação de dois experimentos com modelo LES: um deles usando θ em todas as equações 

do modelo e o outro usando θv. A comparação entre estes experimentos busca quantificar a 

importância do vapor d'água na dinâmica da CLP da RMSP. Os experimentos serão daqui em 

diante  designados  SECO e  ÚMIDO.  Ao  contrário  do  que  os  nomes  podem  sugerir,  a 

disponibilidade de  vapor  d'água  em todo  o  domínio  é  inicializada  igual  e  a  forçante  em 

superfície é a mesma. A única diferença entre os experimentos é que, no experimento SECO, 

as equações do modelo são resolvidas para θ enquanto no experimento ÚMIDO as equações 

são resolvidas para θv. Portanto, apenas no experimento  ÚMIDO a umidade exerce alguma 

influência nos coeficientes de difusidade turbulenta, enquanto a turbulência no experimento 

SECO é guiada apenas pelos gradientes de temperatura e pelo cisalhamento do vento. Todos 

os parâmetros e condições de contorno, resumidos na Tabela 3.1, são exatamente os mesmos 

em ambos os experimentos.

A justificativa para os perfis iniciais adotados encontra-se na Figura 3.3, que mostra os 

perfis médios de temperatura potencial, umidade específica e velocidade do vento ao final de 

2 horas e meia de simulação,  i.e., às 9:00 HL do experimento. As linhas sólidas com suas 

respectivas barras de indeterminação representam os perfis médios obtidos pela interpolação 

das radiossondagens lançadas no aeroporto Campo de Marte às 9:00 HL (12:00 GMT) de 

2004 a 2010 no mês de junho. As barras de indeterminação representam o erro estatístico 

associado  à  dispersão  dos  dados,  i.e.,  o  desvio padrão  dividido  por √n , sendo  n  a 

quantidade de dias tomados na média para cada nível. 

Os  perfis  verticais  desenvolvidos  pelo  LES mostram que  os  experimentos  podem 

representar bem um dia de inverno na RMSP.

Ao longo do dia a  CLP cresceu mais  no experimento  ÚMIDO,  resultado de uma 
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maior produção de energia cinética turbulenta. A  Figura 3.4a mostra a evolução diurna da 

altura da CLP nos experimentos e a Figura 3.4b mostra a evolução da ECT integrada em toda 

a coluna.  A altura da CLP é determinada como a altura de máximo gradiente vertical de 

temperatura  potencial  (ou  máximo  gradiente  de  θv,  no  experimento  ÚMIDO).  A  altura 

máxima  atingida  no  experimento  SECO foi  de  1156  m  e  a  altura  máxima  atingida  no 

experimento ÚMIDO foi de 1245 m: cerca de 8% maior. A produção de ECT é nitidamente 

maior quando a umidade interfere na atividade turbulenta durante a maior parte do dia claro.

(a) (b)

Figura  3.4: Evolução diurna nos experimentos com modelo LES  (a)  da altura da CLP e  (b)  da ECT 
integrada em toda a coluna. Na figura (a), a expressão de Oliveira et al. (1998), Eq. (3.1), foi utilizada para 
estimar a altura da CLE e está apresentada como uma linha tracejada entre 0:00 HL e 6:00 HL.

(a)                           (b) (c)

Figura  3.3: Perfis  médios  das  variáveis  meteorológicas  nos  experimentos  numéricos  às  9:00  HL 
comparados com os perfis médios obtidos da interpolação das radiossondagens lançadas no MAE às 9:00 
HL (12:00 GMT), de 2004 a 2010, no mês de junho.
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Durante a noite, o papel da umidade não é tão nítido, mas é digno de nota. É possível 

perceber que tanto a altura da CLP quanto a ECT do experimento ÚMIDO são ligeiramente 

menores entre a meia-noite e as 3:00 HL (as diferenças são da ordem de 0.5%). Neste caso, a 

presença de vapor d'água na CLE age no sentido contrário do que ocorre durante o dia. A 

altura mínima da CLE (entre as 20:30 HL e as 21:00 HL) é de 82 m no experimento SECO e 

91 m no experimento ÚMIDO. Ao final das 24 h de simulação, o desenvolvimento da CLE 

no experimento SECO é de 193 m e de 192 m no experimento ÚMIDO. 

Oliveira et al. (1998) utilizaram a seguinte fórmula empírica para determinar a altura 

da CLE: 

h=0.5√ u*L
∣ f∣

, (3.1)

onde  u* é  a  velocidade de fricção e  L é  o  comprimento  de Monin-Obukhov (a evolução 

diurna, observada e modelada, e a expressão desses parâmetros são apresentadas na seção 

3.2.1). A estimativa desta altura nos experimentos com modelo LES é apresentada na Figura

3.4a como uma linha tracejada entre 0:00 HL e 6:00 HL. Como foi discutido em Bárbaro 

(2010), essa é uma boa estimativa da altura da CLE modelada pelo LES e, por usar apenas 

parâmetros  de  superfície,  pode  ser  usada  em  modelos  de  dispersão  de  compostos,  por 

exemplo. 

A CLP  desenvolvida  nos  experimentos  tem  dimensões  compatíveis  com  as 

observações na RMSP, ainda que com altura levemente subestimada (ver Figuras 1.4 e 1.5). 

Como as condições iniciais e de contorno representam as médias mensais de junho, é natural 

que haja uma tendência para o desenvolvimento de uma CLP não muito alta, uma vez que a 

média engloba dias com diferentes condições de nebulosidade; além disso, junho é um mês 

em que as observações indicam alturas menores para a CLP.

A evolução dos perfis pode ser visualizada na Figura 3.5, onde estão apresentados os 

perfis de temperatura potencial, umidade específica e velocidade do vento após 14 horas e 

meia de simulação, portanto às 21:00 HL. Os perfis médios no MAE são apresentados como 

base  de  comparação.  Nas  Figuras  3.5a  e  3.5b,  é  nítida  a  Camada  Limite  Residual  nos 
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experimentos – mais alta  no experimento  ÚMIDO. A CLE é caracterizada por uma intensa 

inversão  de  temperatura,  com  altura  de  aproximadamente  100  m.  Os  perfis  de  umidade 

específica  e  vento  têm  discrepâncias  mínimas  entre  os  dois  experimentos,  diferindo 

principalmente pela altura da Camada Residual. A temperatura potencial, contudo, é da ordem 

de 2 K mais quente no experimento  ÚMIDO, resultado de trocas turbulentas mais intensas 

que aquecem mais a CLP durante o dia (a diferença nos perfis não se deve à presença de 

vapor d'água puramente, uma vez que ambos os gráficos exibem θ e não θv). 

(a)                           (b) (c)

Figura 3.6: Perfis médios obtidos da interpolação das radiossondagens lançadas no MAE às 21:00 HL 
(00:00  GMT)  dos  dias  24/06/12,  28/06/12,  09/07/12  e  20/07/12.  Estes  dias  são  caracterizados  pela 
formação de uma CLR não muito alta (entre 1000 m e 1500 m) e por terem pouca cobertura de nuvens 
durante o ciclo diurno. As barras de indeterminação são muito largas para serem exibidas, uma vez que 
poucos dias foram utilizados para tirar a média.

