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Foi desenvolvido um modelo de balanço de energia à superfície baseado no método 

de Força Restauradora. Foram propostas parametrizações e soluções computacionais 

referentes ao albedo, condições de equilíbrio termodinâmico da atmosfera e 

aprimoramento da relaxação Newtoniana do método de Força Restauradora. Foram 

realizados experimentos com sensores para a estimativa de variáveis atmosféricas e 

fluxos de energia na superfície em condições anisotrópicas, na região da Cidade do Rio 

de Janeiro. Comparados seus resultados com simulações, verificou-se que o modelo, 

com as parametrizações sugeridas, teve desempenho superior ao que vem sendo 

utilizado nos modelos de prognóstico atmosférico usuais. O erro padrão médio da 

temperatura da superfície foi reduzido de cerca de 1,5 °C para valores em torno 0,5 °C, 

no ciclo diurno, tendo como base de comparação os dados dos experimentos. 
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 A model of the surface energy balance based on the Force Restore method was 

developed. Parameterization and computational solutions were proposed for the albedo, 

thermodynamic equilibrium conditions of the atmosphere and improvement of the 

nudging of Force Restore method. Experiments were conducted with sensors to estimate 

atmospheric variables and energy flows on the surface in anisotropic conditions, in the 

region of the City of Rio de Janeiro, and compared to simulations using the model. The 

results show that the model, with the suggested parameterization, had superior 

performance to what is being used in models of usual atmospheric prognosis. The mean 

standard error of the surface temperature was reduced from about 1.5 ° C to values 

around 0.5 ° C, in the diurnal cycle, taking as basis of comparison the data of the 

experiments. 
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1 INTRODUÇÃO 

 

A camada limite atmosférica (CLA) está situada aproximadamente no primeiro 

quilômetro da atmosfera e pode se estender a poucos quilômetros em determinadas 

condições de tempo nas regiões tropicais. É a região mais influenciada pela troca de 

energia (momentum, calor sensível e calor latente) e massa com a superfície terrestre. 

Movimentos turbulentos com escalas temporais de uma hora ou menos dominam o fluxo 

nesta região e transportam propriedades da atmosfera, horizontalmente e verticalmente, 

em seu interior. As principais propriedades dos fluxos são a velocidade dos fluidos, a 

temperatura e a umidade, que atingem o maior gradiente nos primeiros 100 m, que é 

denominado camada limite superficial. Os escoamentos turbulentos nesta camada 

controlam a troca de calor, massa e quantidade de movimento na superfície e, assim, 

influenciam os padrões de toda a CLA. (KAIMAL e FINNIGAN, 1994). 

Os fluxos e os parâmetros micrometeorológicos são a base para os estudos de 

modelagem e de previsão de dispersão de poluentes. Tais atividades são cada vez mais 

importantes para harmonizar o crescimento econômico, baseado na indústria e, até 

mesmo na agropecuária, com a preservação ambiental e a saúde das populações que 

habitam a circunvizinhança dos empreendimentos. 

Cabe ressaltar também a importância da estimativa das condições de 

estabilidade atmosférica e seu prognóstico para a previsão de formação e dispersão de 

nevoeiro, assim como nos modelos de previsão de sistemas meteorológicos de 

mesoescala. Nevoeiros produzem impacto econômico pela geração de atrasos nas 

atividades portuárias, em rodovias e nas operações dos aeroportos. Além do fator 

econômico, este fenômeno também se apresenta como ameaça à segurança e pode 

causar acidentes de grandes proporções em rodovias, e é uma das preocupações à 

segurança de voo nos procedimentos de pousos e decolagens de aeronaves. 

Ainda que o estudo da CLA seja de grande importância, tendo em vista que em 

seu interior acontece a grande maioria das atividades antropogênicas e suas 

interferências com o meio ambiente, somente a cerca de quarenta anos foram iniciados 

estudos científicos sistemáticos para compreender seu comportamento.  

Este início tardio justifica-se pelo desafio em estudar e entender fluxos 

turbulentos, um dos problemas ainda não resolvidos da física clássica. No entanto, os 

contínuos avanços na tecnologia de sensores e o aumento das capacidades 

computacionais vêm sendo de grande ajuda no desenvolvimento de pesquisas para 

entender os padrões dos fluxos turbulentos (STULL, 1988; KAIMAL e FINNIGAN, 1994). 

A relevância de experimentos relacionados a fluxos e perfis da camada limite 

atmosférica, com a finalidade de definir as parametrizações e constantes empíricas que 
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melhor representem os perfis e fluxos das variáveis atmosféricas, podem ser resumidos 

na citação direta a seguir, do holandês Joost Businger, um dos pioneiros e mais 

importantes pesquisadores sobre os fluxos turbulentos na camada limite, tendo mais de 

4000 citações em seus trabalhos científicos: 

Para resolver a modelagem de fluxos, perfis e outras questões relativas 
à estrutura da camada limite superficial da atmosfera, mais e melhores 
dados experimentais são necessários. Parafraseando Dyer e Bradley 
(1982): "O enorme espalhamento de dados típicos deste tipo de 
experimento aponta para a necessidade de grande quantidade de 
medidas para que se obtenha um resultado estatisticamente 
significativo... Há evidências de que a atmosfera não segue, em média, 
as leis em todos os lugares e em todos os momentos, mesmo com um 
excelente local de teste..."Estruturas de mesoescala embutidas na 
camada limite planetária podem, em grande medida, contribuir para 
esta grande dispersão. Portanto, a próxima geração de experimentos 
de camada de superfície deve ser realizada em um ambiente onde a 
documentação adequada de toda a camada limite esteja disponível 
(BUSINGER, 1988). 

Uma forma de comparar as várias parametrizações e métodos utilizados para 

estimar os fluxos de energia seria utilizando o modelo desenvolvido por Albuquerque 

Neto (2009), doravante denominado neste trabalho por modelo JP. 

O JP é um modelo de balanço de energia à superfície, baseado no modelo 

criado por Deardorff (1978), o qual se utiliza do método de força restauradora (force 

restore) proposto, independentemente por Bhumralkar (1975) e Blackadar apud 

Deardorff (1978). 

O modelo em questão se diferencia do proposto por Deardorff (1978), 

basicamente pelo método de solução de algumas equações e pelo cálculo dos 

coeficientes de transferência de calor (Bulk) aplicados. No entanto, foram comparados 

os resultados que Deardorff obteve para os experimentos realizados por Penman e Long 

(1960) e observou-se que o modelo apresentou resultados similares aos resultados 

descritos em Deardorff (1978). Isso ocorreu tanto em amplitude quanto em sincronismo, 

bem como nos valores máximos e mínimos das temperaturas estimadas pelo modelo. 

Albuquerque Neto (2009) apresenta uma ampla revisão bibliográfica, que inclui 

artigos até 2006 e complementada neste trabalho. Essa revisão indicou que tal método 

é utilizado na maioria dos modelos de mesoescala na parte de balanço de energia à 

superfície, com adaptações relacionadas à profundidade da temperatura do solo que se 

queira utilizar. Isso é utilizado na superfície ou representando a temperatura em alguma 

profundidade próxima à superfície ou, ainda, uma temperatura de uma camada do solo, 

incluindo a superfície (Bulk). Outra variação do método encontrada na literatura diz 

respeito ao cálculo da temperatura de referência, que varia de acordo com o tipo de 

previsão que se queira, ou seja, curto ou médio prazo. 
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O método também foi simplificado por Noilhan e Planton (1989) e denominado 

Interactions between Soil, Biosphere, and Atmosphere (ISBA), para ser aplicado em 

modelos de mesoescala em regiões onde se tenha pouca informação sobre o tipo de 

solo, umidade e vegetação, e até hoje está presente como uma das opções do modelo 

Weather Research and Forecasting Model (WRF). O modelo Advanced Regional 

Prediction System (ARPS), também emprega método baseado em força restauradora 

(PLEIM e XIU, 1995). Pode-se ainda citar o modelo de mesoescala da Pennsylvania 

State University / National Center for Atmospheric Research (PSU/NCAR), conhecido 

como MM5, que também usa uma das variações do método de força restauradora 

(ZHANG e ANTHES, 1982). 

Finalmente, no WRF, pode ser encontrada uma opção para modelo de 

temperatura do solo, por balanço de energia, no qual emprega múltiplas camadas 

(DUDHIA, 1996). Essa opção pretende melhorar o método proposto por Blackadar e 

ampliado por Deardorff (1978) para utilização em solos com vegetação, visando 

situações onde são efetuadas inicializações próximas às máximas do dia e onde se 

apresentam variações bruscas entre os dias. 

Em experimentos realizados de forma controlada, nos quais são escolhidos 

dias sem fenômenos transientes, a fim de facilitar a análise dos dados coletados, 

entende-se que as limitações identificadas por Dudhia (1996) não se aplicam e, 

portanto, considera-se válida a aplicação do método de força restauradora de duas 

camadas. 

Chegou-se à conclusão de que o método de força restauradora ainda é 

amplamente utilizado nos modelos de mesoescala. Também foi considerado um 

substituto eficiente para modelos de múltiplas camadas, após testes comparativos 

realizados por Deardorff (1978), em modelos de solo com 12 camadas. 

Tendo em vista a importância da CLA para o meio ambiente, de uma maneira 

geral, e para o ser humano em particular, considerando que os fluxos turbulentos à 

superfície governam o transporte da maioria das propriedades da CLA, assim como da 

dificuldade de entendimento destes processos em microescala sem a utilização de 

métodos empíricos para validação e otimização de modelos computacionais, decidiu-se 

ter como propósito desta pesquisa otimizar a modelagem e a simulação computacional 

da variação da temperatura em superfície urbana a partir da implementação de modelos 

paramétricos para o fluxo de calor sensível e latente no Modelo baseado na força 

restauradora, considerando diferentes condições de estabilidade atmosférica. 

Com vistas a atingir este propósito são contemplados como objetivos analisar 

e modelar a variação temporal do albedo de superfície urbana, estimar parâmetros 
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micrometeorológicos para região do estudo e avaliar os resultados numéricos do modelo 

desenvolvido a partir dos dados obtidos experimentalmente. 

Como se tem acesso e pleno conhecimento do código fonte do modelo JP, é 

viável, por intermédio deste modelo computacional, substituir as parametrizações, 

coeficientes e constantes utilizadas para estimar os fluxos. Também é possível isolar 

fluxos específicos, substituindo-os por dados observados, assim como empregar dados 

de temperatura radiométrica da superfície para determinar ou comparar a eficiência dos 

métodos aplicados. 

Face ao exposto, decidiu-se por utilizar o modelo JP como base para os testes 

a serem realizados entre os fluxos modelados e os fluxos estimados experimentalmente. 

 Este trabalho tem seu desenvolvimento organizado em seis capítulos e o 

conteúdo dos cinco últimos é resumido nos parágrafos a seguir. 

No capítulo segundo, é feita uma discussão das bases teóricas da partição de 

fluxos, do uso de métodos estatísticos para estimativa de fluxos turbulentos pelos 

sensores escolhidos, assim como de vários métodos computacionais para 

parametrização e estimativa das diversas variáveis tratadas neste estudo. 

 No terceiro capítulo, é apresentada uma revisão bibliográfica que abrange 

trabalhos sobre as parametrizações e aplicações de variáveis da camada de superfície. 

O quarto capítulo tem como foco a metodologia, onde são descritos o modelo 

que será usado para testar as parametrizações, as parametrizações escolhidas para 

serem aplicadas e analisadas, os sensores a serem utilizados para estimar 

experimentalmente os fluxos radiativos e térmicos turbulentos, assim como as diversas 

variáveis meteorológicas e da superfície. Por último está apresentado o detalhamento 

do experimento. 

No penúltimo capítulo, são discutidos os resultados e explicitadas as propostas 

de parametrizações que melhor se adéquem às condições urbanas.  

O sexto capítulo é reservado à conclusão e às sugestões para trabalhos futuros. 
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2 FUNDAMENTAÇÃO TEÓRICA 

 

Neste capítulo, serão apresentadas as bases teóricas para o entendimento da 

utilização de métodos estatísticos, teoria da similaridade, funções universais de arrasto, 

transferência de calor e de umidade, assim como coeficientes de difusão turbulenta para 

representação de fluxos de energia e escalas de velocidade, temperatura e umidade na 

camada de superfície da atmosfera. 

Ainda que tais conceitos sejam amplamente disseminados em livros e artigos 

científicos, entendeu-se conveniente sintetizá-los neste trabalho, uma vez que não foi 

encontrada uma única publicação que descrevesse estas teorias de forma sequencial e 

interligada. 

 

2.1 Partição da energia na superfície e solo 

 

Após ser transmitida pela atmosfera, parte da radiação de onda curta é refletida 

pela superfície terrestre de volta para a mesma. A razão entre a parcela da radiação de 

onda curta que retorna por reflexão à atmosfera e a radiação de onda curta total 

incidente na superfície define o albedo da superfície ( sfcα ). O albedo depende 

principalmente do tipo de cobertura da superfície e do ângulo de incidência dos raios 

solares. 

Parte da radiação solar absorvida pela superfície da Terra leva ao aquecimento 

da mesma. De acordo com as Leis de Stefan-Boltzmann e de Wien, todos os 

componentes do sistema climático (litosfera, criosfera, hidrosfera e atmosfera) emitem 

energia radiante de onda longa no espectro eletromagnético (de comprimento igual ou 

maior que o infravermelho). Pode-se dizer, portanto, que parte da radiação solar 

absorvida pelo planeta deve retornar ao espaço na forma de radiação terrestre (de onda 

longa). Por esse motivo, tal radiação é também chamada de radiação termal, uma vez 

que ela é dependente da temperatura dos corpos na superfície da Terra. Por 

conseguinte, praticamente toda troca de energia entre a Terra e o espaço exterior é 

realizada por intermédio de transferência radiativa.  

Pode-se então estabelecer um saldo de radiação na superfície da Terra (
sfc

radF ) 

como resultado do balanço energético entre as radiações de ondas curtas ( OCF ) e de 

ondas longas ( OLF ): 

OLOC
sfc

rad FFF +=  (2.1) 
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O balanço radiativo entre onda curta e onda longa pode ser expresso da 

seguinte maneira: 

↑↓ −= OCOCOC FFF  e ↑↓ −= OLOLOL FFF  (2.2) 

Portanto, o balanço radiativo total à superfície torna-se: 

=sfc
radF +− ↑↓

OCOC FF ↑↓ − OLOL FF , (2.3)  

em que, as setas para baixo indicam os componentes de radiação que atingem a 

superfície, sejam emissões diretas ou difusas da energia solar ou emissões de radiação 

termal emitidas pelos componentes da atmosfera. As setas para cima indicam os fluxos 

radiativos que partem da superfície sejam reflexões de energia recebida ou energia 

termal emitida pela própria superfície.  

A radiação solar incidente ↓
OCF  é a soma da radiação solar direta e difusa. A 

radiação de onda curta refletida pela superfície ↓↑ = OCsfcOC FF α , onde sfcα  é o albedo da 

superfície. Assim pode-se, portanto, expressar a radiação de onda curta líquida como:  

↓−= OCsfcOC FF )1( α  (2.4) 

A radiação de onda longa incide sobre a superfície ↓
OLF  proveniente da 

atmosfera. A radiação de onda longa emitida pela superfície, ↑
OLF , de acordo com a Lei 

de Stefan-Boltzmann, assume uma dada emissividade ε para a superfície da Terra, 

tendo-se a seguinte equação de balanço de radiação na superfície: 

↓↓ +−−= OLsfcsfcOC
sfc

rad FTFF 4)1( εσα  (2.5) 

A principal parte da energia absorvida na superfície é utilizada para evaporar 

água, outra parte é perdida para a atmosfera como calor sensível e uma menor parte é 

transferida para as camadas do solo ou utilizada para derreter neve ou gelo. Os fluxos 

correspondentes são: o balanço de radiação 
sfc

radF , o fluxo de calor sensível ↑
CSF , o fluxo 

de calor latente ↑
CLF , o fluxo de calor no solo ↓

SSF  e o fluxo de calor para derretimento 

de neve ou gelo DF . A equação de balanço de energia é dada por: 

0=−−−− ↓↑↑
DSSCLCS

sfc
rad FFFFF . (2.6) 

A taxa de energia líquida absorvida à superfície depende das propriedades de 

seu material, das quais pode-se destacar, o calor específico de seus componentes, a 

taxa de umidade à superfície e no subsolo próximo, assim como a condutividade térmica 

de seus componentes. A equação 2.6 considera uma superfície ideal, desprezando-se 
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o termo de armazenamento ∆���, o qual depende das propriedades da superfície 

descritas anteriormente. 