(a)                           (b) (c)

Figura  3.5: Perfis  médios  das  variáveis  meteorológicas  nos  experimentos  numéricos  às  21:00  HL 
comparados com os perfis médios do mês de junho, obtidos da interpolação das radiossondagens lançadas 
no MAE  às 21:00 HL (00:00 GMT) de 2004 a 2010.
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A CLR, tão nítida nos perfis modelados, não aparece nos perfis médios, mas pode ser 

observada nas radiossondagens em determinados dias (Apêndice A2). Na Figura 1.5, vemos 

que em 5 dias entre junho e julho de 2012, a CLR teve altura entre 1000 m e  1500 m (altura  

compatível  com  o  resultado  dos  experimentos);  desses,  em  4  dias  a  radiação  solar  foi 

predominantemente  direta  durante  o  ciclo  diurno,  indicando  que  a  cobertura  de  nuvens 

durante esses dias foi mínima: 24/06/12, 28/06/12, 09/07/12 e 20/07/12 (Apêndice A1). Os 

perfis médios obtidos pela interpolação das radiossondagens destes quatro dias estão exibidos 

na Figura 3.6. As evoluções diurnas das componentes de radiação e da temperatura do ar em 

superfície mostram que esses dias são os primeiros dias de céu claro após um período com 

nebulosidade e relativamente mais frio, o que justifica o desenvolvimento de CLPs não tão 

altas e consideravelmente mais frias que as obtidas nos experimentos com LES. Contudo, se 

levarmos em consideração a sensibilidade do modelo às condições iniciais e de contorno, 

vemos  que  os  campos  de  umidade  específica  e  temperatura  potencial  nos  experimentos 

apresentam as mesmas estruturas que são observadas na RMSP.

Modelar o campo de vento é um 

pouco mais desafiador, devido a sua alta 

variabilidade  diária,  e  também  pela 

limitação  do  modelo  ao  especificar  as 

condições  iniciais  e  de  contorno  (o 

campo inicial deve ser constante com a 

altura  e  as  condições  de  fronteira  são 

necessariamente  cíclicas).  Ainda assim, 

o modelo LES gera uma estrutura de jato 

de baixos níveis similar à observada na 

Figura  3.6c.  O  ajuste  inercial  entre  a 

força de Coriolis e a força gradiente de pressão se inicia na transição do período convectivo 

para o estável, quando o arrefecimento da difusidade turbulenta faz com que o vento acelere 

na CLR. A velocidade do jato atinge um valor máximo de 11.8 m s-1 em torno das 4:00 HL 

Figura  3.7:  Perfil do vento médio nos experimentos 
numéricos às 4:00 HL, quando o jato de baixos níveis 
gerado pelo ajuste inercial atinge seu valor máximo 
de velocidade.
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nos  experimentos  (Figura  3.7).  O  máximo  desse  JBN  encontra-se  em  torno  de  250  m, 

aproximadamente 60 m acima do topo da CLE.

3.2.1. Parâmetros de superfície

As trocas  turbulentas de momento,  calor  e  umidade são comumente expressas por 

escalas  características  convenientes.  Na  Camada  Limite  Superfície  (CLS),  as  relações 

empíricas  que  descrevem  o  perfil  dessas  escalas  são  conhecidas  como  relações  de 

similaridade de Monin-Obukhov, formando a base do que se convencionou chamar de Teoria 

da Similaridade de Monin-Obukhov (TSMO).

O modelo LES aplica as equações da TSMO (Businger  et  al., 1971) aos valores dos 

perfis  resolvidos  para  prognosticar  a  velocidade  de  fricção  u*,  a  escala  característica  de 

temperatura potencial θ* (ou θv*) e a escala característica de umidade específica q*. Para tanto, 

os gradientes verticais da velocidade do vento  V, de  θ e de  q são determinados na CLS e 

substituídos nas equações: 

u*=
κ z

φM (z /L)
∂V
∂ z

, (3.2)

q*=
κ z

φE (z /L)
∂ q
∂ z

, (3.3)

θ*=
κ z

φH (z /L )
∂θ
∂ z

, (3.4)

onde  κ é  a  constante  de  von Kármán,  L  é  o comprimento  de  Obukhov –  um parâmetro 

relacionado com a estabilidade da CLS –,  e  as  funções  ϕM,   ϕH e   ϕE são determinadas 

empiricamente para levar em conta o efeito da estabilidade..

As relações  destes  parâmetros  com o módulo da tensão de Reynolds |τ|  e  com os 

fluxos de calor sensível H e latente LE são as seguintes: 
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∣τ∣0=ρ0
4√u ' w' 0

2
+v ' w ' 0

2
=ρ0 u*

2 , (3.5)

H 0=ρ0 c p w ' θ '=−ρ0 cp u*θ* , (3.6)

L E0=ρ0 Lv w' q '=−ρ0 Lv u*q* , (3.7)

onde os índices 0 indicam que as variáveis são tomadas na superfície; ρ0 é a densidade do ar, 

cp é o calor específico à pressão constante do ar seco e Lv é o calor latente de vaporização da 

água. 

(a) (b)

(c) (d)

Figura 3.8: Evoluções diurnas de u*, θ* (ou θv*, no caso do experimento ÚMIDO) e q*, nos experimentos 
numéricos com o modelo LES (linhas sólidas) e observadas na PM-IAG. No modelo LES, os parâmetros  
são determinados pela TSMO, Equações (3.2)–(3.4). As observações foram realizadas por eddy-covariance  
e obtidas pelas Equações (3.5)–(3.7). Em (d), é apresentada a evolução diurna do comprimento de Monin-
Obukhov [Eq.  (3.8)] nos experimentos numéricos e observada na PM-IAG. As observações de todos os 
parâmetros são médias mensais de meia em meia hora, e as barras de indeterminação representam o erro  
estatístico associado à dispersão dos dados.
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As  evoluções  de  u*,  θ*  e q* prognosticadas  pelo  modelo  LES  nos  experimentos 

numéricos  estão  apresentados  na  Figura  3.8.  A  comparação  dos  resultados  é  feita  com 

medidas  de  eddy-covariance  realizadas  durante  junho  e  agosto  de  2012  na  PM-IAG, 

apresentadas como médias mensais de meia em meia hora (Rabelo, 2013). Rigorosamente, os 

parâmetros  na  Figura 3.8b são  θ* no experimento  SECO e  θv* no experimento  ÚMIDO. 

Contudo, observa-se que a diferença entre eles é pequena nos experimentos.

Os meses de junho e agosto de 2012 foram meses de inverno bastante distintos, junho 

sendo muito chuvoso e agosto bastante seco. A evolução diurna de  u* mostra que agosto 

apresentou  valores  ligeiramente  maiores  da  velocidade  de  fricção,  consequência  de 

cisalhamento  mais  intenso  do  vento  e  maior  atividade  convectiva  devido  a  um  maior 

aquecimento da  superfície.  O Apêndice A1 mostra que agosto de 2012 teve ventos  mais 

intensos em superfície que junho de 2012, com uma componente de SE em superfície. Esses 

ventos mais intensos podem ser resultados de uma intensificação da brisa marítima devido a 

um maior aquecimento do continente não acompanhado de igual aquecimento do oceano, uma 

vez que o oceano é mais inerte termicamente. A entrada da brisa marítima deve, então, ter 

sido mais relevante em agosto e isso pode ter contribuído para os valores mais elevados de u* 

durante a noite.

As  curvas  modeladas  pelo  LES  mostram  uma  boa  concordância  com  as  curvas 

observadas.  A  principal  discordância  ocorre  no  período  de  transição  entre  o  regime 

convectivo e o regime estável, quando o modelo reproduz uma transição mais abrupta de 

regimes do que o que ocorre nas observações. Durante a noite, a concordância do modelo é 

melhor com as observações de junho, sugerindo que,  de fato,  os valores mais altos de  u* 

observados durante a noite em agosto devem ter sido gerados por fenômenos de mesoescala 

ou  escala  sinótica.  Ainda,  observa-se  que  os  valores  de  u* são  ligeiramente  maiores  no 

experimento  ÚMIDO durante  todo  o  dia  e  início  do  período  estável,  mas  é  maior  no 

experimento  SECO depois da meia-noite,  mostrando que a produção mecânica diurna foi 

favorecida enquanto a noturna foi comprometida com a presença da umidade, o que ajuda a 

explicar o menor desenvolvimento vertical da CLE no experimento ÚMIDO. Por ter crescido 
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mais durante o dia claro, a CLP no experimento ÚMIDO trouxe mais momento da atmosfera 

livre e deve ter sofrido menos influência do atrito na transição do período convectivo para o 

estável. Como resultado, a produção mecânica de ECT noturna ficou comprometida, o que é 

observado na Figura 3.4b.

Na Figura 3.8b, vemos a evolução diurna de θ* nos experimentos e nas observações. A 

diferença entre as observações dos meses de junho e agosto é bastante aparente, mostrando 

que a atividade convectiva do mês de agosto foi mais intensa, como poderíamos ter previsto. 

O pico negativo de θ*  nos experimentos coincide em módulo com o pico do mês de agosto 

(em torno de –0.3 K), que é o mês mais seco, uma vez que a nebulosidade presente no mês de  

junho desfavoreceu o aquecimento da superfície e portanto inibiu a convecção. Durante a 

noite, observa-se que θ*  atinge valores mais positivos no mês de agosto, resultado de uma 

CLS mais estável. Este é um efeito conjunto entre uma atmosfera que aqueceu mais durante o 

dia  e  uma superfície  mais  seca  durante  a  noite  e,  portanto,  mais  efetiva  ao perder  calor. 

Durante a noite, vemos que o modelo é mais sensível ao papel da superfície, gerando uma 

perda radiativa mais intensa do que o observado. As observações sugerem que existem outros 

mecanismos que não o fluxo turbulento de calor sensível pelo qual a superfície está perdendo 

ou armazenando energia. Esses mecanismos devem estar relacionados com a composição e 

com a geometria do dossel urbano.

A comparação entre os experimentos numéricos mostram que a umidade favoreceu a 

convecção  durante  o  dia  (θ* mais  negativo),  mas  inibiu  a  destruição  térmica  noturna  (θ* 

menos  positivo).  O  fato  de,  durante  a  noite,  θ* ser  mais  positivo  na  comparação  dos 

experimentos no caso  SECO e  mais  positivo na comparação das observações  no mês de 

agosto (que de fato é o mês mais seco) mostra que o papel da umidade na CLE norturna é 

representado corretamente pelo modelo LES. O mesmo não pode ser aferido nas comparações 

durante o dia claro porque se estaria negligenciando o papel das nuvens.

Da observação das Figs. 3.8a e 3.8b, vemos que, no experimento ÚMIDO, o papel da 

umidade na CLE noturna é  duplo:  desestabilizar  o  perfil  de temperatura potencial  virtual 

(diminuindo a destruição térmica de ECT) e diminuir a produção mecânica de ECT. Portanto, 
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produz-se  menos  ECT,  mas  também  menos  ECT  é  consumida.  Da  comparação  com  o 

experimento SECO, sabemos, pela Figura 3.4, que o efeito líquido da umidade foi que a CLE 

se desenvolveu menos devido a uma menor produção de ECT durante o regime estável.

As observações de  q* (Figura 3.8c) mostram que junho é o mês com valores mais 

negativos,  mesmo  levando  em  consideração  suas  maiores  barras  de  indeterminação.  Os 

valores  observados  e  modelados  possuem  valores  compatíveis,  mas  os  picos  das  curvas 

modeladas se encontram deslocados, estando em torno das 15:00 HL, 3 horas após o pico que 

se observa mais nitidamente no mês de agosto. Assim como o mês de junho, mais chuvoso, 

apresenta maiores valores de q* do que agosto, os valores de q* são maiores no experimento 

ÚMIDO em relação ao experimento SECO.

A simetria  em torno do meio-dia  da  curva  de  q* do mês  de  agosto  sugere  que a 

evolução diurna deste parâmetro é fortemente influenciada pela atividade convectiva em dias 

de céu claro. O mesmo ocorre nos experimentos numéricos; basta comparar a  Figura 3.8c 

com as forçantes em superfície da Figura 3.1. O pico negativo de q* coincide com o máximo 

de temperatura em superfície e com um mínimo de umidade específica. Assim, o aumento de 

temperatura  antes  das  15:00 HL faz  com que o  vapor  d'água que está  desaparecendo da 

superfície  esteja  sendo carregado  para  o  topo da  CLP que ainda  cresce.  Ao fim do dia, 

percebe-se que neste processo o modelo gerou mais fluxo de calor latente do que o observado, 

e o “excesso” de evaporação se dá, majoritariamente, das  12:00 HL às 21:00 HL. Este é o 

período que engloba a entrada da brisa marítima na RMSP, quando um grande aporte de 

umidade é trazido pelas fronteiras laterais  da grande metrópole.  Esse aporte  advectivo de 

umidade não é compreendido pelo modelo, que opera com condições cíclicas nas fronteiras. O 

resultado é que todo o aumento da umidade que ocorre na superfície a partir das 15:00 HL 

(ver  Figura 3.1) é simulado pelo modelo na forma de fluxo vertical, gerando os valores mais 

intensos em q* que são vistos na Figura 3.8c.

A Figura 3.8d mostra a evolução diurna do comprimento de Obukhov L, definido por: 

L=
u*

2

κ(g /θv0)θ*
. (3.8)
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Os pontos na Figura 3.8d foram obtidos usando os valores horários médios para junho e 

agosto de 2012 e as linhas sólidas representam as evoluções nos experimentos com modelo 

LES.

O  comprimento  de  Obukhov  consiste  em  uma  razão  entre  a  taxa  de  produção 

mecânica de ECT e a taxa de destruição térmica de ECT. Durante o dia claro, esta grandeza é 

negativa; apenas em  z < – L, a produção de turbulência é predominantemente mecânica, e 

acima disso ela é predominantemente térmica. Durante a noite, o sinal do fluxo turbulento de 

calor sensível se inverte, fazendo com que L assuma valores positivos. 

Durante o mês de agosto, observa-se que a duração do período convectivo foi maior na 

média,  começando  em  torno  de  1  hora  mais  cedo  e  terminando  1  hora  mais  tarde.  A 

concordância das observações do mês de agosto com o modelo LES é notável durante o dia 

claro. Durante a noite, não se obteve o mesmo grau de concordância, principalmente devido 

aos valores obtidos para θ*.