O albedo, termo utilizado para definir a capacidade de uma superfície em refletir 

a radiação solar, foi reconhecido pelos pesquisadores do Programa de Medição de 

Radiação na Atmosfera, criado pelo Departamento de Energia dos Estados Unidos da 

América para melhorar o entendimento e, principalmente, a modelagem dos processos 

e propriedades que afetam a radiação atmosférica (STOKES e SCHWARTZ 1994; 

ACKERMAN e STOKES 2003), como uma das duas mais importantes propriedades 

para a especificação do campo de radiação na superfície da Terra (DEPARTMENT OF 

ENERGY, 1990), juntamente com a temperatura real irradiada pelas diferentes 

superfícies que a integram. 

A parte da energia absorvida, que proporciona variação da temperatura de 

cada corpo, depende fundamentalmente de sua capacidade térmica, que define a 

quantidade de energia necessária para que um corpo de determinada massa varie 

unitariamente sua temperatura, e de sua condutividade térmica, que determina a taxa 

de variação com que o fluxo de energia térmica percorre um corpo. Como os corpos têm 

algum nível de porosidade, nestes espaços pode estar contido ar seco, ar com várias 

concentrações de umidade, até água em seu estado líquido ou sólido. Considerando 

que a diferença da condutividade térmica do ar seco é da ordem de 23 vezes a da água, 

pode-se concluir que diferentes quantidades de umidade provocarão variação nos 

valores das duas propriedades descritas anteriormente (YOUNG e FREEDMAN, 2003). 

 

2.1.1 Método de estimativa de escoamento turbulento  

 

A turbulência é um regime de operação de um sistema dinâmico de grande 

complexidade. Segundo a visão já adquirida, tudo indica que a turbulência é um 

fenômeno determinístico e, como tal, essencialmente previsível. A questão de 

imprevisibilidade está associada a impossibilidades científicas ligadas à falta de 

capacidade de se fornecer corretamente as condições iniciais, aos métodos de solução 

das equações governantes e aos recursos computacionais disponíveis. 

No entanto, para a busca da compreensão fenomenológica dos escoamentos, 

a previsão exata da posição e da fase de uma estrutura turbilhonar não é tão 

indispensável como se imaginaria, uma vez que se possa ter uma razoável predição do 

padrão estatístico do fenômeno. Isto significa que, mesmo que não se possa reproduzir 

exatamente uma experiência realizada em laboratório, sabe-se que é factível reproduzi-

la no que se refere ao seu padrão estatístico. 
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Ficam então as ideias de que os padrões dos sistemas dinâmicos podem ser 

imprevisíveis, mesmo sendo eles regidos por equações determinísticas. De fato, não é 

possível fornecer exatamente as mesmas condições iniciais presentes nos 

experimentos. Por outro lado, o padrão estatístico dos sistemas dinâmicos independe 

destas perturbações iniciais para a maior parte das aplicações práticas. As ferramentas 

estatísticas de modelagem da turbulência são, portanto, indispensáveis na 

compreensão, interpretação e estimativa dos escoamentos turbulentos (SILVEIRA 

NETO, 2002). 

Turbulência pode ser observada pelas flutuações superpostas ao vento médio, 

que são causadas por um conjunto de turbilhões irregulares em forma, tamanho 

velocidade e energia. Estas diferenças definem o espectro da turbulência, indo desde 

turbilhões de grade proporção e energia, gerados por fluxos térmicos advindos do 

aquecimento da superfície pela radiação solar, até pequenos turbilhões causados pelo 

movimento de folhas ao impacto do vento, os quais podem ter a dimensão de milímetros 

e são dissipados em questão de segundos pelos efeitos da viscosidade molecular. 

A turbulência, em todo seu espectro, tem algumas ordens de magnitude a mais 

no transporte de propriedades comparado à difusividade molecular, sendo responsável 

pela característica da CLA em responder às forças geradas nas superfícies do planeta. 

 

2.1.2 Hipótese de Taylor 

 

Taylor (1938) sugeriu que, em situações específicas, a turbulência pode ser 

considerada “congelada” enquanto ela passa pelo sensor. 

Esta simplificação permite que se façam estimativas da turbulência variando no 

tempo, ao invés de se fazer medidas simultâneas em vários pontos separados entre si. 

Powell e Elderkin (1974) investigaram a hipótese de Taylor e concluíram que esta 

simplificação pode ser útil nos casos em que os vórtices turbulentos evoluem em uma 

escala no tempo maior que o tempo que eles levam para passar pelo sensor. 

Considerando que um turbilhão de diâmetro λ sofre advecção por um vento 

horizontal de velocidade média �, o período de tempo � para o turbilhão passar pelo 

sensor estacionário será � = λ �⁄ . 

Considerando uma variável qualquer ξ, a hipótese de Taylor estabelece que a 

turbulência está “congelada” quando 
�ξ�	 = 0. Mas a derivada total é definida por: 

�ξ�	 = �ξ�	 + 
 �ξ�� + � �ξ�� + � �ξ�� ∴ �ξ�	 = −
 �ξ�� − � �ξ�� − � �ξ�� (2.7) 
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A hipótese discutida também pode estar definida em termos do número de onda � e frequência �: � = � �⁄ , em que � = 2� λ⁄ , e � = 2� �⁄  (WYNGAARD e CLIFFORD, 

1977). 

Para atender ao requisito de uma alteração insignificante do turbilhão, Willis e 

Deardorff (1976) sugeriram que o desvio padrão do vento (��) seja menor que metade 

de sua intensidade (�), ou seja: �� < 0,5 ∗ �. 

 

2.1.3 Espectro, flutuação e média 

 

Ao se analisar as variações diárias do vento próximo à superfície, no período 

de um dia, podem ser verificados picos de intensidade em torno de um minuto, picos 

maiores entre cinco e dez minutos, entre outros períodos maiores e menores do que 

estes intervalos. Seguindo-se a hipótese de Taylor (item 2.1.2), cada uma destas 

variações está associada a diferentes tamanhos de turbilhões. Pode-se concluir, então, 

que estão sendo visualizadas assinaturas de turbilhões de diversos tamanhos, ou seja, 

está sendo observado o espectro da turbulência no local do sensor. 

Calculando-se a média da intensidade do vento em um período de tempo, 

pode-se isolar as variações de grande escala temporal das flutuações indicativas de 

turbulência para o período desejado. 

Uma vez que se tenha calculado a velocidade média (
�), para um intervalo 

qualquer, pode-se subtrair a velocidade instantânea  
!, da média, e obter a parte 

turbulenta desta grandeza, representada pela sua flutuação "#′$: 
#′ = 
 − 
� (2.8) 

A média encontrada (
�) representa a parte que varia em um período maior do 

que o intervalo selecionado.  

Turbulência é um fenômeno tridimensional. Portanto, espera-se que flutuações 

na direção & 
! podem ser acompanhadas por variações nas direções ' �! e ( �!.  

Turbulência, por definição, é um tipo de movimento, e os movimentos 

frequentemente causam variações na temperatura  *+# ,!, na umidade  -!, e nos 

campos de poluentes  .!, caso haja algum gradiente dessas variáveis no domínio 

turbulento. Assim, pode-se dividir cada uma das variáveis em partes médias e 

turbulentas. 

A seguir, são listadas algumas propriedades da média necessárias a este 

estudo. 

Sejam / e 0 duas variáveis dependentes do tempo e . uma constante, portanto: .̅ = . 
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 . ∗ /222222! = . ∗ /̅ 

3/̅ ∗ 04 = /̅ ∗ 02  

 / + 0! = /̅ + 02 

3�5�	 4 = �5̅�	  (2.9) 

As propriedades apresentadas serão aplicadas na soma e multiplicação de 

variáveis, a fim de separar o escoamento médio do escoamento turbulento. 

Tomando as propriedades tem-se que: 

 /̅! =  /̅ + 6′! =  /̅! + 6′� = /̅ + 6′�  (2.10) 

Para que o primeiro termo à esquerda seja igual ao último termo à direita é 

necessário que: 6′� = 0, o que está de acordo com a definição de valor médio, uma vez 

que a soma dos desvios positivos deve ser igual à soma dos desvios negativos. 

Tomando-se a média do produto de / e 0, tem-se: 

 / ∗ 0! =  /̅ + 6′! ∗  02 + 7′! =  /̅ ∗ 02 + 6′ ∗ 02 + /̅ ∗ 7′ + 6′ ∗ 7′! 
=  /̅ ∗ 02! +  6′ ∗ 02! +  /̅ ∗ 7′! +  6′ ∗ 7′! = /̅ ∗ 02 + 0 + 0 + 6′ ∗ 7′22222222 

= /̅ ∗ 02 + 6′ ∗ 7′2222222 (2.11) 

O produto não linear 6′ ∗ 7′2222222 não é necessariamente zero e, tanto ele, quanto 

outros produtos, tais como: 6′82222, 6′7′8222222, 6′87′82222222 não podem ser negligenciados para que se 

possa modelar a turbulência adequadamente. 

 

2.1.4 Variância e energia cinética turbulenta 

 

Uma medida estatística da dispersão de uma variável em torno da média é a 

variância (�8), definida por: �58 = 9: ∑  /< − /̅!8:=9<>? . Uma vez que 6′ = / − /̅, substituindo 

esta igualdade na equação da variância, tem-se: 

�58 = 9: ∑ 6′<8 = 6′82222:=9<>?  (2.12) 

Portanto, o quadrado da média da parte turbulenta de uma variável identifica-

se com a variância. 

O desvio padrão (�5) é definido como a raiz quadrada da variância:  

�5 =   6′82222! 9 8⁄  (2.13) 

Próximo à superfície, espera-se que a turbulência mecânica aumente com o 

aumento da velocidade média do vento. Por esta razão, a medida adimensional 

Intensidade da Turbulência (@) é comumente definida por: @ = �� ��⁄ . 
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Como apresentado no item 2.1.2, é necessário @ < 0,5 para que a hipótese de 

Taylor seja válida. 

A equação que define energia cinética (�A) é: �A = 1 2C D�8, onde D 

representa a massa. Uma vez que se está tratando de um fluido (ar atmosférico) é 

conveniente utilizar energia cinética por unidade de massa. 

Analogamente ao escoamento, a energia cinética pode ter uma porção 

associada ao vento médio (��A) e outra porção associada com a turbulência (E), ou 

seja: 
�FGH = 98  
�8 + �2 8 + �� 8! (2.14) 

E = 98 "#′8 + I′8 + J′8$ (2.15) 

Variações bruscas e curtas das flutuações provocam alterações nos valores de E, portanto, é mais representativo para a análise do comportamento do escoamento a 

utilização da energia cinética turbulenta média (*�A ou E̅), definida por: 

E̅ = 98 3#′82222 + I′82222 + J′822224 (2.16) 

Percebe-se claramente a relação entre a energia cinética turbulenta e a 

definição de variância apresentada anteriormente, o que permite concluir que esta 

propriedade estatística pode ser empregada no método de quantificação da turbulência. 

A energia cinética turbulenta é uma das grandezas mais importantes utilizadas 

para estudar os processos turbulentos da CLA. A turbulência pode ser gerada por fluxos 

térmicos e por turbilhões mecânicos. É suprimida ou consumida em condições de 

estabilidade estática e dissipada em calor pelos efeitos da viscosidade molecular. Ao 

escrever a equação de balanço para TKE, pode-se equilibrar as condições de produção 

contra os termos de perda para determinar se a CLA vai se tornar mais turbulenta ou 

menos turbulenta no tempo. 

A seguir são apresentados os termos que representam os processos físicos 

participantes da equação de balanço de energia cinética turbulenta, considerando um 

sistema de coordenadas alinhado com o vento médio, assumindo homogeneidade 

horizontal, condições de equilíbrio dinâmico e desprezando processos de subsidência: 

�K̅�	 = LM�N "J′,′O2222222$ − #′J′22222 �P��� − �"Q′K22222$�� − 9R �"Q′S′222222$�� − T (2.17) 

@             @@                  @@@            @�             �           �@ 

Termo @ representa a *�A armazenada ou a tendência da *�A. O termo de 

advecção foi suprimido, tendo em vista a condição de homogeneidade horizontal; 

Termo @@ é produção ou consumo de flutuabilidade, dependendo do sentido do 

fluxo de calor sensível "J′,′O2222222$, sendo U a aceleração da gravidade e ,O a temperatura 

potencial virtual; 
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Termo @@@ representa a produção de fluxo de momentum (convecção forçada), 

associada ao cisalhamento do escoamento; 

Termo @� representa a convergência ou divergência do fluxo turbulento em 

relação ao local de medição, e pode atuar como produção ou consumo de *�A; 

Termo � descreve como a *�A é redistribuída pelas perturbações nos campos 

de pressão (V). É frequentemente associado flutuabilidade ou ondas de gravidade; e 

Termo �@ representa a dissipação viscosa da *�A, ou seja, a conversão da 

energia em calor. 

Cabe lembrar que a *�A é dissipativa e, portanto o termo �@ existirá sempre 

que a *�A seja diferente de zero. Portanto, para que a CLA seja turbulenta, é necessário 

que exista um processo físico gerando turbulência continuamente. 

 

2.1.5 Covariância e fluxos turbulentos 

 

Covariância é uma propriedade estatística que indica o grau de relacionamento 

comum entre duas variáveis, sendo definida por: 

.+I /, 0! ≡ 9: ∑  /< − /̅! ∗  0< − 02!:=9<>?  (2.18) 

Efetuando-se substituição análoga àquela realizada para a variância no item 

2.1.3, tem-se: 

.+I /, 0! ≡ 9: ∑ 6′< ∗ 7′< = 6′ ∗ 7′2222222:=9<>?  (2.19) 

Portanto, o produto não linear de turbulência descrito no item 2.1.3 identifica-

se com a covariância. 

Para exemplificar essa afirmação, tome-se a variável / como sendo a 

temperatura do ar (*) e a variável 0 como a velocidade vertical (J). Em um dia de céu 

claro, na CLA, sobre o continente, espera-se que o ar quente ascenda (*′ e J′ positivos) 

e o ar frio desça (*′ e J′ negativos). Como consequência, a média do produto de *′ ∗ J′ 
será positiva, indicando que * e J variam juntos. 

Pode-se definir fluxo como sendo a transferência de uma quantidade por uma 

área no tempo. Nos estudos de CLA, fluxos de massa, calor sensível, umidade, 

quantidade de movimento e poluentes são relevantes. No entanto, raramente se 

consegue medir calor ou momentum, sendo mais comum a utilização de sensores 

capazes de estimar temperatura e velocidade do vento. 

Em função do exposto, é conveniente que os fluxos em questão sejam 

redefinidos para a sua forma cinemática, dividindo-os pela densidade (ρ) e, no caso do 

fluxo de calor sensível, dividindo também pelo calor específico a pressão constante (cp). 
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O fluxo cinemático pode ser utilizado porque a CLA normalmente é tão pouco 

espessa que as alterações no valor da densidade do ar podem ser desprezadas. Em 

uma atmosfera padrão, a densidade terá uma variação de 10 % entre o nível do mar e 

1000 m de altitude. 

Os fluxos podem agora ser expressos em unidades possíveis de estimativa 

direta pelos sensores, tais como: velocidade do vento; temperatura do ar; umidade 

específica e razão de massa. 

Analogamente ao escoamento, os diversos fluxos podem ter uma porção 

associada ao fluxo médio e outra porção associada com a turbulência. 

O escoamento vertical médio na CLA é, em geral, próximo a zero (�� ≅ 0). 

Como consequência, os fluxos verticais advectivos são desprezíveis comparados aos 

fluxos verticais turbulentos, mas o mesmo não se pode dizer dos fluxos horizontais, uma 

vez que o vento médio raramente se aproxima de zero. 

Tendo em vista a característica de aleatoriedade no movimento dos turbilhões, 

os pequenos valores dos fluxos turbulentos instantâneos tendem a se cancelar, o que 

dificulta a estimativa destes fluxos. Portanto, a estimativa dos mesmos é feita pela média 

do produto das flutuações, nada mais sendo do que a covariância de duas variáveis. 

Abaixo seguem exemplos da representação de fluxos turbulentos: 

Fluxo cinemático turbulento vertical de calor sensível: J ′,′22222 (2.20) 

Fluxo cinemático turbulento vertical de umidade: J ′-′22222 (2.21) 

Fluxo cinemático turbulento vertical de momentum:  #′J ′22222 (2.22) 

 

2.2 Modelos paramétricos de fluxos de energia na in terface atmosfera-superfície 

 

Sem a troca de energia que acontece na base da CLA, não haveria camada 

limite, uma vez que a maioria dos fluxos é gerada a partir da radiação solar, cuja maior 

parte da troca acontece com a superfície terrestre e com a transpiração da vegetação. 

A maioria dos modelos de parametrização de fluxos não considera a condução 

de calor por efeito molecular, por este ter uma intensidade muito inferior ao fluxo 

turbulento. No entanto, não há como transferir, por fluxo turbulento, a energia da 

superfície continental ou oceânica para a atmosfera. 