As evoluções diurna dos fluxos turbulentos em superfície são observadas na  Figura

3.9.

 A evolução do fluxo de calor sensível H (Figura 3.9a) mostra que o modelo representa 

melhor os fluxos médios do mês de agosto de 2012. Em junho, observou-se menor liberação 

(a) (b)

Figura 3.9: Ciclo diurno dos fluxos turbulentos de calor sensível H e calor latente LE nos experimentos 
numéricos (linhas sólidas) e observadas na PM-IAG. Os dados de observação são médias mensais obtidas  
de meia em meia hora, e foram determinadas pela primeira parte das Eqs.  (3.6) e  (3.7). As barras de 
indeterminação  representam o erro  estatístico  associado  à dispersão  dos dados.  Os fluxos modelados  
foram obtidos pela segunda parte das Eqs. (3.6) e (3.7).
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de energia na forma de calor sensível devido a uma menor taxa de aquecimento da superfície. 

À  noite,  a  superfície  do  modelo  mostra  uma  grande  tendência  à  destruir  turbulência 

termicamente através de valores de  H mais negativos do que o observado. O experimento 

ÚMIDO é  o  que  gera  mais  fluxo  de  calor  sensível  durante  o  dia  claro,  indicando  a 

importância  da  umidade  na  geração térmica  de  turbulência,  e  é  o  que gera  fluxo menos 

negativo  à  noite,  indicando  o  papel  da  umidade  em desestabilizar  a  CLE noturna  nestes 

experimentos.

A evolução do fluxo turbulento de calor latente  LE (Figura 3.9b) apresenta menor 

variabilidade entre as observações dos meses apresentados. Através da  Figura 3.8, pode-se 

justificar que, enquanto o mês mais chuvoso (junho) apresentou maiores valores de q*, o mês 

mais seco (agosto) apresentou maiores valores de u*, e estes valores se equilibraram de forma 

que as curvas de  LE  não se alterassem tanto. As curvas modeladas pelo LES representam 

fielmente as observações exceto entre as 12:00 HL e as 18:00 HL, quando a entrada da brisa 

marítima traz umidade pra superfície  (Figura 3.1) e o modelo interpreta  esse aumento de 

umidade como um fluxo vertical de calor latente.  Assumindo que o fluxo de calor latente 

excedente calculado pelo modelo realmente representa a umidade trazida pela brisa marítima, 

teríamos uma estimativa da advecção de umidade específica trazida pela brisa pela relação: 

u
∂ q
∂ x
+v
∂ q
∂ y
=− ∂

∂ z
(w ' q ' LES−w' q ' obs) , (3.9)

onde o lado esquerdo da equação representa a advecção horizontal de umidade trazida pela 

brisa marítima e o lado direito representa o gradiente do fluxo vertical de umidade modelado 

pelo LES a mais do que o observado na PM-IAG. Como os fluxos são nulos no topo da CLP, 

se a Eq. (3.9) for integrada de z = 0 até z = zi, teríamos: 

H (u ∂ q
∂ x
+v ∂ q
∂ y )=(w' q ' LES−w ' q ' obs )0 , (3.10)

onde assumiu-se, por simplicidade, que a advecção ocorre de forma homogênea em z e tem 

uma profundidade característica dada por  H,  sendo nula para  z >  H. A variação local de 

umidade específica causada por esse aporte de umidade é dada por: 
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∂q adv

∂ t
=u
∂ q
∂ x
+v
∂ q
∂ y

, (3.11)

portanto, 

H
∂ q adv

∂ t
=(w' q ' LES−w ' q ' obs)0. (3.12)

Integrando a Eq. (3.12) de t  = 12:00 HL até t = 18:00 HL teremos: 

Δqadv=
1
H ∫

t=12 : 00 HL

18 : 00 HL

(w ' q ' LES−w ' q ' obs)0 dt , (3.13)

onde  Δqadv representa  a  quantidade  de  umidade  trazida  pela  advecção  da  brisa  marítima 

durante a tarde e o valor da integral corresponde à área do gráfico entre as curvas de w ' q '  

modeladas  pelo  LES  e  observadas  na  PM-IAG.  O  cálculo  da  integral  para  a  curva  do 

experimento  SECO fornece  um valor  de  250  g  m kg-1 e,  para  o  experimento  ÚMIDO,

355 g m kg-1. Assim, para o experimento ÚMIDO, 

Δqadv=
355
H

, (3.14)

para  Δqadv dado em g kg-1 e H dado em metros. 

Como  uma  estimativa  da  profundidade  da  brisa  marítima  que  chega  a  PM-IAG, 

podemos assumir que Δqadv é dado aproximadamente pela diferença de umidade em superfície 

observada  às  19:30  HL  e  da  umidade  observada  às  15:00  HL  na  Figura  3.1.  Assim,

Δqadv ≈ 0.7 g kg-1 e, portanto, H ≈ 507 m.

Os  fluxos  modelados  nos  experimentos  numéricos  (Figura  3.9)  sugerem  que,  ao 

chegar na PM-IAG, na Zona Oeste da RMSP, a brisa traz umidade, o que é observado na 

Figura  3.9b,  mas  não  interfere  consideravelmente  no  fluxo  de  calor  sensível.  Isso 

provavelmente ocorre porque a brisa marítima é aquecida ao atravessar a ICU da RMSP. 

Assim, a chegada da brisa na PM-IAG não refresca o ar, mas o umedece. 
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3.3. Perfis verticais 

3.3.1. Regime convectivo (9.4 ≤ –ζi ≤ 17.7)

Nesta seção, os perfis verticais dos momentos estatísticos de primeira e de segunda 

ordem, modelados pelo LES, serão apresentados. Os momentos estatísticos de primeira ordem 

são  as  médias  das  variáveis  u,  v,  θv e q.  Os  momentos  estatísticos  de  segunda  ordem 

consistem  nas  variâncias  e  covariâncias  entre  as  flutuações  turbulentas  dos  parâmetros 

meteorológicos (u', v', w',  θv'  e q') em torno de suas respectivas médias. Fora da CLP e na 

maior parte da CLE, os momentos de segunda ordem tendem a ser nulos, indicando que não 

há atividade turbulenta. Dentro da CLP, eles são responsáveis pelo transporte e pela difusão 

de energia, momento e de compostos, sendo os responsáveis diretos pela cascata de energia de 

Kolmogorov.

Os perfis foram normalizados por escalas apropriadas da Teoria da Similaridade da 

Camada de Mistura (TSCM) deduzidas por Sorbjan (1986). No regime convectivo, a escala de 

velocidade horizontal é dada por:

uF=u*(−z
k L )

1 /3

(1−α z /z i)
1/3 , (3.15)

onde:

α=1−
θ ' w' i

u*θ*
=0.8, (3.16)

e θ ' w' i é o valor de θ ' w' no topo da camada de inversão zi.

A escala de velocidade vertical convectiva é dada por: 

w *=( g
θv0

w ' θv ' 0 z i)
1/3

. (3.17)

A escala convectiva de temperatura potencial virtual é: 

θvF=θv *(−z
k L )

−1/3

(1−α z / z i)
2/3 , (3.18)

Os perfis verticais das escalas uF e θvF podem ser vistas na Figura 3.10.

A escala usada no regime convectivo para a umidade foi a própria q*, que se mostrou 
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adequada para as curvas apresentadas a seguir, apesar de ser um parâmetro independente de z. 