O início deste processo, com velocidade do vento igual a zero, se dá por 

condução molecular, e, portanto, ela não pode ser desconsiderada. 

Após esta energia ser transferida para as moléculas de ar adjacentes à 

superfície, aí sim processos turbulentos serão responsáveis pela maior parte da 

condução das energias caloríficas, momentum, umidade e massas em suspensão. 
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A Figura 1 exemplifica a dinâmica que acontece na interface 

atmosfera/superfície. 

 

Figura 1 - Fluxo turbulento efetivo 

 
 

Fonte: adaptado de STULL, 1988 
 

A camada onde o processo molecular domina o fluxo de energia é chamada de 

micro camada. Nesta fina camada, o fluxo de calor pode ser descrito por: 

�Y = −νM �Z�� (2.23) 

Em que �Y é o fluxo de calor e νM difusividade térmica molecular, da ordem de 2 ∗ 10=[D8\=9 para o ar. Para um fluxo de calor cinemático típico de 0,2 �D\=9, seria 

necessário um gradiente de 1 ∗ 10]�D=9. Isto corresponde a uma diferença de 

temperatura de 10^ para uma micro camada de 1 DD de espessura, o que é 

comumente constatado ao se comparar a temperatura do ar a 1 metro com a 

temperatura do asfalto em dias ensolarados. 

Para simplificar as equações que representam a camada limite próxima à 

superfície, convencionou-se chamar de fluxo turbulento efetivo, que seria a soma dos 

fluxos molecular e turbulento.  

Considerando que o fluxo efetivo varia pouco de sua intensidade nos primeiros 

metros da CLA, os fluxos estimados por instrumentos a dois metros da superfície 

proveem boa aproximação do fluxo turbulento efetivo na superfície. 

O balanço de energia radiativa (��) é particionado em fluxo de calor sensível 

(�Y), fluxo de calor latente (�G) e fluxo de calor para o solo (�_). 

Considerando o fluxo cinemático (fluxo dividido por `aS), pode-se descrever 

como já discutido no item 2.1.5, que: 

�Y =  J ′ ∗ , ′22222222!� (2.24) 
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�G =  bO/aS!.  J ′ ∗ -′22222222!� (2.25) 

em que bO representa o calor latente de evaporação. 

 

2.2.1 Estimativa de fluxos por método de transferên cia (Bulk) 

 

O método de transferência Bulk tem sido usado por vários modelos para a 

estimativa de fluxos de energia na superfície (BELJAARS e HOLTSLAG, 1991; 

BRUTSAERT, 1999; DEARDORFF, 1978; NOILHAN e PLANTON, 1989; ZHANG et al., 

2002). Por isto, a seguir, é descrita a base teórica da formulação dos coeficientes de 

transferência Bulk. 

É assumido que o fluxo vertical eξ de uma variável ξ é governado pela diferença 

de ξ através da interface, ou seja: 

eξ = 
Z ξ	fSf − ξgh�K!, 

em que 
Z representa a velocidade de transporte através da interface e ξ	fSf e ξgh�K 

são os valores imediatamente acima e abaixo da interface. 

A velocidade de transporte é usualmente parametrizada como função de uma 

medida de turbulência apropriada ao tipo de interface: 


Z = ai ∗ �, (2.26) 

em que � é a velocidade média do vento horizontal na altitude j acima da superfície e ai o coeficiente de transferência Bulk. 

Pode-se então representar os fluxos de superfície de momentum, calor sensível 

e calor latente, utilizando-se o método de transferência Bulk da seguinte forma: 

 #′J ′22222!� = −ai. � 
	fSf − 
gh�K!. Considerando que a base = superfície, tem-se 

que: 
gh�K = 0, portanto,  #′J ′22222!� = −ai . �. 
 (2.27) 

 I ′J ′22222!� = −ai. �. � (2.28) 

 J ′θ′22222!� = −aY . �.  θ − θ_! (2.29) 

 J ′-′22222!� = −aG . �.  - − -_! (2.30) 

Os subscritos "s" correspondem a valores no ar próximos a superfície (2 m) e 

"G" no topo da superfície. 

Inicialmente, foram propostos valores fixos para ai, obtidos por experimento, 

considerando a altura em que a velocidade do vento foi obtida e o tipo de superfície 

(ANTHES e KEYSER, 1979; DEARDORFF, 1968; GARRATT, 1977; GADD e KEERS, 

1970; VERMA,  et al., 1986). 
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A proposição de que ai seja constante vem da aplicação do teorema de 

Buckingham Π, que resultou em dois parâmetros Π adimensionais, descritos na forma 

funcional a seguir, considerando um fluido viscoso e incompressível: 
klRmn�n = �9 3Rm�o 4, (2.31) 

em que ei é a força de arrasto, ` a densidade, � a velocidade do fluido, p8 a área e q a 

viscosidade. 

Do termo à esquerda da eq. (2.31), obtém-se o coeficiente de arrasto ai que 

vem a ser a razão da tensão (
kl�n) pela energia cinética do fluido, representada por rn`�8, 

portanto, ai = klrnstnun. 
Uma vez que o número de Reynolds (vE) pode ser representado por, vE = Rm�o , 

pode-se afirmar que o coeficiente de arrasto é uma função do número de Reynolds: ai = � vE!. 

Experimentos demonstraram que os valores de ai, em função de vE, se tornam 

fixos para altos vE, ou seja, deixam de depender de vE neste intervalo e passam a 

depender da rugosidade da parede. Ainda é possível depreender que o aumento da 

turbulência da corrente faz com que a transição dos valores de ai de declinante para 

constante aconteça a partir de menores valores de vE (FOX e MCDONALD, 1998), 

conforme pode ser observado no Gráfico 1. 

Gráfico 1 - Relação de dependência entre coeficient e de arrasto, número de 
Reynolds e comprimento de rugosidade 

 
Nota: Neste gráfico, o coeficiente de arrasto é denominado fator de atrito e o comprimento de 
rugosidade é denominado rugosidade relativa. Fonte: Moody (1944). 
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Tendo em vista que, em geral, o escoamento do fluxo de ar atmosférico próximo 

à superfície se dá com altos vE, de forma turbulenta e sobre uma parede rugosa, pode-

se aplicar as propriedades explicitadas no parágrafo anterior aos coeficientes de 

transferência Bulk. 

Vale ressaltar que os valores de ai são afetados pelos arrastos de difusão 

molecular na interface ar-superfície, pela forma dos obstáculos situados na interface ar-

superfície e pelas ondas de gravidade, enquanto que os coeficientes de transferência 

de calor sensível e calor latente (aY e aG) são afetados apenas pelos arrastos de difusão 

molecular na interface ar-superfície. Portanto, os valores de aY e aG diferem de ai e são 

considerados idênticos entre si por vários autores. (STULL, 1988; JACOBSON, 2005), 

ainda que Park et al. (2009) questione esta igualdade. 

 

2.2.2 Estimativa de fluxos utilizando teoria K 

 

A aplicação dos coeficientes de difusão turbulenta (�) parte do princípio de que 

há uma analogia entre o processo de difusão molecular e a difusão turbulenta, 

garantindo à difusão turbulenta uma proporcionalidade entre o fluxo vertical turbulento 

(e) e o gradiente vertical de uma variável de estado (w) (ex.: temperatura, vapor d'água 

ou CO2). A diferença é que o processo turbulento tem a capacidade de mistura muito 

maior que o processo molecular (TAGESSON, 2012). Que pode ser descrito como: 

e = � �x�� (2.32) 

Tomando-se como exemplo o fluxo cinemático de momentum, usando 

coeficiente de difusão turbulenta (K), o qual receberá os índices m, H e E para, 

respectivamente, coeficientes de difusão turbulenta de momentum, calor sensível e 

calor latente, sendo: 

 #′J ′22222!� = −�H �y���̅ (2.33) 

em diferenças finitas poderia ser representado com: 

 #′J ′22222!� = −�H �y���̅ ≅ −�H y�zn=y�zr�n=�r  (2.34) 

O coeficiente de difusão turbulenta da teoria K pode ser comparado ao 

coeficiente de transferência do método Bulk. Utilizando a eq. (2.27), tem-se que: 

 #′J ′22222!� = −ai� #2�n − #2�r! = �H y�zn=y�zr�n=�r ,  

donde: �H ≈ ai� j8 − j9! (2.35) 

Raciocínio análogo é válido para os fluxos de calor sensível e calor latente. 
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2.2.3 Aplicação da teoria da similaridade para esti mativa de perfil de vento em 
atmosfera neutra 

 

Segundo Jacobson (2005), para situações caracterizadas por forte gradiente 

de vento acima da superfície, o método de transferência Bulk não é adequado, devendo 

ser substituído ou adaptado às parametrizações da teoria da similaridade de Monin-

Obukhov. 

O gradiente do perfil vertical do vento é função da tensão de cisalhamento, que 

é uma força perpendicular ao escoamento do fluido paralelo à parede, causada pela 

fricção do fluido com componentes rugosos da mesma. 

Usando análise dimensional e teorema de Bukingham Π, encontrou-se a 

seguinte relação: 

�y∗
�P��� = .+|\}6|}E, (2.36) 

a qual em experimentos foi identificada como 
9~, sendo � a constante 

adimensional de Von Karman. 

A eq. (2.36) integrada entre j? e j determina a lei logarítmica. No entanto, em 

casos de alta rugosidade deverá ser subtraído da altura j o deslocamento do plano zero 

(p), com a finalidade de ajustar a altura em que efetivamente se iniciou o perfil 

logarítmico. 

O gradiente vertical do vento, para uma atmosfera neutra pode, então, ser 

representado pela seguinte função logarítmica: 

#2� − #2�� = y∗~ �| 3�=��� 4, (2.37) 

em que #2 é o vento médio, #∗, em D\=9, é a velocidade de fricção e jf, em D, é o 

comprimento de rugosidade. 

Considerando que jf é a altura acima da superfície onde a velocidade do vento 

é reduzida a zero, ou seja #2�� = 0, pode-se reescrever a eq. (2.37) como: 

#2� = y∗~ �| 3�=��� 4 (2.38) 

A velocidade de fricção é uma escala de velocidade, dependente da tensão de 

cisalhamento, e pode ser calculada por: 

#∗ = ��#′J ′22222� (2.39) 
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2.2.4 Parâmetros para identificação do tipo de estr atificação da atmosfera 

 

A equação (2.36) precisa ser universalizada para aplicação também para uma 

atmosfera em equilíbrio termodinâmico instável e estável. Mas antes, é necessário 

estabelecer parâmetros que caracterizem a condição de estabilidade da atmosfera. 

Serão descritos dois métodos que permitem identificar as condições de 

estabilidade da camada de superfície, quais sejam: número de Richardson (v�) e 

comprimento de Obukhov (b). 

O número de Richardson para fluxo  v��! vem a ser a razão das taxas de 

energia térmica por energia mecânica, sendo representado por: 

v�� = − 3���4Q ′M′222222
y′Q ′222222����z  . (2.40) 

Quando a energia cinética for produzida por empuxo (numerador positivo), as 

condições são instáveis, e quando a energia cinética for consumida por empuxo 

(numerador negativo), as condições são estáveis, portanto: v�� < 0 Instabilidade estática e dinâmica 

v�� = 0 Condição neutra 

0 < v�� < 1 Estabilidade estática e instabilidade dinâmica 

Richardson propôs v�� > 1 como valor crítico, uma vez que nessa condição as 

taxas de consumo de TKE por empuxo equilibram ou superam taxas de produção 

mecânica. Em valores inferiores a v�� crítico, a estabilidade estática não será 

suficientemente forte para impedir a geração de turbulência por forçantes mecânicas. 

Também é possível estimar v� por intermédio de perfis verticais de temperatura 

e intensidade do vento. Desta forma, tem-se o número de Richardson gradiente  v�L! e 

o número de Richardson Bulk  v��!: 

v�L = LZ� ∙ �M��� 3�y���4=8
, (2.41) 

v�� = LZ� ∙ ΔM� Δy!n  j8−j9! , (2.42) 

em que *H a temperatura média entre as alturas j8Ej9. 

Uma vez que a tensão de cisalhamento tem seus maiores valores próximos à 

parede e que as forças de flutuação aumentam com a altura, Obukhov estabeleceu um 

comprimento proporcional à altura em que a produção de turbulência por forças 

mecânicas se iguala à perda de turbulência por forças de flutuação, que pode ser 

estimado por: 

b = − y∗�~��∙ �s��
 , (2.43) 
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em que � é o fluxo de calor sensível e .S o calor específico do ar a pressão constante. 

De forma semelhante ao número de Richardson, o comprimento de Obukhov pode ser 

usado para estimar a estabilidade, conforme valores a seguir: −10[ < b < 0 Condição instável b < −10[+# b > 10[ Condição neutra 0 < b < 10[ Condição estável 

Monin e Obukhov (1954) utilizaram análise dimensional, seguindo o teorema 

de Buckingham Π, para criar um parâmetro adimensional chamado parâmetro 

estabilidade  �!, com a finalidade de ajustar o perfil logarítmico do vento para condições 

de instabilidade e estabilidade (FOKEN, 2006), que é representado por: 

� = �=�� , (2.44) 

em que j é a altura a partir da superfície onde se quer conhecer a condição de 

estabilidade e p a altura em que se inicia o perfil logarítmico. 

De acordo com Arya (2001), � pode ser convertido para v�L ou v��, dependendo 

da condição de estratificação, conforme discriminado a seguir: � = v� V6�6 v� < 0        (2.45) 

� = �<9=[�<  V6�6 0 ≤ v� ≤ 0,2 = v�� ,      (2.46) 

em que v�� é o valor do número de Richardson (gradiente ou Bulk) a partir do qual os 

fluxos, em condições de estabilidade, podem ser considerados não turbulentos. 

 

2.2.5 Aplicação da teoria da similaridade para esti mativa de perfil de vento e de 
temperatura de forma universalizada 

 

Uma vez desenvolvidos parâmetros para identificar e estimar as condições de 

estratificação da atmosfera, passou-se a utilizar nas equações de perfil as chamadas 

funções universais de estabilidade, Φ�, Φ� e Φ�, respectivamente para momentum, 

calor sensível e latente. Tais funções são dependentes de �, que vem da relação entre 

os PI grupos obtidos com análise dimensional (eq. 2.47, 2.48 e 2.49), os quais 

apresentaram valores constantes para uma atmosfera neutra, conforme eq. (2.36). No 

entanto, a forma da função entre estes parâmetros não é estabelecida teoricamente, 

precisando ser obtida por intermédio de experimentos em campo (HÖGSTRÖM, 1996). 

Φ� = =~�y∗
�P���  (2.47) 

Φ� = =~�M∗
�M��� (2.48) 

Φ� = =~��∗
��2�� (2.49) 
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Nas equações acima as variáveis ,∗ e -∗ são escalas de temperatura potencial 

e umidade, analogamente a #∗, e podem ser calculadas como a seguir: 

,∗ = =Q�M�222222222y∗          (2.50) 

-∗ = =Q���222222222y∗          (2.51) 

Vários experimentos foram realizados, chegando a diferentes resultados 

(BUSINGER et al., 1971; CARL, TARBELL, PANOFSKY, 1973; DYER, 1974; DYER e 

BRADLEY, 1982; FOKEN e SKEIB, 1983; FRENZEN e VOGEL, 1992; 

HÖGSTRÖM,1988; KADER e YAGLOM, 1990). Porém as parametrizações 

apresentadas a seguir foram obtidas da revisão feita por Högström (1996). 

Considerando � = 0,4, tem-se, respectivamente para as condições de 

instabilidade, neutralidade e estabilidade: 

Φ� = ¡ 1 − ¢��!=9 ]  ⁄11 + £��  (2.52) 

ΦY = ¡0,95 1 − ¢Y�!=9 8  ⁄0,951 + £Y�  (2.53) 

em que ¢� = 19,£� = 5,3 , ¢Y = 11,6 e £Y = 8,0 . 

É assumido para Φ� a mesma parametrização de Φ�, uma vez que existem 

poucos estudos com resultados para as funções universais de vapor d'água. A função 

universal para fluxo de calor sensível (ΦY) é largamente utilizada para fluxo de calor 

latente e de outros gases (FOKEN, 2008). 

A equação (2.38) pode agora ser reescrita incorporando as funções universais: 

#2� = y∗~ �| ¨3�=��� 4 − ©Φ�ª �!« (2.54) 

Seguindo Jacobson (2005),Ψ� e ΨY, que são as formas integradas das 

funções universais no intervalo entre j¬ e j?, podem ser encontradas, respectivamente, 

para as condições de instabilidade, neutralidade e estabilidade: 

Ψ� = �| 31 − ¢� ­®� 49 ]⁄ − 1
31 − ¢� ­®� 49 ]⁄ + 1 − �| 31 − ¢� ­�� 49 ]⁄ − 1

31 − ¢� ­�� 49 ]⁄ + 1 + 2}6|=9 ¯1 − ¢� (¬b °9 ]⁄
 

−2}6|=9 31 − ¢� ­�� 49 ]⁄
 (2.55) 

Ψ� = �| ­®­� (2.56) 

Ψ� = �| ­®­� + ±²�  (¬ − (?! (2.57) 
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ΨY = 0,95�| 39=³�´®µ 4r n⁄ =9
39=³�´®µ 4r n⁄ ¶9 − �| 39=³�´�µ 4r n⁄ =9

39=³�´�µ 4r n⁄ ¶9 (2.58) 

ΨY = 0,95�| ­®­� (2.59) 

ΨY = �| ­®­� + ±��  (¬ − (?! (2.60) 

Pode-se então representar a eq. 2.54 da seguinte forma: 

#2� = y∗~ �| ¨3�=��� 4 −Ψ�« (2.61) 

Integrando-se a eq. (2.47), entre j? e j¬, considerando #�� = 0, resolvendo para 

#∗, tem-se: 

#∗ = ~yz®© ·²uzzz®z�
 (2.62) 

De forma similar ao perfil de vento (eq.2.61), o perfil logarítmico da temperatura 

pode ser escrito como: 

,̅� − ,̅��� = M∗~ ¸�| ¯�=���� ° −ΨY¹, (2.63) 

em que, j?� é comprimento de rugosidade para temperatura. Nesta altura, é assumido 

que a temperatura teria aproximadamente o mesmo valor que na superfície. Tal 

suposição não é verdadeira, tendo em vista que existe um enorme gradiente de 

temperatura próximo à superfície. Uma vez que não há uma parametrização típica 

disponível, neste caso, Foken (2008) assumiu que o valor de j?�equivale a 10 % de j?. 

De forma análoga ao que foi descrito para se chegar à eq. (2.62), tem-se para ,∗: 
,∗ = ~ M�z®=M�z�� !

© ·�uzzz®z��
        (2.64) 

 

2.2.6 Aplicação da teoria da similaridade em conjun to com coeficientes de 
difusão turbulenta 

 

Na camada de superfície assume-se que o fluxo é aproximadamente constante 

e que a concentração da variável de estado muda com a altura, donde se pode concluir 

que � também estará variando com a altura (eq.2.32). 

Tomando-se as eq. (2.22), (2.32) e (2.39), combinadas ao PI grupo descrito na 

eq. (2.35) e a eq. (2.36), pode-se demonstrar as seguintes igualdades para o fluxo de 

momentum e�: 

e� = #′J ′22222 = #∗8 = �� �y��� = �� y∗~ �=�! = ai� #2� − #2�?!, 

donde o coeficiente de difusão turbulenta de momentum pode ser estimado por: �� = � j − p!#∗  (2.65) 
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Ao se incluir a função universal para que �� possa ser utilizado para diferentes 

condições de estratificação da atmosfera, tem-se: 

�� �! = ~ �=�!y∗
Φ²  (2.66) 

Pode-se, então, estimar o fluxo para uma certa altura por: 

e� = �� �y��� = ~ �=�!y∗
Φ²

�y��� . (2.67) 

Este método pode ser usado analogamente para o fluxo de calor sensível  eY!, 

observando-se que o fluxo é definido como positivo para cima e negativo para baixo: 

�Y �! = ~ �=�!y∗
Φ�  , (2.68) 

bem como: 

eY = −�Y �M��� = − ~ �=�!y∗
Φ�

�M��� . (2.69) 
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3 REVISÃO BIBLIOGRÁFICA 

 

A revisão bibliográfica abrange trabalhos sobre as parametrizações e 

aplicações de variáveis da camada de superfície, ou seja, vento, temperatura, umidade, 

fluxos radiativos e térmicos turbulentos, comprimento de rugosidade, albedo e 

condutividade térmica. 

Foram utilizadas as referências bibliográficas constantes na opção de modelos 

físicos para a camada de superfície do modelo WRF como ponto de partida para a 

seleção de bibliografia relevante. Isso foi feito porque os desenvolvedores do WRF 

procuram disponibilizar opções de modelos de camada de superfície componentes de 

vários modelos em uso pelos centros de previsão numérica. 

No entanto, a revisão não está limitada às referências disponibilizadas nas 

opções do WRF. 

Assim, as bibliografias que estão diretamente relacionadas a determinados 

modelos, ainda que não sejam de uso exclusivo dos mesmos, foram agrupadas em 

subitens. 

 

3.1 Parametrizações da camada de superfície do mode lo MM5 

 

Beljaars (1995) propõe a inclusão da escala de velocidade de convecção livre 

na formulação da estimativa do vento horizontal médio no método Bulk, para que o 

coeficiente de transferência (calor, umidade ou momentum) possa ser usado para 

condições de convecção livre (U e V=0) em superfícies pouco ou muito rugosas. Foram 

feitas comparações com os resultados encontrados por Sykes, Henn e Lewellen (1993), 

que utilizaram Large Eddy Simulation (LES) e com os dados do experimento realizado 

por Stull (1994). Os resultados demonstraram a eficiência do método, podendo ser 

tratado como um caso especial da condição de convecção forçada, com a vantagem de 

ter uma formulação mais simples do que o método de LES, sendo aplicada a uma ampla 

faixa de comprimentos de rugosidades. 

Paulson (1970) concluiu que as parametrizações propostas 

independentemente por Businger e Dyer, em 1965, e publicadas por Businger (1988) 

são aquelas que melhor se ajustam aos dados do experimento realizados em Kerang, 

Austrália (SWINBANK, 1964), para a obtenção dos gradientes verticais adimensionais 

de vento e de temperatura, assim como para a estimativa de fluxos térmicos. Por outro 

lado, Paulson (1970) recomenda que, em função das incertezas encontradas para a 

determinação da constante de melhor ajuste para as equações, sejam realizadas 
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medidas simultâneas de fluxos térmicos e perfis de temperatura e vento em diferentes 

localidades, para verificar possíveis efeitos de camadas limites diversas. 

Webb (1970) analisou dados de vários experimentos com perfis de 

temperatura, umidade e vento com sensores instalados em mastros, de forma discreta, 

variando de 0,4 m até 32 m, com diferentes arranjos em cada experimento, com tomadas 

das medidas variando de 5 min até 30 min. Ele concluiu que o perfil logarítmico destas 

variáveis se manteve até um número de Richardson próximo a 0,2. O valor de 

Richardson crítico encontrado por este autor se aproxima bastante do valor estabelecido 

nas teorias de estabilidade (0,25). Webb (1970) procurou analisar resultados dos perfis 

de forma independente das medidas dos sensores de fluxo, para que eventuais falhas 

e dificuldades de um método não influenciassem nas conclusões advindas do outro. 

Também foram bastante consistentes as igualdades encontradas entre os coeficientes 

de difusão de calor e umidade. 

O modelo proposto por Zhang e Anthes (1982) utiliza o balanço de energia à 

superfície para estimativa dos fluxos e parametriza o período noturno usando a teoria 

K, sendo o valor de K determinado pelo número de Richardson local, identificando 

estados de estabilidade, neutralidade e instabilidade. Para o regime de convecção livre, 

sob intenso aquecimento solar, é assumido que a transferência convectiva vertical de 

calor, momentum e umidade, não é determinada pelos gradientes locais, mas pela 

estrutura total da camada de mistura com o fluxo de calor da camada de superfície. 

Assim, as trocas verticais são consideradas entre a camada mais baixa com cada nível 

da camada de mistura, diferentemente da troca entre camadas adjacentes, conforme 

considerado na teoria K. 

 

3.2 Parametrizações da camada de superfície do mode lo MM5 revisado 

 

Jiménez et al. (2012) realizaram uma revisão da formulação da camada de 

superfície do modelo WRF (SKAMAROCK et al., 2008), com a intenção de melhorar 

suas parametrizações, em particular o esquema de camada de superfície baseado nas 

parametrizações do modelo MM5. 

A formulação usada até então baseava as constantes empíricas no 

experimento realizado no estado do Kansas, EUA, durante o verão de 1968 (BUSINGER 

et al., 1971; HAUGEN, KAIMAL, BRADLEY, 1971), o qual cobria uma gama limitada da 

estabilidade atmosférica. Jiménez et al. (2012), com o intuito de avaliar de forma 

acurada o completo espectro das condições de estabilidade da atmosfera pela teoria da 

similaridade de Monin-Obukhov, substituíram as funções de similaridades pelas 

propostas por Fairall et al. (1996), que estende a cobertura das parametrizações para 
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maiores condições de instabilidade. Assim, as funções puderam ser usadas desde 

condições neutras até condições de convecção livre. Para cobrir as condições de 

atmosfera estável, foram utilizadas as funções de Cheng e Brutsaert (2005), que vão 

desde as condições de neutralidade até condições de grande estabilidade. 

A formulação revisada produz transições mais abruptas do que a formulação 

antiga no período próximo ao pôr do sol. O esquema antigo tende a mostrar um período 

de condição neutra antes que as condições de estabilidades sejam atingidas. O 

esquema proposto não sofre desta limitação e apresenta uma transição mais rápida, o 

que está mais de acordo com dados observados. Tal abordagem revisada também 

produz impacto sob condições estáveis. A formulação antiga atinge limites para a 

velocidade de fricção e a função de correção de estabilidade durante grande parte das 

condições estáveis. Esta limitação foi evitada, na formulação proposta, com a melhora 

da integração das funções de similaridade e da redução do limite mínimo para a 

velocidade de fricção. 

A formulação proposta leva à melhora geral nas estimativas das variáveis 

meteorológicas típicas da camada de superfície, especialmente para a temperatura do 

ar a 2 m. 

 

3.3 Parametrizações da camada de superfície do mode lo ETA 

 

Chen, Janjic e Mitchell (1997) testaram diferentes parametrizações da camada 

superficial no esquema de superfície terrestre do modelo de mesoescala ETA do 

National Centers for Enviroment Prediction (NCEP). O objetivo do estudo era entender 

o impacto de diferentes parametrizações e formulações de comprimento de rugosidade 

nas simulações de fluxos térmicos e temperaturas da superfície. Foram testadas três 

parametrizações: 1) um esquema baseado no comprimento de Obukhov (PAULSON, 

1970), aqui denominado Paulson; 2) outro esquema baseado no comprimento de 

Obukhov, mas derivado do fechamento de segunda ordem de Mellor-Yamada 

(LOBOCKI, 1993), aqui denominado Mellor-Yamada, o qual era utilizado no modelo ETA 

até o estudo de Chen, Janjic e Mitchell (1997); 3) e um esquema baseado no número 

de Richardson Bulk, que foi desenvolvido por Louis (1979) e modificado por Mahrt 

(1987), aqui denominado Louis. Cada parametrização foi testada com uma razão fixa 

entre o comprimento de rugosidade para momentum (j?H) e comprimento de rugosidade 

para calor sensível (j?Z). As três parametrizações apresentaram valores similares nas 

simulações em comparação com dados observados. Foi então escolhido o esquema de 

Paulson para testar a sensibilidade entre uma razão fixa entre j?H e j?Z(j?H j?Z = 10⁄ ) 

e uma razão de j?H e j?Z dependente do número de Reynolds desenvolvida por 
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Zilitinkevich (1995). Os testes de sensitividade sugeriram que o tipo de equação 

proposto por este autor para o cálculo da razão j?H j?Z⁄  é capaz de melhorar as 

simulações de fluxo de calor sensível e temperatura da superfície. Além disso, testes de 

longa duração com o modelo ETA indicaram que com esta formulação houve redução 

na tendência (bias) do modelo na previsão de precipitações. Segundo Chen, Janjic e 

Mitchell (1997), em função dos resultados obtidos, o esquema de Paulson e a 

formulação de Zilitinkevich foram incorporados ao modelo ETA. 

 

3.4 Solução analítica para funções de similaridade propostas por Pleim 

 

Pleim (2006) propõe uma solução analítica para a estimativa dos fluxos de 

energia térmica, usando equações baseadas na teoria da similaridade de Monin-

Obukhov. Tendo em vista a dificuldade de estabelecer um comprimento de rugosidade 

térmico (j?º), necessário para a estimativa da escala de temperatura à superfície (,∗), 
tal autor propõe a substituição de j?º por uma formulação contendo a resistência da 

camada limite quasi-laminar (vg) e a resistência aerodinâmica (vh). Conceitualmente, vh é responsável pela difusão turbulenta, enquanto vg seria responsável pela difusão 

molecular ao longo de uma fina camada limite quasi-laminar adjacente à superfície. 

A fim de evitar métodos iterativos para a determinação do parâmetro de 

estabilidade, foi utilizado o número de Richardson Bulk para este propósito, uma vez 

que este utiliza o gradiente linear de temperatura nas fronteiras da camada arbitrada. 

Normalmente, esta camada fica entre a altura de referência e o comprimento de 

rugosidade (j?). Neste caso, Pleim (2006) propõe que a temperatura potencial da 

superfície seja utilizada em substituição à temperatura potencial de j?. 

A solução de Pleim (2006) foi testada contra parametrizações mais sofisticadas 

que empregam métodos iterativos com resultados satisfatórios. 

O método desenvolvido por este autor está entre as opções de camada de 

superfície tanto para o modelo MM5 quanto para o modelo WRF e se provou robusto 

após uso intensivo. 

 

3.5 Parametrização para os coeficientes de dispersã o propostas por Ulke 

 

Ulke (2000) propõe uma parametrização para os coeficientes de difusão 

turbulenta (�) para uma camada limite estável, neutra até levemente instável, tendo em 

vista as limitações da teoria K para uma camada limite instável totalmente desenvolvida. 

As parametrizações propostas demonstraram, por intermédio de dados experimentais, 

uma transição suave entre as condições da camada limite a que esta parametrização 
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se aplica. A proposição consiste na derivação e aplicação de perfis de velocidade do 

vento e difusividade turbulenta para os vários regimes da CLA em uma formulação 

contínua. As trocas verticais turbulentas são representadas por um perfil não local que 

inclui cisalhamento e turbulência induzida por flutuabilidade. Em comparação com 

dados observados de concentração de poluentes, os resultados com emprego de 

coeficientes de dispersão turbulenta de momentum demonstraram menor grau de 

dispersão e sem tendência (bias), enquanto o uso de coeficientes de dispersão 

turbulenta por calor sensível apresentou maior grau de dispersão e tendência a 

superestimar valores. Ulke (2000) ainda fez um trabalho intensivo de comparação do 

comportamento de suas parametrizações com diversos modelos consagrados, 

encontrando valores coerentes. 

Ainda que o trabalho de Ulke (2000) tenha sido dirigido para a dispersão de 

poluentes, ele foi aqui considerado tendo em vista que as parametrizações de 

coeficientes de dispersão podem ser aplicadas a vários propósitos. 

  



29 
 

 
 

4 METODOLOGIA 

 

Uma vez que no presente trabalho se propõe desenvolver o modelo baseado 

no balanço dos fluxos de energia para estimativa da temperatura de superfícies urbanas 

e compará-lo a observações obtidas em experimentos de campo, a metodologia foi 

estruturada em duas partes. 

Na primeira delas são selecionadas as parametrizações para serem aplicadas 

e analisadas junto às equações de balanço radiativo, dos fluxos térmicos turbulentos e 

da equação governante do modelo. 

A segunda parte é composta da descrição do experimento e do delineamento 

dos sensores a serem utilizados para estimar experimentalmente os fluxos radiativos e 

térmicos turbulentos, assim como as diversas variáveis meteorológicas e da superfície. 

O balanço de energia do modelo (eq. 4.1) é coerente com a fundamentação 

teórica apresentada anteriormente, porém explicita o termo G, que é o fluxo de calor no 

solo, conforme a seguir: 

» = sgQ + gsgggLg ELHTR ⋅−−⋅⋅−⋅ 4σεε       (4.1) 

em que sgQ  representa o fluxo de ondas curtas absorvido, gε  representa a emissividade 

da superfície e LR  o fluxo de ondas longas emitido pela atmosfera, )( 4
gg T⋅⋅σε  

representa o fluxo radiativo de ondas longas emitido pela superfície, sgH representa o 

fluxo de calor sensível e gEL ⋅  representa o fluxo de calor latente, sendo L  o calor 

latente de evaporação e gE  a razão de evaporação na superfície.  

A descrição completa do modelo e o método de solução numérica adotado são 

apresentados no Apêndice A. 

Os testes de sensibilidade realizados no modelo JP, constantes do Apêndice 

A, indicam que alterações no albedo provocam modificações significativas no balanço 

de energia radiativa. Portanto, esta será uma das variáveis a serem avaliadas. 