A escala  de  comprimento  utilizada  para  normalizar  o  eixo-z  dos  gráficos  foi  a  altura  da 

camada de inversão zi. 

A comparação dos  perfis  dos  momentos  de segunda ordem entre  os  experimentos 

SECO  e  ÚMIDO,  após  normalizados,  não  mostrou  diferenças  relevantes  entre  os 

experimentos.  Pode-se  dizer  que  os  perfis  do  experimento  ÚMIDO  sofreram  menos 

modificações  com  o  passar  do  tempo,  permitindo  que  as  curvas  de  diferentes  horários 

colapsassem  em  uma  única  curva  com menos  dispersão.  Mas  a  dispersão  dos  perfis  no 

experimento  SECO  também é mínima, e portanto concluiu-se que o papel da umidade em 

modificar  os  perfis  dos  momentos  de  segunda  ordem  foi  mínimo  ou  irrelevante  nos 

experimentos deste trabalho. Os perfis apresentados serão todos do experimento ÚMIDO, e 

portanto está-se usando θv no lugar de θ nas equações do modelo.

A Figura 3.11 mostra os perfis dos momentos de primeira ordem θv, q, u e v às 10:30, 

Figura 3.10:  Escalas características de velocidade uF e de temperatura potencial 
virtual θvF da TSCM no regime convectivo. 
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11:30,  12:30 e  13:30 HL (período  convectivo).  Neste  período,  a  CLP está  em constante 

crescimento, assim como o parâmetro de estabilidade ζ i=z i /L está chegando perto de seu 

valor mais negativo, o que ocorre em torno das 14:30 HL (A CLP está se instabilizando). 

Durante o período representado na Figura 3.11, ζi assume valores de –9.4 às 10:30 HL até 

–17.7 às 13:30. Os perfis mostram a formação de uma camada de mistura bem definida, se 

aquecendo, confinada pela camada de inversão, onde ocorrem os gradientes mais intensos das 

propriedades. 

A Figura 3.12 mostra os perfis de u ' w ' , v ' w ' e w ' w ' e a Figura 3.13 mostra 

os  perfis  de θv ' u ' , θv ' v ' e θv ' w ' para o mesmo período,  todos normalizados pelas 

respectivas escalas das Eqs. (3.15)–(3.18).

A forma dos perfis de w ' w ' , que apresenta um máximo em torno de 0.4  zi, e de

θv ' w ' , praticamente linear em toda a CLP, é resultado da presença de grandes turbilhões 

convectivos que geram altas flutuações w' na região inferior da CLP (Stull, 1988). A evolução 

de w ' w ' é função de θv ' w ' através do termo de empuxo. No caso homogêneo: 

∂w ' w '
∂ t

=2
g
θ0
θv ' w '+( interação com o

gradientede pressão)+(
transporte
turbulento)+ (dissipação ) . (3.19)

De fato, acima de 0.4 zi, onde a dissipação de sub-grade é desprezível, nota-se que as curvas 

de w ' w ' e θv ' w ' são praticamente proporcionais. 

(a) (b)

Figura  3.11: Momentos estatísticos  de  primeira  ordem às  10:30,  11:30,  12:30 e  13:30 HL (período 
convectivo).
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Figura  3.12: Perfis  verticais  de u' w' , v ' w ' e w ' w '
normalizados às 10:30, 11:30, 12:30 e 13:30 HL (período convectivo).

Figura  3.13: Perfis  verticais  de θv ' u ' , θv ' v' e θv ' w'
normalizados às 10:30, 11:30, 12:30 e 13:30 HL (período convectivo).



3. Resultados 56

Figura  3.14: Perfis  verticais  de q ' u ' , q ' v ' e q ' w '
normalizados às 10:30, 11:30, 12:30 e 13:30 HL (período convectivo). 
As linhas sólidas representam as respectivas curvas ajustadas da Tabela 
3.2.

Figura  3.15: Perfis  verticais  de q ' q ' e q ' θv ' normalizados  às 
10:30, 11:30, 12:30 e 13:30 HL (período convectivo). As linhas sólidas 
representam as respectivas curvas ajustadas da Tabela 3.2.
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Na camada de inversão, o cisalhamento das componentes do vento u e v e o gradiente 

de θv (Figura 3.11) são responsáveis pelos picos observados nas curvas de θv ' u ' e θv ' v '

(Figura 3.13). A relação entre essas grandezas é dada pelas equações prognósticas (i = 1,2): 

∂ui ' θv '
∂ t

=−θv ' w '
∂u i

∂ z
−ui ' w'

∂θv

∂ z
+(inter. grad.

de pressão)+(
transp.
turb. )+(dissipação ) , (3.20)

para uma CLP homogênea.

As variâncias e covariâncias envolvendo flutuações de umidade específica durante o 

regime convectivo podem ser vistas nas Figs. 3.14 e 3.15. O cisalhamento do vento médio e o 

gradiente de q e θv geram máximos no topo da CLP nas curvas de q ' u ' , q ' v ' , q ' q ' e

q ' θv ' que são coerentes com as  equações  prognósticas  desses momentos  estatísticos,  a 

saber: 

∂ui ' q '
∂ t

=−q ' w'
∂ui

∂ z
−u i ' w '

∂ q
∂ z
+( inter.grad.

de pressão)+(
transp.
turb. )+(dissipação ) , (i = 1,2) (3.21)

∂q ' q '
∂ t

=−2 q ' w '
∂ q
∂ z
+( transp.

turb. )+(dissipação ) , (3.22)

∂q ' θv '
∂ t

=−q ' w '
∂θv

∂ z
−θv ' w '

∂ q
∂ z
+( transp.

turb. )+(dissipação ). (3.23)

Ao  longo  da  camada  de  mistura,  as  curvas  normalizadas  de  diferentes  horários 

colapsam,  indicando  que  as  escalas  características  das  Eqs.  (3.15)–(3.18)  são  as  escalas 

apropriadas da TSCM a serem utilizadas no regime convectivo do experimento. No topo da 

CLP, as escalas de superfície tendem a ser menos relevantes devido à turbulência gerada na 

zona de entranhamento, onde existem trocas intensas entre a CLP e a atmosfera livre. Assim, 

curvas ajustadas foram obtidas, usando o método dos mínimos quadrados,  para os perfis dos 

momentos de segunda ordem envolvendo flutuações q', utilizando dados que estejam entre 0 e 

0.8 zi. As expressões para as curvas obtidas, com seus respectivos coeficiente de determinação 

R², encontram-se sumarizadas na Tabela 3.2. O coeficiente R² é um parâmetro que varia entre 

0 e 1 e que quantifica a fidelidade entre as expressões da Tabela 3.2 e os dados obtidos com o 

modelo LES, sendo que R² = 1 indicaria um ajuste perfeito e R² = 0 um ajuste desastroso. Os 
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valores obtidos para R² mostram que os ajustes são confiáveis, o que é visível nas  Figs. 3.14 e 

3.15.