Os testes de sensibilidade realizados no modelo JP também indicaram que 

alterações na temperatura de referência, ajuste paramétrico que permite que este 

modelo de duas camadas possa ter desempenho comparável a modelos de múltiplas 

camadas para o subsolo, conforme discutido anteriormente, também têm significância 

nas estimativas do modelo. Portanto, a parametrização da temperatura de referência 

também será investigada. 

O modelo JP original considerava apenas a atmosfera neutra. Então, serão 

incluídas as equações para as condições de instabilidade e estabilidade termodinâmica 

da atmosfera. 
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4.1 Parametrizações dos fluxos a serem aplicados ao  modelo JP revisado 

 

O modelo foi dividido em três partes para a análise e escolha das 

parametrizações, quais sejam: i) a parte de balanço radiativo de ondas curtas e ondas 

longas; ii) a parte de fluxos de calor sensível e calor latente; e iii) a equação governante 

do modelo, que tem a relaxação Newtoniana ou método “Força Restauradora” como um 

dos seus termos. 

 

4.1.1 Balanço Radiativo 

 

A seguir, são apresentadas a equação de balanço de energia radiativa usada 

no modelo e as principais equações que serão modificadas para a sua otimização. 

A radiação de ondas curtas absorvida pela superfície foi tratada por Deardorff 

(1978), de forma bastante simplificada, não explicitando a transmissividade da 

atmosfera ( sτ ), ângulo solar zenital (ζ ) e outros fatores considerados neste trabalho, 

necessários à estimativa do fluxo de ondas curtas para qualquer dia do ano, em uma 

determinada localização geográfica. Para tal, serão utilizadas as equações descritas em 

Zhang e Anthes (1982). 

)sec()(cos ζτζ ss SQ =         (4.2) 

)1( gssg QQ α−=         (4.3) 

em que sQ  representa a radiação solar global, S a radiação solar no topo da atmosfera, 

gα representa o albedo da superfície e ζ  é resolvido por: 

sAsensensen coscoscos ⋅⋅+⋅= δϕδϕζ      (4.4) 

em queϕ  representa a latitude do local, δ , em graus, representa a declinação solar e 

sA  o ângulo solar relativo à hora local. 

São comparados três métodos de cálculo do albedo para verificar a 

significância da variação do albedo na estimativa do balanço radiativo de ondas curtas, 

quais sejam: 

- uma superfície no domínio (dia Juliano, hora do dia) para determinação de gα  

ajustada pelas variações encontradas no ciclo diurno, as quais são estimadas pela razão 

entre dois piranômetros (um direcionado para cima e outro direcionado para a 

superfície) instalados na estação meteorológica. O ajuste da curva resultou na superfície 

representada pela função descrita a seguir: 
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� ¼, ½! = V00 + V01 ∗ ¼ + V02 ∗ ½ + V03 ∗ ¼8 + V04 ∗ ¼½ + V05 ∗ ½8 + V06 ∗ ¼¾ + V07 ∗ ¼8½ + V08 ∗ ¼½8 + V09 ∗ ½¾ + V10 ∗ ¼] + V11 ∗ ¼¾½ + V12 ∗ ¼8½8 + V13 ∗ ¼½¾ + V14 ∗ ½] + V15 ∗ ¼[ +  V16 ∗ ¼]½ + V17 ∗ ¼¾½8 + V18 ∗ ¼8½¾ + V19 ∗ ¼½] + V20 ∗ ½[  (4.5) 

em que ¼ e ½ corespondem, respectivamente, ao dia juliano e à hora. 

A seguir são relacionados os coeficientes com seus respectivos intervalos de 

confiança para 95%: 

p00 = 3,182 (1,188; 5,176) 

p01 = 0,2501(0,2066; 0,2935) 

p02 = -2,512 (-3,222; -1,802) 

p03 = -0,002531(-0,00315; -0,001912) 

p04 = -0,03165 (-0,03721; -0,02608) 

p05 = 0,3648 (0,2472; 0,4824) 

p06 = 1,288e-05 (8,173e-06; 1,759e-05) 

p07 = 0,000214 (0,0001781; 0,00025) 

p08 = 0,00166 (0,00114; 0,002181) 

p09 = -0,017(-0,02685; -0,007157) 

p10 = -2,238e-08 (-4,04e-08; -4,35e-09) 

p11 = -1,053e-06 (-1,195e-06; -9,099e-07) 

p12 = -4,157e-07 (-2,058e-06; 1,227e-06) 

p13 = -8,936e-05 (-0,0001142; -6,457e-05) 

p14 = 0,0001032 (-0,0003061; 0,0005126) 

p15 = 5,955e-12 (-2,164e-11; 3,355e-11) 

p16 = 1,171e-09 (9,201e-10; 1,421e-09) 

p17 = 1,77e-08 (1,52e-08; 2,021e-08) 

p18 = -1,923e-07 (-2,289e-07; -1,557e-07) 

p19 = 2,969e-06 (2,497e-06; 3,44e-06) 

p20 = 6,37e-06 (-3,514e-07; 1,309e-05) 

A seguir, no Gráfico 2, a representação das observações de albedo utilizadas 

e a superfície ajustada pelas variações do ciclo diurno, em que o eixo vertical representa 

as variações do albedo, o eixo das ordenadas representa as horas do dia e o eixo das 

abcissas os dias do experimento 
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Gráfico 2 - Superfície ajustada pelas variações enc ontradas no ciclo diurno (abril 

a junho de 2015) 

 
Fonte: o autor 

- uma função para determinação de gα , ajustada por Yang (2006; 2008), usando 

como referência o albedo de radiação direta obtido a 60º do ângulo solar zenital. Esta 

função foi baseada em observações de estações do programa de medição de radiação 

atmosférica, situadas nas grandes planícies do sudoeste americano e em ilhas (Manus 

e Nauru) na região tropical do oceano Pacífico. A função desenvolvida por Yang (2006) 

está representada a seguir:  

À�Áζ Â
À� Ã?Ä! = 1.773 − 2753 cos 3ζ 4 + 3.053.+\¾ 3ζ 4 − 1.367.+\¾ ζ !; e (4.6) 

- um valor médio, entre os albedos de uma hora antes a uma hora depois da 

posição de maior ângulo solar, obtido por intermédio dos piranômetros instalados na 

estação meteorológica. 

Tendo vista a inexistência de pirgeômetros, o fluxo de ondas longas será 

analisado pela diferença entre o balanço de ondas curtas e o balanço radiativo total. 

 

4.1.2 Fluxos de calor sensível e calor latente  

 

O fluxo de calor sensível é dado por: 

Hpasg QcH ⋅⋅= ρ ,        (4.7) 

em que aρ representa a densidade do ar, pc  o calor específico à pressão constante e 

HQ o fluxo cinemático conforme demonstrado na fundamentação teórica (eq. 2.24 e 

2.29). 
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Analogamente, o fluxo cinemático de calor latente é dado por �G, conforme 

demonstrado na fundamentação teórica (eq. 2.25 e 2.30). 

As várias parametrizações desenvolvidas estão focadas em HQ  e �G, seja no 

método Bulk ou pela teoria K, os quais estão podem ser inter-relacionados. 

Para as parametrizações, são aplicadas as formulações usando método Bulk 

para os coeficientes de transferência de calor (aG,Y) propostas por Jiménez et al. (2012), 

suportadas pelos estudos de Fairall et al. (1996) e Cheng e Brutsaert (2005). 

Em complemento à formulação de aG,Yproposta por Jiménez et al. (2012), é 

somado ao vento médio, na altitude referência, o termo proposto por Beljaars (1995),  £J∗!À, o qual é composto da escala de velocidade de convecção livre (J∗) e de 

constantes empíricas: £ que tem valor próximo a um e o expoente α, ao qual foi atribuído 

o valor 2, mas que o próprio autor questiona se a interpolação quadrática, usada por 

ele, levaria a um valor ótimo. Este termo tem por finalidade impedir que o fluxo tenha 

valor zero em caso de convecção livre. 

Tendo em vista a sensibilidade de aG,Y a jf foram incorporadas as equações 

propostas por Zilitinkevich (1995), relativas ao comprimento de rugosidade mecânico e 

a um comprimento e rugosidade determinado por um processo convectivo (utilizado por 

Chen, Janjic e Mitchell (1997) em análises do modelo ETA), à formulação de aG,Y, que 

vem sendo analisada.  

As formulações relativas as parametrizações descritas acima estão 

descriminadas no Apêndice B. 

 

4.1.3 Equação governante do modelo 

 

A equação governante do modelo (eq. 4.8), descrita a seguir, é baseada em 

dois termos para a estimativa da variação temporal da temperatura da superfície. 

1

2

1

1
)(

τρ
rg

ss

g TTc

dc

Gc

t

T −
−=

∂
∂

       (4.8) 

em que gT  é a temperatura da superfície que, assim como todas as outras temperaturas 

apresentadas nas fórmulas a seguir, está expressa em graus Kelvin  a não ser quando 

explicitado ao contrário, G  é a soma dos fluxos no solo, rT  é a principal componente 

do termo de restauração da equação, que dá nome ao método, representando a 

temperatura do subsolo profundo.  
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A capacidade térmica por área do solo é representada pela expressão 

1dcss ⋅⋅ρ , onde sρ , em 3−⋅cmg , é a densidade do solo e sc , em 11 −− ⋅⋅ Kgcal , é o 

calor específico do solo. 

Além disso, 1d  é proporcional à profundidade alcançada pela onda de variação 

de temperatura diária, sendo resolvida pela equação: 

2/1
11 )( τsKd = , onde sK , em 12 −⋅ scm , é a difusividade térmica do solo, 

resultante da razão da condutividade térmica, em 111 −−− ⋅⋅⋅ Kscmcal , pelo calor 

específico volumétrico do solo, o qual resulta do produto do calor específico pela 

densidade, e 1τ , em segundos, correspondendo ao período de um dia. 

As unidades não foram transformadas para o Sistema Internacional de 

Unidades, para se manterem de acordo com as parametrizações e coeficientes de 

ajuste adimensionais da versão original do modelo. 

O primeiro termo do lado direito da equação procura reproduzir as variações 

de energia para e do subsolo, utilizando-se do saldo de energia para o solo da equação 

de balanço (eq. 4.8) e dos termos relativos a propriedades do subsolo (densidade, 

condutividade térmica, calor específico e umidade).  

O segundo termo à direita da igualdade representa a relaxação da variação da 

temperatura com relação à temperatura de referência.  

São testadas temperaturas do ar do dia anterior, de diversas formas (médias, 

mínima, máxima), como temperatura de referência, assim como outras funções 

matemáticas para verificar qual o melhor ajuste de relaxação para representar a 

variação da temperatura da superfície em comparação com os valores observados. 

 

4.1.4 Síntese das parametrizações a serem aplicadas  

 

A seguir, é apresentado um quadro síntese com as parametrizações incluídas. 

Quadro 1 - Síntese das parametrizações aplicadas 

Formulação Parâmetro Aplicação 
Ajuste de curva da variação 
empírica do albedo 

Albedo Balanço radiativo de 
ondas curtas 

Jimenez et al. (2012) Coeficiente de 
transferência (Bulk) 

Fluxos de calor sensível e 
latente 

Beljaars (1995) Vento médio na altitude 
de referência 

Fluxos de calor sensível e 
latente 

Zilitinkevich (1995) Comprimento de 
rugosidade 

Fluxos de calor sensível e 
latente 

Parametrizações 
experimentadas (autor) 

Temperatura de 
referência 

Termo de relaxação 

Fonte: o autor 
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4.2 Descrição e metodologia do experimento 

 

O experimento foi realizado dentro da área patrimonial da Thynssen Krupp CSA 

(Companhia Siderúrgica do Atlântico), doravante denominada TKCSA. 

Foram utilizados sensores para estimar os fluxos radiativos, direção e 

intensidade do vento nos três eixos, umidade relativa, pressão atmosférica, temperatura 

da superfície e do ar em altura específica (2 m), além do albedo. 

Nos itens a seguir, estão detalhadas as informações para execução do 

experimento, tais como período de realização, premissas para a aceitação dos dados, 

tipo de superfície utilizada, localização e tipos dos sensores. Por último, é apresentado 

um quadro síntese com os parâmetros meteorológicos, o sensor usado para a obtenção 

dos dados e o método de estimativa do valor de cada parâmetro estimado. 

 

4.2.1 Período do experimento 

 

O experimento foi realizado entre os meses de abril a junho de 2015, quando 

foram extraídos onze dias com condições que atenderam às premissas descritas a 

seguir.  

 

4.2.2 Premissas para a validação dos dados 

 

Levando-se em conta o propósito de investigar os padrões das variáveis 

micrometeorológicas para superfície específica e considerando que não foi possível, no 

experimento, utilizar áreas homogêneas de grandes dimensões, os efeitos de advecção 

horizontal precisaram ser identificados para que fosse possível excluir os dias de 

experimentos em que os mesmos viessem a interferir nos resultados. 

A inexistência de sensores que permitissem a obtenção de dados de perfil 

vertical ou horizontal inviabilizou a análise pelo número de Peclet, o qual permite inferir 

a razão entre advecção e a difusão. Por intermédio desta razão, poder-se-ia concluir 

que números de Peclet com valores baixos indicariam pouca influência da advecção nos 

processos observados. Pelos mesmos motivos tampouco foi possível executar uma 

análise de escala dos termos (local, de advecção e de difusão) da equação da 

continuidade, sem o uso de muitas aproximações, o que traria imprecisão à análise. Em 

face destas considerações, optou-se por executar uma comparação entre a variação da 

temperatura da superfície e a temperatura do ar a 2 metros. Tendo em vista que a 

temperatura do ar estará mais sujeita aos efeitos da advecção do que a temperatura da 

superfície, foi verificada a alteração do padrão de variação entre as duas grandezas e 
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as variações da intensidade e direção do vento para identificar a interferência da 

advecção no experimento. 

Para atender as condições definidas como “permanência”, foi utilizada a 

metodologia proposta por Vickers e Mahrt (1997), em que à velocidade do vento é 

aplicada a seguinte formulação: 

ÈyÉ=yÊy È < 0,5         4.9 

em que #< representa velocidade do vento no início do período de observação inicial, #Ë 

representa o vento ao final do período de observação e #2 a média do vento nesse 

intervalo. 

Para limitar as medidas às condições de escoamento turbulento, foram 

rejeitados períodos em que a velocidade de fricção estiver abaixo de 0,1 m/s (LUND, 

2007) 

A fim de garantir a melhor estimativa dos fluxos radiativos no modelo utilizado, 

somente foram considerados dias com período de insolação superior a 90 %. 

 

4.2.3 Localização dos sensores 

 

Foram selecionadas duas áreas para a colocação dos sensores. A primeira na 

parte da frente da área da TKCSA, 100 m a norte dos prédios administrativos da 

empresa, compostos de dois pavimentos, 200 m a sul de uma comunidade de baixa 

renda e a mais de 300 m a leste e a oeste de qualquer edificação, em um terreno plano, 

descampado, com solo exposto, próxima aos limites patrimoniais da TKCAS (22,899° 

S; 43,733° O), conforme a Figura 2. 
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Figura 2 - Área frontal da TKCSA 

 
Fonte: Google earth 

A outra área selecionada está situada em campo aberto, com vegetação 

rasteira nos fundos da área patrimonial, próxima ao litoral, conforme marcado na Figura 

3. 

Figura 3 - Área dos fundos da TKCSA 

 
Fonte: Google earth 

Apenas a primeira área foi utilizada para os experimentos em função de 

indisponibilidade de alguns sensores. 
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4.2.4 Estação de micrometeorologia com covariância de turbilhões (EMM) 

 

Esta estação é composta dos seguintes sensores e equipamentos de apoio: 

− Anemômetro 3D integrado a barômetro e termômetro; 

− Sensor de radiação líquida de ondas curtas e longas; 

− Sensores de radiação solar global; 

− Sensor de temperatura infravermelho; 

− Coletor de dados; 

− Gerador solar 70w e bateria 12vdc/84ah; e 

− Tripé de aço galvanizado de 3m, com braço superior para sensores. 

A estação de micro meteorologia foi responsável por adquirir dados das 

seguintes variáveis: 

− fluxo radiativo líquido por intermédio de radiômetro de termopilhas; 

− albedo por intermédio de dois piranômetros colocados de forma oposta, 

captando a radiação de ondas curtas global e a refletida pela superfície; 

− velocidade e direção do vento nos três eixos por intermédio do anemômetro 

sônico; 

− temperatura radiométrica da superfície por intermédio de radiômetro 

infravermelho; 

As medidas da estação foram feitas a 2 m da superfície. A escolha desta altura se 

deve aos seguintes fatores: 

− a aplicação dos coeficientes de transferência de calor e umidade no método 

Bulk somente é válida próxima à parede conforme discutido no item 2.2.1; 

− Stull (1988) indica que os fluxos turbulentos medidos à altura de 2 m 

proveem uma boa aproximação do fluxo efetivo à superfície, conforme 

discutido no item 2.2; 

− em experimentos realizados por Teichrieb et al. (2013) e Acevedo et al. 

(2014), com equipamentos semelhantes utilizaram alturas próxima a esta 

(2 m e 2,5 m) e encontraram valores de energia cinética turbulenta muito 

próximos para medidas a 5 m e 10 m, nos mesmos sítios; 
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4.2.5 Síntese dos parâmetros meteorológicos estimad os experimentalmente 

 

Quadro 2 - Síntese dos parâmetros meteorológicos 
Parâmetro Método de aquisição Sensor 

fluxo radiativo líquido 
Variação de temperatura 
em termo pilhas; valores 
médios a cada 30 m 

Kipp&Zonen NRLITE2 

albedo Razão de piranômetros; 
valores médios a cada 1 m Kipp&Zonen CMP3 

temperatura radiométrica 
da superfície 

Termo pilhas, com filtro de 
germânio e termistor de 
referência; valores médios 
a cada 1 m 

Apogee S-111 

velocidade e direção do 
vento nos três eixos - 2 m 

Anemometria sônica; 
aquisição dos dados 1/20 s 
com valores médios a 
cada 30 m 

Campbell CSAT3 

energia cinética 
turbulenta a 2 m 

Obtida da flutuação de 
velocidade; aquisição dos 
dados 1/20 s com valores 
médios a cada 30 m 

Campbell CSAT3 

taxa de dissipação 
turbulenta 

Obtida da velocidade e 
escala de comprimento; 
aquisição dos dados 1/20 s 
com valores médios a 
cada 30 m 

Campbell CSAT3 

velocidade de fricção 

Derivada de flutuação de 
velocidade; aquisição dos 
dados 1/20 s com valores 
médios a cada 30 m 

Campbell CSAT3 

 Fonte: o autor 
 

4.2.6 Correção de Temperatura Radiométrica 

 

Para a obtenção de temperatura da superfície, foi utilizado o radiômetro na 

banda do infravermelho termal (modelo Apogee S-111), ao invés de um termômetro de 

contato, pela facilidade de manter uma medição confiável ao ar livre, em uma superfície 

porosa e desnivelada, por um período longo. No entanto, a temperatura radiométrica 

precisa ser corrigida em função da emissividade da superfície. 

O solo exposto, não totalmente homogêneo e com variação de umidade, não 

tem uma emissividade constante e a estimativa precisa de seu valor estava além das 

possibilidades deste estudo. 

Entretanto, a literatura sugere que o valor de emissividade do solo exposto seco 

varia entre 0,92 e 0,97, dependendo de sua composição, para um comprimento de onda 

próximo a 9,5 μm. (SOBRINO, 2009). 
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Foi realizado um teste de sensibilidade para esse intervalo de variação da 

emissividade, considerando as faixas de variação da temperatura da superfície e do ar 

encontradas no experimento, a fim de se conhecer a ordem de magnitude do erro. 

Seguindo as informações do manual do sensor e a lei de Stefan-Boltzmann, chegou-se 

a seguinte formulação: 

*_� = �ZÌÍ= 9=Î!ZÏÍÎÍ
        (4.10) 

em que, ε representa a emissividade, *_� a temperatura da superfície corrigida, *_ a 

temperatura radiométrica da superfície, *h a temperatura do ar, que é utilizada como 

temperatura de background. Essa equação assume uma banda infinita do espectro-

eletromagnético e uma emissividade constante para todos os comprimentos de onda. 

No entanto, o radiômetro utilizado é sensível às ondas com comprimento entre 8 e 14 

µm e a emissividade varia com o comprimento de onda. Porém, esta violação pode ser 

considerada desprezível, tendo em vista que a maioria dos objetos na superfície da terra 

emitem nessa banda do espectro-eletromagnético e a emissividade tem pequena 

variação nesta faixa. 

O teste registrou que a diferença de *_ − *_� , para o pior caso, varia entre 0,8 

e 0,2°C no período noturno, quando as duas temperaturas se aproximam, e entre 0,3 e 

-0,2°C para os horários de maior intensidade de fluxo de energia (08 às 16 horas). Para 

o melhor caso, a variação fica entre 0,3 e 0,06°C no período noturno e entre 0,12 e -

0,03°C no período de 08 às 16 horas. 

Em face dos resultados do teste de sensibilidade e das incertezas quanto ao 

valor exato da emissividade, optou-se por não corrigir a temperatura radiométrica. 

 

4.2.7 Aplicação dos dados experimentais 

 

Os dados coletados que passaram nos critérios de validação foram arquivados 

para análise e validação. 

A validação dos dados de fluxo é feita pela análise de fechamento do fluxo 

radiativo com os fluxos particionados. 

O conjunto de fluxos validados e a condição de estabilidade da atmosfera 

servem de base de comparação para as parametrizações testadas e otimizadas. 

A partir dos experimentos, as temperaturas das superfícies urbanas obtidas são 

utilizadas para avaliação do modelo JP revisado.  
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5 RESULTADOS E DISCUSSÃO 

 

5.1 Condições sinóticas para os dias de avaliação d os resultados 

 

No período do experimento, foram selecionados onze dias que atenderam às 

premissas definidas no item 4.2.2, quais sejam: influência mínima da advecção; 

permanência do vento horizontal; velocidade de fricção acima de 0,1 m/s e período de 

insolação superior a 90 %. Estes dias foram divididos em dois conjuntos, um para 

ajustes das parametrizações e outro para a validação das mesmas. 

Os dias que vão de 04 a 09/06 de 2015 foram usados para o ajuste das 

parametrizações. As condições meteorológicas para a região da cidade do Rio de 

Janeiro para cada um destes dias, neste período, de acordo com a análise sinótica do 

Centro de Previsão de Tempo e Estudos Climáticos do Instituto Nacional de Pesquisas 

Espaciais (CPTEC-INPE), apresentaram condições sinóticas semelhantes. Uma 

descrição resumida das análises sinóticas indicou a influência da Alta Subtropical do 

Atlântico Sul, que permaneceu em todos os dias com o seu centro entre 40oW e 20oW 

e pressão em torno de 1024 hPa. Também não foi observada nenhuma frente ao norte 

do litoral de Santa Catarina. 

Os dias 24/04, 03/05, 09/05, 24/05 e 27/05 de 2015 foram usados como datas 

de validação das parametrizações ajustadas. Os quatro primeiros apresentaram 

condições sinóticas semelhantes aos dias selecionados para ajuste, de acordo com a 

análise sinótica do CPTEC-INPE. Apenas em 27/05 ocorreu uma frente estacionária que 

atuava entre o sudeste de Santa Catarina e noroeste do Rio Grande do Sul, com a Alta 

Subtropical do Atlântico Sul com pressão de 1020 hPa, situada mais a oeste do que nos 

outros dias (25oS/10oW). 

As análises sinóticas em questão podem ser consultadas na íntegra em: 

http://www.cptec.inpe.br/~rupload/arquivo/analise_diamêsano .pdf 

 

5.2 Regime de vento 

 

A composição total dos ventos para os dias do experimento revela um padrão 

bem definido com prevalência para a direção nordeste (Figura 4). Também são 

percebidos ventos na direção sudoeste no período da tarde e início da noite. Verificou-

se ventos de pouca intensidade, com a máxima de 5,7 m/s e uma média de 1,78 m/s. 
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Figura 4 – Rosa dos ventos dos dias selecionados pa ra o experimento 

 

Fonte: o autor 

 

5.3 Análise de advecção e permanência 

 

Ao analisar a relação entre a temperatura do ar e a temperatura da superfície, 

ficou evidenciado um padrão em todos os dias usados no experimento, apesar do vento 

a 2 m ter apresentado variação de intensidade no período, com as máximas entre 5 e 2 

m/s. 

Para exemplificar, a seguir são apresentados gráficos de intensidade do vento 

horizontal e da relação das temperaturas dos dias 05/06 e 07/06, que tiveram variações 

de intensidade do vento distintas. No dia 07/06, a velocidade máxima chegou a 4 m/s, 

com a média de 2 m/s, enquanto que, no dia 05/06, a velocidade máxima foi de 2,5 m/s 

e a média de 0,9 m/s. Ainda pode ser observado no Gráfico 3 que até as 11 horas a 

velocidade do vento manteve-se abaixo de 1 m/s, no dia 05/06, enquanto que no mesmo 

período do dia 07/06 a velocidade ficou todo o tempo acima de 2 m/s, a exceção do 

breve período entre 7 h e 30 m e 8 h e 30 m. O Gráfico 4 apresenta a relação das 

temperaturas da superfície e do ar a 2 m, para os mesmos dias. Nota-se que apesar da 

diferença do padrão de variação do vento entre estes dias, a relação da variação das 

duas temperaturas manteve padrões semelhantes, como em todos os 11 dias 

selecionados. 

Pode-se inferir pela semelhança das relações da variação entre as 

temperaturas da superfície e do ar a 2 m, em dias com intensidade do vento diferentes, 

que o transporte de energia não foi significante para os propósitos do experimento. 
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Gráfico 3 - Velocidade do vento nos dias 05 e 07/06 /2015 

 
Fonte: o autor 

Gráfico 4 - Relação da variação das temperaturas da  superfície e do ar nos dias 
05 e 07/06/2015 

 
Fonte: o autor 

Para o critério de permanência aplicado à intensidade do vento, proposta por 

Vickers e Mahrt (1997), descrito no item 4.2.2, foi utilizado o intervalo de trinta minutos. 

Considerando este período de tempo, foram encontradas no máximo duas violações por 

dia, em um total de 24 intervalos, e uma média de uma violação por dia, para os onze 

dias utilizados no experimento. Portanto, foi considerado que os onze dias atenderam 

ao critério estabelecido. 

 

5.4 Comprimento de rugosidade 

 

Tendo em vista a inexistência de informações de perfil vertical de vento para a 

estimativa do comprimento de rugosidade (z0), foi utilizado um valor derivado das 
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tabelas de Davenport et al. (2000), que os estabelece em terrenos heterogêneos para 

superfícies urbanas e campos com construções esparsas. 

As características da área do experimento encaixam-se entre as classes 3 

(z0=0,03 m) e 4 (z0=0,1 m) definidas em Danvenport et al. (2000), as quais são descritas 

a seguir: campo nivelado com vegetação rasteira, contendo obstáculos isolados com 

separações de pelo menos 50 vezes suas alturas, como por exemplo áreas de 

aeroportos (classe 3); e campo moderadamente aberto com obstáculos ocasionais, 

distando entre si pelo menos 20 vezes suas alturas (classe 4). 

O valor utilizado foi 0,05 m, porém foram feitas simulações também com valor 

de 0,03 m e 0,1 m, e as diferenças nas temperaturas da superfície modeladas ficaram 

na ordem de 10-1 oC. 

Portanto, conclui-se que a variação do comprimento de rugosidade dentro do 

intervalo descrito não seria significante para os resultados da estimativa da temperatura. 

O resultado é coerente com o teste de sensibilidade realizado por Albuquerque 

Neto (2009), apresentado no item 3.5.2 do Apêndice A.  

 

5.5 Balanço do fluxo radiativo parametrizado 

 

A radiação de ondas curtas parametrizadas e o balanço radiativo foram 

comparados com os fluxos estimados pelos sensores da EMS. 

Para análise da eficiência das parametrizações, foi feita uma normalização 

entre os fluxos estimados pelos sensores e os fluxos modelados. 

Ao se comparar as três parametrizações do albedo, conforme descrito no item 

4.1.1, verificou-se que a aplicação do albedo variável no ciclo diurno solar não trouxe 

qualquer ganho ao modelo, uma vez que a diferença entre eles para a energia estimada 

e o erro padrão médio da temperatura da superfície é, respectivamente, de 0,1% e 

0,004°C. Pode-se inclusive dizer que os valores do albedo médio fixo apresentaram um 

ganho de 0,006 % e 0,167 %, respectivamente, com relação à parametrização de Yang 

(2006) e de ajuste de superfície, conforme Tabelas 1 e 2. Estas duas tabelas que 

apresentam, para a média dos dias usados no experimento, a comparação dos valores 

obtidos para energia estimada, o desvio padrão entre os dias do experimento e o erro 

padrão médio, comparando resultados do modelo usando radiação observada com os 

três métodos descritos na metodologia.  

Pode-se inferir que a utilização de albedo variável não trouxe ganhos à 

estimativa de balanço de energia, tendo em vista que as maiores variações do albedo 

obtidas tanto pela superfície criada pelos albedos estimados pela estação, quanto pelo 

polinômio desenvolvido por Yang (2006), acontecem próximo ao nascer e pôr do sol, 
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quando a incidência de energia é muito baixa devido ao maior caminho ótico percorrido 

na atmosfera e quando também foi percebida maior dispersão dos dados. 

Tabela 1 - Comparação das parametrizações de albedo  para dias de ajuste  
Média dos dias (04 a 09/06/2015) 

Configurações Energia estimada 
(%) Desvio padrão Erro padrão 

(ºC) 
TG observada 100,000 0,000 0,000 
TG modelada 
Radiação observada 98,763 1,169 0,609 

TG modelada 
Radiação modelada 
Albedo fixo 

98,583 1,222 0,624 

TG modelada 
Radiação modelada 
Ajuste de Yang 

98,577 1,222 0,625 

TG modelada 
Radiação modelada 
Ajuste de superfície 

98,416 1,186 0,628 
 

Fonte: o autor 

Tabela 2 - Comparação das parametrizações de albedo  para dias de validação 
Média dos dias (24/04; 03/05; 09/05; 24/05; e 27/05/2015) 

Configurações Energia estimada 
(%) Desvio padrão Erro padrão 

(ºC) 
TG observada 100,000 0,000 0,000 
TG modelada 
Radiação observada 95,385 0,570 1,181 

TG modelada 
Radiação modelada 
Albedo fixo 

94,839 0,378 1,307 

TG modelada 
Radiação modelada 
Ajuste de Yang 

94,824 0,373 1,310 

TG modelada 
Radiação modelada 
Ajuste de superfície 

94,764 0,386 1,334 

Fonte: o autor 

Utilizando o melhor ajuste de albedo ficou demonstrado que a modelagem do 

fluxo radiativo teve ótimo desempenho, uma vez que a diferença da energia total média 

estimada na comparação com o dado observado foi de 0,18 % e 0,5 %, 

respectivamente, para a média dos dias de ajuste e dos dias de validação e a diferença 

do erro padrão médio da temperatura da superfície estimada pelo modelo com dados 

dos sensores e parametrizações da radiação foi, da mesma forma, de 0,015 oC e 0,12 

ºC, conforme Tabelas 1 e 2. Por intermédio dos Gráficos 5 e 6 pode ser observado, ao 

longo de 24 horas, o comportamento da variação, em dois dias típicos, da radiação solar 

de ondas curtas e do balanço do fluxo radiativo, baseados em energia observada e 

modelada. 
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Gráfico 5 – Radiação solar de ondas curtas e balanç o radiativo, observado e 
modelado, do dia 09/05/2015 

Fonte: o autor 
Gráfico 6 – Radiação solar de ondas curtas e balanç o radiativo, observado e 

modelado, do dia 04/06/2015  

Fonte: o autor 

 

5.6 Aplicação de parâmetros de estabilidade da atmo sfera 

 

Foram inseridas parametrizações no modelo para estimar as condições de 

instabilidade, neutralidade e estabilidade termodinâmica da atmosfera, de acordo com 
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Jimenez et al. (2012), incorporando as parametrizações propostas por Beljaars (1995) 

e Zilitinkevich (1995), conforme descrito no item 4.1.2. 

Os resultados do modelo ajustado para as parametrizações descritas acima 

foram comparados com uma configuração do modelo ajustado para considerar apenas 

uma atmosfera em condições termodinâmicas neutra. 

Os resultados demonstraram que a diferença da estimativa da energia total em 

um ciclo diurno entre as duas simulações foi em torno de 0,1%, o que indicou que, na 

média, o modelo considerando apenas condições de neutralidade estima bem a 

quantidade de energia total. 

No entanto, ao se analisar o desvio padrão e o erro padrão com relação à 

temperatura da superfície, pelo período de um dia, percebeu-se que o modelo, quando 

configurado para considerar apenas atmosfera neutra, apresentou desvios e erros 

padrão superiores à configuração que considerou a variação das condições de equilíbrio 

termodinâmico da atmosfera, conforme evidenciado nas Tabelas 3 (valores médios para 

os dias de ajuste) e 4 (valores médios para os dias de validação). As Tabelas em 

questão apresentam valores de energia estimada normalizada, desvio padrão da 

energia estimada, erro padrão médio e erro padrão percentual médio, considerando 

como cem por cento o intervalo entre as temperaturas mínimas e máximas. Os valores 

encontrados para temperaturas modeladas com atmosfera sem variabilidade 

termodinâmica (neutra) e com variabilidade, são comparadas usando por base os 

valores com a temperatura observada. Os Gráficos 7 e 8 exemplificam o comportamento 

da temperatura da superfície, respectivamente nos dias 24/04 (um dos dias de 

validação) e 07/06 (um dos dias de ajuste), para as três configurações listadas nas 

Tabelas 3 e 4. 