Tabela  3.2:  Expressões obtidas,  com seus respectivos coeficiente de determinação  R²,  para os perfis 
normalizados das variâncias e covariâncias envolvendo flutuação da umidade específica durante o período 
convectivo.

q ' u ' /q*uF=φqu(z / z i)=0.1(z / z i)
−0.58(1−α z / zi)

−2.52 (R²  = 0.77)

q ' v ' /q*uF=φqv (z /zi)=−0.046 (z /zi)
−0.70

(1−α z /zi)
−2.3 (R²  = 0.60)

q ' w ' /q*w*=φq w (z /z i)=−0.54+0.27(1−z / zi)
1.6 (R²  = 0.85)

q ' q ' /q*
2
=φqq(z / zi)=0.28(z / zi)

−0.5
(1−α z / zi)

−3.73 (R²  = 0.96)

q ' θv ' / q*θvF=φqθ(z / zi)=0.89−0.064(1−z /z i)
−3.16
+(1−z / z i)

30 (R²  = 0.99)

3.3.2. Regime estável (3.8 ≤ ζi ≤ 4.6)

Durante  o  regime estável,  a  turbulência  da  CLE é  mantida  apenas  pela  produção 

mecânica, uma vez que o resfriamento da superfície gera destruição térmica de ECT. Entre as 

21:00 e as 0:30 HL, a CLE apresenta um parâmetro de estabilidade que cresce lentamente de 

3.8 até 4.6. Os perfis das variáveis médias durante este período podem ser vistos na  Figura

3.16. Nela, vemos uma CLE que se resfria, ao mesmo tempo que a umidade em superfície 

diminui e o vento se acelera no topo da camada.

Para normalizar os momentos estatísticos de segunda ordem, as escalas de vento e 

temperatura deduzidas por Sorbjan (1986) foram utilizadas: 

uE=u*(1−z /h) , (3.24)

θvE=θvE *(1−z / h)2 , (3.25)

e, por analogia, definiu-se uma escala de umidade específica dada por: 

qE=q*(1−z /h)2 . (3.26)
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Nas equações acima, h é a altura da CLE. O perfil das escalas pode ser visto na Figura 3.17.

Os  perfis  de u ' w ' , v ' w ' e w ' w ' das  21:30,  22:30,  23:30  e  0:30  HL 

normalizados por  uE podem ser  vistos  na  Figura 3.18.  Os perfis  normalizados,  durante  o 

mesmo  período,  de u ' θv ' , v ' θv ' e w ' θv ' estão  apresentados  na  Figura  3.19.  Nas 

figuras, vemos que as escalas características são relevantes para descrever os perfis na CLE.

Os perfis dos momentos estatísticos de segunda ordem envolvendo q' durante o regime 

estável encontram-se nas Figs. 3.20 e 3.21. Mais uma vez, curvas foram ajustadas utilizando 

dados que estejam entre 0 e 0.8 zi. As expressões para as curvas obtidas com seus respectivos 

coeficiente de determinação R² encontram-se na Tabela 3.3.

(a) (b)

Figura  3.16: Momentos  estatísticos  de  primeira  ordem às  21:30,  22:30,  23:30  e  0:30  HL  (período 
estável).
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Tabela  3.3:  Expressões obtidas,  com seus respectivos coeficiente de determinação  R²,  para os perfis 
normalizados das variâncias e covariâncias envolvendo flutuação da umidade específica durante o período 
estável.

q ' u ' /q*uF=φqu(z / z i)=0.1(1−z /h)−4 (R²  = 0.75)

q ' v ' /q*uF=φqv (z /zi)=−2.5(1−z /h)−2.4 (R²  = 0.82)

q ' w ' /q*w*=φq w (z /zi)=−2 (1−z /h)−2.9 (R²  = 0.71)

q ' q ' /q*
2
=φq q(z / zi)=10(1−z / h)−5 (R²  = 0.40)

q ' θv ' / q*θvF=φqθ(z / zi)=6(1−z / h)−4 (R²  = 0.67)

Figura 3.17: Escalas características de velocidade uE, temperatura potencial  θE e 
de umidade específica qE da TSCM no regime estável. 



3. Resultados 61

Figura  3.18: Perfis  verticais  de u' w' , v ' w ' e w ' w '
normalizados às 21:30, 22:30, 23:30 e 0:30 HL (período estável).

Figura  3.19: Perfis  verticais  de θv ' u ' , θv ' v' e θv ' w'
normalizados às 21:30, 22:30, 23:30 e 0:30 HL (período estável).
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Figura  3.20: Perfis  verticais  de q ' u ' , q ' v ' e q ' w '
normalizados às 21:30, 22:30, 23:30 e 0:30 HL (período estável). As 
linhas  sólidas  representam as  respectivas  curvas  ajustadas  da  Tabela 
3.3.

Figura  3.21: Perfis  verticais  de q ' q ' e q ' θv ' normalizados  às 
21:30,  22:30,  23:30  e  0:30  HL (período  estável).  As  linhas  sólidas 
representam as respectivas curvas ajustadas da Tabela 3.3.
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4. Conclusões

Um modelo LES foi utilizado para estudar o campo turbulento sobre uma superfície 

rugosa,  horizontalmente  homogênea,  usando  medidas  observacionais  da  RMSP  como 

forçantes e condições iniciais. Os modelos do tipo LES são, atualmente, as ferramentas mais 

apropriadas  para  estudar  a  dinâmica  da  CLP  sobre  superfícies  complexas,  como  regiões 

urbanas. Nos experimentos desse trabalho, buscou-se analisar as propriedades da CLP urbana, 

comparado dados do modelo com dados observacionais tomados na PM-IAG, localizada na 

Zona Oeste da RMSP. Especial atenção foi dada ao papel da umidade específica e do fluxo 

turbulento de calor latente na dinâmica da CLP modelada. A confiabilidade do modelo foi 

testada através de três experimentos numéricos documentados na literatura e reproduzidos por 

Bárbaro (2010). Nestes experimentos de validação, observou-se que o modelo LES utilizado 

neste trabalho reproduz fielmente os resultados obtidos por outros pesquisadores.

Nos  experimentos  numéricos,  os  perfis  iniciais  de  temperatura  potencial,  umidade 

específica  e  vento  foram especificados  para  coincidir  com perfis  verticais  médios  dessas 

propriedades, obtidos pela interpolação de dados de radiossondagens lançadas no MAE, na 

Zona Norte da RMSP. Os perfis médios foram obtidos para o mês de junho, de 2004 a 2010. 

A  superfície  age  como  uma  forçante  externa  no  modelo,  e  os  valores  de  temperatura  e 

umidade específica dessa forçante foram dados por médias horárias de dados amostrados na 

PM-IAG, também para o mês de junho (de 1997 a 2011 para a temperatura, e de 2009 a 2011 

para a umidade específica). O comprimento de rugosidade utilizado foi de z0 = 0.5 m.
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Para  averiguar  o  papel  do  vapor  d'água  na  dinâmica  da  CLP,  dois  experimentos 

numéricos com modelo LES foram estudados: no primeiro, todas as equações do modelo são 

resolvidas para θ, enquanto no segundo, as equações são resolvidas para θv. Na prática, isso 

significa que a umidade só interfere nos coeficientes de difusidade turbulenta no segundo 

experimento.