Daí pode ser inferido que, como no período de um dia a atmosfera passa por 

períodos de estabilidade, neutralidade e instabilidade, há compensação na soma dos 

fluxos ao final das 24 horas. Contudo, durante o período em questão, o modelo que não 

considerou as variações das condições de equilíbrio termodinâmico da atmosfera ora 

subestima ora superestima o balanço de energia. 
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Tabela 3 - Comparação das parametrizações com e sem  variações das condições 
de estabilidade termodinâmica da atmosfera, para di as de ajuste  

Média de 6 dias (04 a 09/06/2015) 

Configurações Energia estimada 
(%) Desvio padrão Erro padrão 

(ºC) 
Erro padrão* 

% 
TG observada 100,000 0,000 0,000 0,000 
TG modelada 
Variação da 
estabilidade Atm. 

98,583 1,222 0,624 3,91 

TG modelada Atm. 
neutra 99,096 1,904 1,085 6,71 

* percentagem do intervalo entre a temperatura máxima e mínima da superfície 
Fonte: o autor 

Tabela 4 - Comparação das parametrizações com e sem  variações das condições 
de estabilidade termodinâmica da atmosfera, para di as de validação  

Média dos dias 24/04; 03/05; 09/05; 24/05; e 27/05/2015 

Configurações Energia estimada 
(%) Desvio padrão Erro padrão 

(ºC) 
Erro padrão* 

% 
TG observada 100,000 0,000 0,000 0,000 
TG modelada 
Variação da 
estabilidade Atm. 

94,839 0,378 1,307 9,22 

TG modelada Atm. 
neutra 95,192 1,682 1,573 11,12 

* percentagem do intervalo entre a temperatura máxima e mínima da superfície 
Fonte: o autor 
 

Gráfico 7 - Temperatura da superfície estimada por radiômetro, e modelada com 
e sem ajuste de equilíbrio termodinâmico no dia 24/ 04/2015 

 
Fonte: o autor 
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Gráfico 8 - Temperatura da superfície estimada por radiômetro, e modelada com 
e sem ajuste de equilíbrio termodinâmico no dia 07/ 06/2015 

Fonte: o autor 
 

5.7 Ajuste paramétrico para correção de erro sistem ático da temperatura do 

solo 

 

Ao analisar o desempenho do modelo em comparação aos valores de 

temperatura da superfície estimados por intermédio de radiômetro na banda do 

infravermelho termal, foi identificado um erro sistemático nos horários de maior fluxo de 

energia, quando o modelo subestimava os valores de temperatura da superfície. 

Foi percebido que este comportamento não era sensível aos ajustes em 

albedo, comprimento de rugosidade e variação das condições de equilíbrio 

termodinâmico da atmosfera, os quais foram discutidos em itens anteriores. 

Foram então analisados ajustes nos coeficientes c1 e c2 da equação governante 

do modelo (eq. 4.8). No entanto, alterações nos coeficientes introduziam outros erros 

na estimativa da variação diária da temperatura da superfície. 

O próximo passo foi analisar uma modificação na temperatura de referência 

(*¬), variável criada por Bhumralkar (1975) e Blackadar apud Deardorff (1978) de forma 

independente, no desenvolvimento do método força restauradora, que visa representar 

a influência das camadas do subsolo na temperatura da superfície. 

Alterações nos valores da *¬ trocavam um desvio por outro, uma vez que 

afetava todo o ciclo diurno da temperatura, conforme demonstrado por Albuquerque 

Neto (2009) e apresentado no item 3.5.1 do Apêndice A. 

Subtraindo-se os valores de temperatura observados dos valores modelados, 

no período de um dia, foi percebido que o saldo se assemelhava a uma distribuição 
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gaussiana. Decidiu-se então somar à *¬ uma função gaussiana (e), conforme descrito 

a seguir: 

e = ���Í=√8Ñ ∙ E¼V ¨ Ë=�Ò!n
8�Ín «      (.5.1) 

em que .¾ representa a amplitude da variação da temperatura, .] regula a abrangência 

do período de interferência da função, .[ ajusta o deslocamento da função ao longo do 

período de um dia e | representa o número de passos do modelo no período de um dia. 

Assim a equação governante do modelo fica reescrita da seguinte forma: 

1

2

1

1
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τρ
FTTc

dc

Gc

t

T rg

ss

g +−
−=

∂
∂

      (5.2) 

Para encontrar os valores ótimos dos coeficientes c3, c4 e c5 da eq. 5.1, foi 

selecionado o período de 04 a 09/06/2015, por não apresentar nebulosidade, ser 

constituído de dias consecutivos e estar sob condições meteorológicas locais e sinóticas 

semelhantes, conforme descrito no item 5.1. 

Foram considerados como valores ótimos para os coeficientes c3, c4 e c5, 

respectivamente, 3350, 51 e 350. 

A correção da *¬ foi responsável pela maior redução de desvio e erro padrão 

na comparação com os outros ajustes descritos nos itens 5.3, 5.4 e 5.5. 

Nas Tabelas 5 e 6 encontram-se as comparações das quatro configurações do 

modelo usadas neste estudo para obtenção de temperatura da superfície modelada a 

serem confrontadas com a temperatura radiométrica da superfície, quais sejam: 

- Configuração 1: radiação observada, ajuste gaussiano na temperatura de 

referência e variação do equilíbrio termodinâmico; 

- Configuração 2: radiação modelada, ajuste gaussiano na temperatura de 

referência e variação do equilíbrio termodinâmico; 

- Configuração 3: radiação modelada, e variação do equilíbrio termodinâmico; 

- Configuração 4: radiação modelada, ajuste gaussiano na temperatura de 

referência e atmosfera com equilíbrio termodinâmico neutro. 

Os dados da Tabela 5 são relativos ao conjunto de dias de ajuste e tem os 

valores das configurações descritas acima para as seguintes variáveis: energia 

estimada normalizada, desvio padrão da energia estimada, erro padrão e erro padrão 

percentual, considerando como cem por cento o intervalo entre as temperaturas 

mínimas e máximas. A Tabela apresenta um conjunto para cada dia do período em 

questão e no último conjunto estão as médias para os dias que compõem o período de 

ajuste. A Tabela 6 segue a mesma estrutura da Tabela 5 para o conjunto de dias de 

validação  
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Analisando os valores médios das Tabelas em questão verificou-se que a 

quantidade de energia estimada sem o ajuste gaussiano é cerca de 5% menor, tanto no 

conjunto de dias de ajuste (Tabela 5), quanto nos dias de validação (Tabela 6). Nas 

outras configurações a diferença não ultrapassa 1 %. O erro padrão chega a ser mais 

que o triplo da configuração ótima do modelo para os dias de ajuste e mais que o dobro 

para os dias de validação. 

Nos Gráficos 9 e 10 são comparadas as temperaturas da superfície estimada 

pela EMS, com a configuração 2 e a configuração 3, onde podem ser percebidas as 

diferenças entre as duas configurações, nos horários de maior fluxo de energia, 

confirmando a afirmação de que a correção gaussiana aplicada à *¬ foi o ajuste mais 

significativo aplicado ao modelo, com o mérito de ter diminuído a subestimativa do fluxo 

de energia em horários de maior fluxo, sem ter aumentado desvios e erro padrão. 

Tabela 5 - Comparação dos desvios e erros das 4 con figurações do modelo, para 
dias de ajuste  

 
Dia 04/06/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100 0 0  0 
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 97,163 1,574 0,892 5,43 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 97,667 1,167 0,811 4,94 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 92,194 1,412 1,675 10,19 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 98,882 0,067 1,082 6,59 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 16,14°C a 32,57 °C 

      
Dia 05/06/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 96,94 1,796 0,748 4,41 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 96,939 1,895 0,814 4,80 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 91,559 2,047 1,881 11,10 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 102,171 -3,222 2,079 12,27 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 15,82°C a 32,77°C 
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Dia 06/06/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 98,628 0,108 0,559 4,04 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 98,409 0,425 0,639 4,62 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 93,436 0,170 1,516 10,97 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 97,442 1,507 0,969 7,01 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 17,96°C a 31,78°C 

 
Dia 07/06/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 100,088 -1,352 0,295 1,97 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 100,513 -1,679 0,358 2,39 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 95,599 -1,993 1,290 8,60 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 99,429 -0,480 0,605 4,03 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 18,98°C a 33,98°C 

 
Dia 08/06/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 101,128 -2,392 0,494 3,04 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 100,829 -1,995 0,468 2,88 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 95,643 -2,037 1,457 8,96 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 98,233 0,716 1,082 6,65 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 17,75 °C a 34,02 °C 
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Dia 09/06/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 98,472 0,264 0,491 2,78 
TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 98,649 0,185 0,479 2,72 
TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 93,206 0,400 1,548 8,78 
TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 97,535 1,414 1,145 6,49 
Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 16,77 °C a 34,41 °C 
 

Média dos 6 dias (04 a 09/06/2015) 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
padrão 

Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 
médio 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 98,737 1,111 0,580 3,61 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 98,834 0,997 0,595 3,72 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 93,606 1,208 1,561 9,77 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 98,949 1,283 1,160 7,17 

Fonte: o autor 

 

Tabela 6 - Comparação dos desvios e erros das 4 conf igurações do modelo, para 
dias de validação  

Dia 24/04/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100 0,000 0   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 96,527 -1,216 1,064 7,71 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 95,806 -0,630 1,282 9,29 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 92,179 -1,734 2,023 14,66 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 98,295 -3,223 1,803 13,07 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 20,7 °C a 34,5 °C 
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Dia 03/05/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 96,515 -1,204 0,868 6,78 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 96,552 -1,376 1,130 8,83 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 91,276 -0,831 2,160 16,88 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 94,447 0,625 1,481 11,57 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 20,05 °C a 32,85 °C 
      

Dia 09/05/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 93,801 1,510 1,485 9,72 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 93,664 1,512 1,553 10,17 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 88,407 2,038 2,530 16,57 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 94,491 0,581 1,789 11,72 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 15,84 °C a 31,11 °C 
      

Dia 24/05/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 95,521 -0,210 1,060 6,98 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 95,795 -0,619 0,995 6,55 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 90,962 -0,517 2,138 14,08 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 95,270 -0,198 1,126 7,41 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 18,35 °C a 33,54 °C 
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Dia 27/05/2015 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 94,19 1,121 1,425 10,11 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 94,062 1,114 1,456 10,33 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 89,403 1,042 2,599 18,43 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 92,858 2,214 1,765 12,52 

Nota: Intervalo de variação de temperatura da superfície de 19,84 °C a 33,94 °C 
      

Média dos dias (24/04; 03/05; 09/05; 24/05; e 27/05/2015) 

Configurações para estimativa de 
temperatura da superfície (TG) 

Energia 
estimada 
% 

Desvio 
padrão 

Erro 
padrão 
ºC 

Erro % 
médio 

TG observada 100,000 0,000 0,000   
TG modelada+radiação observada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 95,311 0,651 1,180 8,26 

TG modelada+radiação modelada+ajuste 
gaussiano+estabilidade Atm. 95,176 0,620 1,283 9,03 

TG modelada+radiação 
modelada+estabilidade Atm. 90,445 0,920 2,290 16,12 

TG modelada+radiação modelada+ ajuste 
gaussiano+Atm neutra 95,072 1,606 1,593 11,26 

Fonte: o autor 

 

Gráfico 9 - Temperatura da superfície estimada por radiômetro, e modelada com 
e sem ajuste gaussiano da Tr, do dia 24/04/2015  

Fonte: o autor 
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Gráfico 10 - Temperatura da superfície estimada por  radiômetro, e modelada com 
e sem ajuste gaussiano da Tr, do dia 07/06/2015  

Fonte: o autor 
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6 CONCLUSÕES 
 

A ausência de sensores de estimativa da umidade impediu que fossem 

realizadas comparações com os fluxos particionados estimados pelo modelo, 

restringindo-se à comparação com os fluxos radiativos e com a temperatura da 

superfície. No entanto, somente com os dados disponíveis foi possível aprimorar as 

estimativas do modelo. 

Foi possível selecionar onze dias que atenderam aos critérios estabelecidos na 

metodologia proposta durante o período de observação. 

As condições de heterogeneidade da área do experimento não interferiram de 

maneira significativa nos resultados modelados, tendo em vista que houve pouca 

dispersão das variáveis estimadas pelo modelo quando comparadas com os dados 

observados, considerando todos os dias usados no experimento. Desta forma, foi 

possível demonstrar que as equações governantes do modelo e as parametrizações 

incorporadas são adequadas para este cenário.  

A utilização de albedo variável de acordo com o ângulo zenital solar não se 

mostrou efetiva para a estimativa do balanço radiativo de ondas curtas, ainda que o 

albedo observado tenha apresentado uma variação de até 100 por cento nos horários 

próximos ao nascer e pôr do sol. A pouca energia radiativa disponível nestes horários e 

a dispersão dos valores, seja por estar no limite da sensibilidade dos sensores, seja por 

fenômenos de reflexão e difração dos raios solares ao percorrer um caminho ótico maior 

na atmosfera, inseriram erros que anularam um eventual ganho com a aplicação do 

albedo variando com o ciclo diurno. 

A inclusão de parametrizações, que caracterizam as variações das condições 

de equilíbrio termodinâmico da atmosfera, não apresentou ganhos na estimativa da 

energia total acumulada no período de um dia, em comparação com a parametrização 

que considera apenas a condição de atmosfera termodinamicamente neutra. No 

entanto, as parametrizações com as variações das condições de equilíbrio 

termodinâmico da atmosfera estimaram a variação da temperatura da superfície com 

um desvio padrão e um erro padrão médio, para todos os dias do experimento, da ordem 

de 60 por cento inferior ao erro da parametrização que considera apenas a atmosfera 

com sendo neutra. 

A introdução da correção gaussiana à temperatura de referência, usada no 

termo de relaxação, trouxe a maior contribuição ao aprimoramento do modelo, 

reduzindo em mais da metade o erro padrão, de 1,89 para 0,9°C, considerando a média 

de todos os dias do experimento. 
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A redução média em cerca de 1°C no erro da temperatura da superfície 

estimada e o ganho de cerca de cinco por cento na estimativa de balanço de energia 

total na superfície, em um ciclo diurno, tem o potencial de alterar previsões em escalas 

climáticas. Até mesmo as previsões para alguns dias, considerando que os processos 

de troca de energia de toda a CLA têm como gênese o balanço de energia na superfície, 

podem ser beneficiadas. 

Além da possibilidade de acoplar este modelo a modelos de previsão 

meteorológica de maior escala ou, ainda, aplicar as correções propostas em modelos 

de mesma metodologia, é possível utilizá-lo isoladamente na simulação de cenários 

urbanos, com aplicações nas áreas de engenharia, arquitetura, urbanismo, gestão 

ambiental, entre outras.  

Enfatizando as palavras de Businger (1988), citadas na introdução deste 

trabalho: “para resolver a modelagem de fluxos na camada superficial da atmosfera, 

mais e melhores dados experimentais são essenciais e há necessidade de grande 

quantidade de dados para a obtenção de resultado estatisticamente significativo”. Em 

face destas palavras, bem como pelo fato de não terem sido encontrados experimentos 

semelhantes para latitudes próximas a da cidade do Rio de Janeiro, na revisão 

bibliográfica, são apresentadas a seguir algumas recomendações para 

complementação dos resultados ora apresentados. 

Recomenda-se a continuação do experimento por um período prolongado, que 

inclua todas as estações do ano, a fim de se verificar a influência sazonal na dispersão 

dos resultados, de forma a aprimorar os ajustes gaussianos definidos neste trabalho, se 

possível, com a inclusão de diferentes superfícies, inclusive vegetadas. 

Seria ainda conveniente, no experimento em questão, a introdução de sensores 

em profundidade no subsolo, a fim de estimar os fluxos térmicos abaixo da superfície, 

confirmando a relação destes com o ajuste matemático realizado no termo de relaxação. 

Esta estimativa de fluxo também permitiria aprimorar os termos de fluxo no solo 

encontrados na equação governante do modelo. 

Também se considera relevante efetuar a estimativa dos fluxos térmicos 

turbulentos particionados em calor sensível e calor latente, por eddy covariance ou por 

cintilometria. Esta ação permitiria aquilatar a correção destes mesmos fluxos estimados 

pelo modelo, uma vez que no presente trabalho somente foi possível identificar estes 

fluxos de maneira conjunta. 