O efeito mais óbvio da umidade nos experimentos é que ela foi responsável por uma 

maior geração térmica de turbulência durante o dia claro. No experimento designado SECO, 

o  máximo  desenvolvimento  da  CLP  durante  o  dia  foi  de  1156  m,  enquanto  a  CLP  do 

experimento ÚMIDO chegou a 1245 m. Durante a noite, a umidade é responsável por uma 

CLE ligeiramente menor (a CLE nos dois experimentos tem altura entre 80 e 190 m).  A 

análise dos parâmetros de superfície u* e θ* mostrou que, à noite, tando a produção mecânica 

de  ECT  quanto  a  destruição  térmica  de  ECT  são  menores  no  experimento  ÚMIDO, 

mostrando que o impacto da umidade no perfil do vento médio foi relevante o suficiente para 

compensar a desestabilização do perfil de temperatura potencial virtual na CLE noturna. A 

presença  de umidade não pareceu influenciar  significativamente  a  formação do JBN, que 

atinge um máximo de 11.8 m s-1 em ambos os experimentos, em torno das 4:00 HL.

Uma estatística simples da altura da CLR durante a estação seca da RMSP em 2012 

mostrou que a CLP atinge, majoritariamente, alturas entre 1500 e 2000 m, nos dias em que se 

desenvolve uma Camada de Mistura aparente nos perfis verticais de temperatura potencial e 

umidade específica. Esse resultado é compatível com o que foi observado por Landulfo et al.  

(2010)  usando  sistema  LIDAR  de  retroespalhamento  de  aerossóis.  A  altura  da  CLP 

desenvolvida nos experimentos com modelo LES do presente trabalho ficou abaixo desse 

intervalo.  Isso pode ser justificado pelo uso de médias mensais de junho como condições 

iniciais  e  de  contorno,  uma  vez  que  a  média  engloba  dias  com diferentes  condições  de 

nebulosidade. A estatística da altura da CLR mostra que a CLR (e, portanto, a altura máxima 

da CLP) tende a ser maior em dias sem nebulosidade.

 A comparação  das  observações  dos  parâmetros  de  superfície  u*,  θ* e  q* com as 

evoluções modeladas pelo LES mostraram uma grande capacidade do modelo em determinar 
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corretamente estes parâmetros.  A principal dificuldade do modelo em determinar a evolução 

de u* está no período de transição de regime convectivo para regime estável. A evolução de θ* 

observada  em  agosto  de  2012  praticamente  coincide  com  a  evolução  determinada  pelo 

modelo LES durante o regime convectivo. Durante a noite, o modelo tende a perder energia 

na  forma  de  calor  sensível  de  forma  mais  intensa  do  que  o  observado,  o  que  indica  a 

necessidade  de  se  incorporar  a  interação  da  CLP com o  dossel  urbano  na  superfície  do 

modelo. 

A evolução de q* e de LE no modelo LES mostra um excesso de fluxo vertical de calor 

latente simulado pelo modelo em relação às observações na PM-IAG. Esse excesso de fluxo 

vertical pode ser justificado pelo aumento de umidade em superfície causado pela entrada da 

brisa marítima na RMSP que o modelo não entende como um aporte advectivo, uma vez que 

as fronteiras são cíclicas. Assim, o aumento de umidade em superfície é interpretado pelo 

modelo como um fluxo vertical intenso de calor latente proveniente da superfície. Integrando 

na CLP o fluxo de calor latente excedente que o modelo prognostica, foi possível estimar que, 

para que a brisa marítima traga um aumento de umidade específica de 0.7 g kg -1, ela teria que 

ter uma profundidade de aproximadamente 500 m.

O papel da umidade nos fluxos modelados sugere que, ao atravessar a ICU da RMSP, 

a brisa marítima se aqueça e não influencie significativamente o fluxo turbulento de calor 

sensível  na  PM-IAG.  O  aporte  de  vapor  d'água,  no  entanto,  é  suficiente  para  alterar 

consideravelmente a evolução do fluxo de calor latente.

Perfis  adimensionalizados  das  variâncias  e  covariâncias  das  flutuações  foram 

apresentadas,  tomando  como  escalas  características  os  parâmetros  deduzidos  por  Sorbjan 

(1986). Observou-se que os perfis são autossimilares e que a presença de vapor d'água não 

alterou significativamente a forma dos perfis adimensionais. 
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O conjunto  de  equações  que descrevem os  perfis  dos  momentos  estatísticos  de 2ª 

ordem envolvendo q', de acordo com os experimentos numéricos com modelo LES, é dado 

por (seção 3.3):

Para 9.4 ≤ –ζi ≤ 17.7 (Regime convectivo):

q ' u ' /q*uF=φqu(z / z i)=0.1(z / z i)
−0.58
(1−α z / zi)

−2.52

q ' v ' /q*uF=φqv (z /zi)=−0.046 (z /zi)
−0.70

(1−α z /zi)
−2.3

q ' w ' /q*w*=φq w(z /zi)=−0.54+0.27(1−z / zi)
1.6

q ' q ' /q*
2
=φqq(z / z i)=0.28(z / z i)

−0.5
(1−α z / zi)

−3.73

q ' θv ' / q*θvF=φqθ(z / zi)=0.89−0.064(1−z /z i)
−3.16
+(1−z / zi)

30

Para 3.8 ≤ ζi ≤ 4.6 (Regime estável):

q ' u ' /q*uF=φqu(z / z i)=0.1(1−z /h)−4

q ' v ' /q*uF=φqv (z /z i)=−2.5(1−z /h)−2.4

q ' w ' /q*w*=φq w (z /z i)=−2 (1−z /h)−2.9

q ' q ' /q*
2=φq q(z / zi)=10(1−z / h)−5

q ' θv ' / q*θvF=φqθ(z / zi)=6(1−z / h)−4

Existe uma enorme gama de possibilidades para os futuros estudos da CLP urbana da 

RMSP usando modelo LES. Por exemplo, o estudo feito neste trabalho poderia ser refeito 

para a estação chuvosa, e a comparação dos resultados de modelagem para os dois períodos 

poderia  ajudar  a  caracterizar  melhor  cada  uma  dessas  estações.  Contudo,  uma  grande 

dificuldade desse estudo seria o de lidar com a presença de precipitação e nebulosidade que 

não são, ainda, parametrizadas pelo modelo.

Estudar o real efeito da urbanização no regime de turbulência na RMSP seria também 

bastante interessante, ainda que bastante desafiador. Para levar em consideração os efeitos da 

composição  e  da  geometria  do  dossel  urbano,  seria  necessário  incorporar  no  código  do 



4. Conclusões 67

modelo uma sub-rotina de interação superfície-CLP. Esse algoritmo seria responsável por 

determinar os balanços de radiação e de energia na superfície urbana do modelo. Esse seria 

um  grande  passo  para  estudos  do  microclima  urbano  na  RMSP  e  demandaria  do 

desenvolvedor  desse  algoritmo  um  conhecimento  mais  avançado  sobre  o  esquema  de 

paralelização do código do modelo LES utilizado.

Outra  abordagem  que  tem  se  tornado  bastante  popular  na  modelagem  LES  de 

superfícies complexas seria acoplar o modelo LES a um modelo de mesoescala, por exemplo 

o modelo WRF (Weather Research and Forecast model). Com isso, a condição periódica de 

fronteiras  poderia  ser abandonada,  permitindo que hajam fluxos pra dentro e pra fora do 

domínio numérico do LES, de acordo com os campos modelados pelo modelo de mesoescala. 

Essa abordagem permitiria um estudo mais profundo do efeito da brisa marítima e da entrada 

de frentes frias na dinâmica da CLP.

Do ponto de vista observacional, lacunas devem ser preenchidas e vir a complementar, 

validar e explicar os resultados da modelagem LES. Dados de radiossondagens lançadas ao 

longo do dia, com maior resolução temporal e espacial, podem ser comparadas com os perfis 

verticais  modelados  pelo  LES.  Observações  sistemáticas  em  torres  micrometeorológicas 

distribuídas  pela  RMSP  podem  vir  a  determinar  melhor  as  propriedades  da  ICU  e  da 

intensidade e dinâmica da brisa marítima. Campanhas observacionais com radiossondagens 

lançadas de 3 em 3 horas no MAE e instalação de torres micrometeorológicas estão sendo 

realizadas atualmente pelo grupo de micrometeorologia do IAG-USP. 

Finalmente,  as expressões para os momentos estatísticos de 2ª  ordem obtidos pelo 

modelo  LES  precisam  ser  validados  e  comparados  com  resultados  de  outros  estudos 

numéricos.
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Apêndices

A1. Comparação de dados observacionais para os meses de junho e agosto de 2012

Segundo os  boletins  agroclimatológicos  do  INMET para  junho e  agosto (INMET, 

06/2012, 08/2012), o inverno de 2012 na RMSP foi marcado por meses extremos: enquanto 

junho bateu o recorde de precipitação para o mês desde 1961, tendo registrado 233,7 mm de 

chuva, agosto de 2012 foi o mês de agosto mais seco desde 2007, registrando apenas 0,3 mm 

de chuva no mês inteiro. A presença de nebulosidade pode ser verificada pelas evoluções 

diurnas das componentes global e difusa da radiação de onda curta (Figura A1). Em junho, 18 

dias tiveram predominância de radiação difusa durante o dia, enquanto em agosto, 25 dias 

tiveram predominância de radiação direta. Por ter sido um mês mais nebuloso e com maior 

atuação de frentes frias, o mês de junho registrou temperaturas mais baixas em superfície 

(Figura A2).

Os perfis médios interpolados de temperatura potencial e umidade específica (Figuras 

A3 e A4) mostram que o perfil médio de temperatura potencial não é muito diferente na 

atmosfera livre, mas, devido a um maior resfriamento radiativo durante à noite, agosto tem 

uma CLP mais fria às 9:00 HL. Durante o dia, contudo, o aquecimento da superfície faz com 

que  agosto  tenha  uma  CLR mais  quente  observada  às  21:00  HL.  Os  perfis  de  umidade 

específica mostram que junho de fato teve uma atmosfera mais úmida ao longo dos primeiros 

2 km de altitude, tanto às 9:00 HL como às 21:00 HL. 
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Figura A1: Evolução diurna das componentes  global (pontos pretos)  e difusa (pontos vermelhos)  da 
radiação  de  onda  curta  durante  os  meses  de  junho,  julho  e  agosto  de  2012  na  PM-IAG.  Fonte: 
LABMICRO (2012).
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Figura A2: Evolução diurna da temperatura em superfície durante os meses de junho, julho e agosto de  
2012 na PM-IAG. Fonte: LABMICRO (2012).
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Os hodógrafos do vento médio de junho e agosto (Figura A5) e o perfil vertical da 

direção do vento médio (Figura A6) mostram que agosto teve ventos de SE mais intensos em 

superfície.  Junho  teve  uma  forte  componente  de  S-SE nos  primeiros  500  m de  altitude, 

provavelmente  relacionada  a  circulações  pós-frontais.  Os  ventos  mais  intensos  com 

componentes  E-SE  em  superfície  no  mês  de  agosto  podem  ser  justificados  por  uma 

intensificação  da  brisa  marítima  neste  mês.  Durante  grande  parte  do  mês  de  agosto,  um 

(a) 9:00 HL (b) 21:00 HL

Figura A3: Perfis médios interpolados de temperatura potencial das radiossondagens lançadas no MAE 
às 12:00 GMT e 00:00 GMT, para os meses de junho/2012 (Jun), agosto/2012 (Ago) e toda a estação 
seca: junho, julho e agosto de 2012 (JJA).

(a) 9:00 HL (b) 21:00 HL

Figura A4: Perfis médios interpolados de umidade específica das radiossondagens lançadas no MAE às 
12:00 GMT e 00:00 GMT, para os meses de junho/2012 (Jun), agosto/2012 (Ago) e toda a estação seca:  
junho, julho e agosto de 2012 (JJA).
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sistema de alta pressão permaneceu no litoral paulista, configurando um bloqueio atmosférico. 

Este  bloqueio,  responsável  pelo período de seca observado,  fez  com que o continente se 

aquecesse mais.  O gradiente de temperatura entre  o litoral e o oceano, que é  mais inerte 

termicamente, foi então responsável por uma brisa marítima mais intensa em agosto, o que 

explica os valores de u* observados na Figura 3.8a. Durante o período estável,  u* observado 

em agosto foi mais intenso que o observado em junho e mais intenso que o modelado pelos 

(a) 9:00 HL (b) 21:00 HL

Figura A5: Hodógrafos dos perfis médios interpolados de vento das radiossondagens lançadas no MAE 
às 12:00 GMT e 00:00 GMT, para os meses de junho/2012 (Jun), agosto/2012 (Ago) e toda a estação 
seca: junho, julho e agosto de 2012 (JJA).

(a) 9:00 HL (b) 21:00 HL

Figura A6: Perfis médios interpolados da direção do vento das radiossondagens lançadas no MAE às 
12:00 GMT e 00:00 GMT, para os meses de junho/2012 (Jun), agosto/2012 (Ago) e toda a estação seca:  
junho, julho e agosto de 2012 (JJA).
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experimentos com modelo LES.

A2. Estatística da altura da CLR na estação seca de 2012 da RMSP

Os dados de radiossondagens lançadas às 21:00 HL no MAE permitem visualizar, em 

dias nos quais a CLP se desenvolveu ao longo do período convectivo, a altura da CLR. A 

altura dessa camada é um indicativo do máximo desenvolvimento vertical da CLP ao longo 

do dia. Entre junho e agosto de 2012, houveram 43 dias nos quais a CLR pode ser visualizada 

nos  dados  de  radiossondagem.  Os  perfis  verticais  de  temperatura  potencial  e  umidade 

específica desses dias podem ser vistos na Figura A8.

Aferindo as alturas da CLR observadas na Figura A8, uma estatística simples da altura 

da CLR durante a estação seca da RMSP em 2012 foi realizada (Figura A7). Dos 43 dias que 

apresentam CLR aparente nas radiossondagens, 7 ocorrem em junho, 18 em julho e 18 em 

agosto. Desses, 22 apresentam CLR com altura entre 1500 e 2000 m, 13 entre 2000 m e 3500 

m e 8 entre 500 e 1500 m.

Figura A7:  Estatística da altura da CLR durante os meses de junho, 
julho e agosto de 2012.
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Figura A8:  Perfis verticais das radiossondagens lançadas no MAE 
às  0:00  GMT  (21:00  HL)  de  temperatura  potencial  e  umidade 
específica.  Nos  perfis  apresentados  acima,  é  possível  observar  a 
altura da CLR.
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