 

  



59 
 

 
 

REFERÊNCIAS 

ACEVEDO, O. et al. The influence of submeso processes on stable boundary layer 
similarity relationships. Journal of the Atmospheric Sciences , Boston, v. 71, p. 207-
225, Jan. 2014. 
 
ACKERMAN, T. P.; STOKES, G. The atmospheric radiation measurement program. 
Physics Today , v. 56, n. 1, p. 38-44, Jan. 2003. 
 

ALBUQUERQUE NETO, F. L. Proposta de modelo de estimativa da temperatura de 
superfície urbana aplicando balanço energético e se nsoriamento remoto . 2009. 87 
f. Dissertação (Mestrado em Ciências Aeroespaciais) - Universidade da Força Aérea-
UNIFA, Rio de Janeiro, 2009. 
 
ANTHES, R.A.; KEYSER, D. Tests of a fine-mesh model over Europe and the United 
States.  Monthly Weather Review , Boston, v. 107, v. 8, p. 963-984, Aug. 1979. 
 
ARYA, S. Pal. Introduction to micrometeorology . 2. ed. San Diego: Academic Press, 
2001. 420 p. (International geophysics series, v. 79). 
 
BELJAARS, A. C. M. The parameterization of surface fluxes in large-scale models under 
free convection. Quaterly Journal of the Royal Meteorological Societ y, Reading, v. 
121, n. 522, p. 255-270, Jan. 1995 Part B. 
 
BELJAARS, A. C. M.; HOLTSLAG, A. A. M. Flux parameterization over land surfaces for 
atmospheric models.  Journal of Applied Meteorology and Climatology , Boston, v. 
30, p. 327-341 Mar. 1991. 
 
BHUMRALKAR, Chandrakant M. Numerical experiments on the computation of ground 
surface temperature in an atmospheric circulation model. Journal of Applied 
Meteorology , v. 14, p 1246–1258, Oct. 1975. 
 
BRUSTSAERT, W. Aspects of Bulk atmospheric boundary layer similarity under free-
convective conditions. Reviews of Geophysics , Washington, DC, v. 37, n. 4, p. 439-
451, Nov. 1999. 
 
BUSINGER, J. A. A note on the Businger-Dyer profiles: research note. Boundary- Layer 
Meterology , v. 42, n. 1-2, p. 145-151, 1988.  
 
BUSINGER, J. A. et al. Flux-profile relationships in the atmospheric surface layer. 
Journal of the Atmospheric Sciences , Boston, v. 28, p. 181-189, Mar. 1971. 
 
CARL, D. M.; TARBELL, T. C.; PANOFSKY, H. A. Profiles of wind and temperature from 
towers over homogeneous terrains. Journal of the Atmospheric Sciences , Boston, v. 
30, p. 788-794, July 1973. 
 
CHEN, F.; JANJIC, Z.; MITCHELL, K. Impact of atmospheric surface-layer 
parameterizations in the new land-surface scheme of the NCEP mesoscale ETA model. 
Boundary-Layer Meteorology , Dordrecht, v. 85, n. 3, p. 391-421, Dec. 1997. 
 
CHENG, Y.; BRUTSAERT, W. Flux-profile relationships for wind speed and temperature 
in the stable atmospheric boundary layer. Boundary-Layer Meteorology , Dordrecht, v. 
114, n. 3, p. 519-538, Spring 2005. 
 



60 
 

 
 

DAVENPORT, A.G. et al. Estimating the roughness of cities and sheltered country. In: 
CONFERENCE APPLIED CLIMATOLOGY, 12, 2000, Asheville. Annals, Asheville: 
American Meteorological Society, 2000. p. 96-99. 
 
DEARDORFF, J. W. Dependence of air-sea transfer coefficients on Bulk stability. 
Journal of Geophysical Research, Washington, DC, v. 73, n. 8, p. 2549-2557, Apr. 15, 
1968. 
 
DEARDORFF, J. W. Efficient prediction of ground surface temperature and moisture, 
with inclusion of a layer of vegetation. Journal of Geophysical Research , Washington, 
DC , v. 83, n. C4, p. 1889–1903, 1978. 
 
Department of Energy (EUA). Atmospheric radiation measurement program plan – 
DOE/ER-0441. Washington, DC, 1990, 121p. 
 
DUDHIA, J. A multi-layer soil temperature model for MM5. In: PSU/NCAR Mesoscale 
Model User’s Workshop, 6. 1996, Boulder, CO. Proceedings  Boulder: PSU/NCAR, 
1996, p. 49-50. 
 
DYER, A. J. A review of flux-profile relationships. Boundary-Layer Meteorology , 
Dordrecht, v. 7, n. 3, p. 363-372, Nov. 1974. 
 
DYER, A. J.; BRADLEY, E. F. An alternative analysis of flux-gradient relationships at the 
1976 ITCE. Boundary-Layer Meteorology , Dordrecht, v. 22, n. 1, p. 3-19, Jan. 1982.  
 
FAIRALL, C. W. et al. Bulk parameterization of air-sea fluxes for tropical ocean-global 
atmosphere coupled-ocean atmosphere response experiment. Journal of Geophysical 
Research , Washington, DC, v. 101, n. C2, p. 3747-3764, Feb. 1996. 
 
FOKEN, T. 50 years of the Monin-Obukhov similarity theory. Boundary-Layer 
Meteorology , Reading, v. 119, p. 431-447, Springer 2006. 
 
FOKEN, T. Micrometeorology . Berlin: Springer. 2008. 306 p. 
 
FOKEN, T.; SKEIB, G. Profile measurements in the atmospheric near-surface layer and 
the use of suitable universal functions for the determination of the turbulent energy 
exchange. Boundary-Layer Meteorology, Dordrecht, v. 25, n. 1, p. 55-62, Jan. 1983. 
 
FOX, R. W.; MCDONALD, A. T. Introdução à mecânica dos fluidos . Tradução Ricardo 
N. N. Koury e Geraldo A. C. França. 5. ed. Rio de Janeiro: LTC Editora. 1998. 506 p. 
 
FRENZEN, P.; VOGEL, C. A. The turbulent kinetic energy budget in the atmospheric 
surface layer: a review and an experimental reexamination in the field. Boundary-Layer 
Meteorology , Dordrecht, v. 60, n. 1-2, p. 49-76, July 1992.  
 
GADD, A. J.; KEERS, J. F. Surface exchange of sensible and latent heat in a 10-level 
model atmosphere. Quaterly Journal of the Royal Meteorological Societ y, Reading, 
v. 96, n. 408, p. 297-308, Apr. 1970. 
 
GARRAT, J. R. Review of drag coefficients over oceans and continents. Monthly 
Weather Review , Boston, v.105, n. 7, p. 915-929, July 1977. 
 
HAUGEN, D. A.; KAIMAL, J. C.; BRADLEY, E. F. An experimental study of Reynolds 
stress and heat flux in the atmospheric surface layer. Quaterly Journal of the Royal 
Meteorological Society , Reading, v. 97, n. 412, p. 168-180, 1971.  



61 
 

 
 

 
HÖGSTRÖM, U. Non-dimensional wind and temperature profiles in the atmospheric 
surface layer: a re-evatuation. Boundary-Layer Meteorology , Reading, v. 42, p. 263-
270, 1988. 
 
HÖGSTRÖM, U. Review of some basic characteristics of the atmospheric surface layer. 
Boundary-Layer Meteorology , Reading, v. 78, p. 215-246, 1996. 
 
JACOBSON, M. Z. Fundamentals of atmospheric modeling . 2. ed. Cambridge: 
Cambridge University Press. 2005. 813 p. 
 
JIMÉNEZ, P. A. et al. A revised scheme for the WRF surface layer formulation.  Monthly 
Weather Review , Boston, v. 140, p. 898-918, Mar. 2012. 
 
KADER, B. A.; YAGLOM, A. M. Mean fields and fluctuation moments in unstably 
stratified turbulent boundary layers. Journal of Fluid Mechanics , Cambridge, v. 212, p. 
637-662, Mar. 1990.  
 
KAIMAL, J. C.; FINNIGAN, J. J. Atmospheric boundary layer flows : their structure and 
measurement. New York: Oxford University Press, 1994. 304 p.  
 
LOBOCKI, L. A procedure for the derivation of surface-layer Bulk relationships from 
simplified second-order closure models. Journal of Applied Meteorology , Boston, v. 
32, n. 1, p. 126-138, Jan. 1993. 
 
LOUIS, J.-F. A parametric model of vertical eddy fluxes in the atmosphere. Boundary-
Layer Meteorology , Reading, v. 17, p. 187-202, 1979. 
 
LUND, M. et al. Annual CO2 balance of a temperate bog. Tellus B, v. 59, n.5, p. 804-
811, Nov. 2007. 
 
MAHRT, L. Grid-averaged surface fluxes. Monthly Weather Review , Boston, v. 115, p. 
1550-1560, Aug. 1987.  
 
MONIN, A. S.; OBUKHOV, A. M. Basic laws of turbulent mixing in the surface layer of 
the atmosphere. Tr. Akad. Nauk SSSR Geophiz. Inst. , v. 24, n. 151, p.163-187, 1954. 
 
MOODY, L.F. Friction factors for pipe flow. Transactions of the A.S.M.E. , v. 66, n. 8, p. 
671-684, Nov. 1944. 
 
NOILHAN, J.; PLANTON, S. A simple parameterization of land surface processes for 
meteorological models. Monthly Weather Review , Boston, v. 117, n. 3, p. 536-549, Mar. 
1989. 
 
PARK, S. J.; PARK, S. U.; HO, C. H.; MAHRT, L. Flux-gradient relationship of water 
vapor in the surface layer obtained from CASES-99 experiment. Journal of 
Geophysical Research, v. 114, p. 1-12, Abr 2009. 
 
PAULSON, C. A. The mathematical representation of wind speed and temperature 
profiles in the unstable atmospheric surface layer. Journal of Applied Meteorology , 
Boston, v. 9, n. 6, p. 857-861, Dec. 1970. 
 
PENMAM, H.L.; LONG, I.F. Weather in wheat: an essay in micrometeorology. Quarterly 
Journal of the Royal Meteorological Society , Reading, v. 86, p. 16-50, 1960. 
 



62 
 

 
 

PLEIM, J. E. A Simple, Efficient Solution of Flux–Profile Relationships in the Atmospheric 
Surface Layer. Journal of Applied Meteorology and Climatology, Boston, v. 45, p. 
341 – 347, Feb 2006. 
 
PLEIM, J. E.; XIU, A. Development and testing of a surface flux and planetary boundary 
layer model for application in mesoscale models. Journal of Applied Meteorology , 
Boston, v. 34, n. 1, p. 16-32, Jan. 1995. 
 
POWELL, D. C.; ELDERKIN, C. E. An investigation of the application of Taylor`s 
Hypothesis to atmospheric boundary layer turbulence. Journal of the Atmospheric 
Sciences, Boston, v. 31, p. 990 - 1002, May 1974. 
 
SILVEIRA NETO, A. da. Fundamentos da turbulência nos fluidos. In: FREIRE, A. P. S.; 
MENUT, P. P. M.; SU, J. Turbulência . Rio de Janeiro: Associação Brasileira de Ciências 
Mecânicas, 2002. cap. 1, p. 1-48.  
 
SKAMAROCK, W. C. et al. A description of the advanced research WRF. Boulder: 
National Center of Atmospheric Research, ver. 3, June 2008. (NCAR Technical Note 
NCAR/TN-475+STR). 
 
SOBRINO, J. A. et al. Soil emissivity and reflectance spectra measurements. Applied 
Optics , v. 9, n. 29, p. 3664-3670, Jul. 2009. 
 
STOKES, G. M.; SCHWARTZ, S. E. The atmospheric radiation measurement (ARM) 
program: programmatic background and design of the cloud and radiation test bed. 
Bulletin of the American Meteorological Society . Boston, v. 75, n. 7, p. 1201-1221, 
July 1994. 
 
STULL, R. B. An introduction to boundary layer meteorology . Dordrecht: Kluwer 
Academic Publishers, 1988. 666 p. 
 
STULL, R. B. A convective transport theory for surface fluxes. Journal of the 
Atmospheric Sciences , Boston, v. 51, n. 1, p. 3-22, Jan. 1994. 
 
SWINBANK, W. C. The exponential wind profile. Quaterly Journal of the Royal 
Meteorological Society , Reading, v. 90, n. 384, p. 119-135, Apr. 1964. 
 
SYKES, R. I.; HENN, D. S.; LEWELLEN, W. S. Surface-layer description under free-
convection conditions. Quaterly Journal of the Royal Meteorological Societ y, 
Reading, v. 119, n. 511, p. 409-421, Apr. 1993. 
 
TAGESSON, T. Turbulent transport in the atmospheric surface layer. Technical Report 
– TR-12-5. Stockholm: SKB, Apr. 2012, 33 p. 
 
TAYLOR, G. I. The spectrum of turbulence. Proceedings of the Royal Society of 
London . London, Feb. 1938, p. 476-490, Disponível em: http://rspa.royalsocietypublishing.org/. Acesso 
em: 01 jun. 2016. 
 
TEICHRIEB, C. A. et al. Characterizing the relative role of low-frequency and turbulent 
processes in the nocturnal boundary layer through the analysis of two-point correlations 
of the wind components. Physica A , v. 392, n. 6, p. 1510-1521, Mar. 2013.   
 
ULKE, A. G. New turbulent parameterization for a dispersion model in the atmospheric 
boundary layer. Atmospheric Environment, v. 34, n. 7, p. 1029-1042. 2000. 
 



63 
 

 
 

VERMA, S. B. et al.  Eddy fluxes of C02, water vapor, and sensible heat over a deciduous 
forest. Boundary-Layer Meteorology , Reading, v. 36, n. 1-2, p. 71-91, July 1986. 
 
VICKERS, D; MAHRT, L. Quality control and flux sampling problems for tower and 
aircraft data. Journal of Atmospheric and Oceanic Technology , Boston, v. 14, p. 152-
526, June 1997. 
 
WEBB, E. K. Profile relationships: the log-linear range, and extension to strong stability. 
Quaterly Journal of the Royal Meteorological Societ y, Reading, v. 96, n. 407, p. 67-
90, Jan. 1970. 
 
WILLIS, O. E.; DEARDORFF, J. W. On the use of Taylor's translation hypothesis for 
diffusion in the mixed layer. Quarterly Journal of the Royal Meteorological Soci ety , 
Reading, v. 102, n. 434, p. 817-822, Oct. 1976. 
 
WYNGAARD, J. C.; CLIFFORD, S. F. Taylor's hypothesis and high-frequency turbulence 
spectra. Journal of Atmospheric Sciences , v. 34, n. 6, p. 922-929, Jun. 1977. 
 
YANG, F. Parameterizing the Dependence of Surface Albedo on Solar Zenith Angle 
Using Atmospheric Radiation Measurement Program Observations. Sixteenth ARM 
Science Team Meeting Proceedings , Albuquerque, NM, Mar. 2006. 28 p. 
 
YANG, F. et al. Dependence of Land Surface Albedo on Solar Zenith Angle: 
Observations and Model Parameterization. Journal of Applied Meteorology and 
Climatology, Boston, v. 47, p. 2963 – 2982, Nov 2008. 
 
YOUNG, H. D.; FREEDMAN, R. A. Física II:  termodinâmica e ondas. 10. ed. São Paulo: 
Person Addison Wesley, 2003. 328 p. 
 
ZHANG, D.; ANTHES, R. A. A high-resolution model of the planetary boundary layer - 
sensitivity tests and comparisons with SESAME-79 data. Journal of Applied 
Meteorology , Boston, v. 21, p. 1594-1609, Nov. 1982. 
 
ZHANG, Q. et al. Bulk transfer coefficients of the atmospheric momentum and sensible 
heat over desert and Gobi in arid climate region of Northwest China. Science in China 
Serie D , Beijing, v. 45, n. 5, p. 468-480, May 2002.  
 
ZILITINKEVICH, S. Non-local turbulent transport: pollution dispersion aspects of 
coherent structure of convective flows. Transactions on Ecology and the 
Environment , v. 6, p. 53-60, 1995. 
 

 
 



64 
 

 
 

 
APÊNDICE A - Descrição do modelo JP 

 
SUMÁRIO 

1 INTRODUÇÃO .................................................................................................. 66 

2 DESCRIÇÃO DOS MODELOS .......................................................................... 66 

2.1 Equação governante do modelo ........................................................................ 68 

2.2 Formulação do balanço de energia à superfície ................................................ 69 

2.2.1 Fluxo radiativo solar de ondas curtas absorvido pela superfície ........................ 69 

2.2.2 Fluxo radiativo de ondas longas absorvido pela superfície ................................ 69 

2.2.3 Fluxo radiativo de ondas longas emitido pela superfície .................................... 70 

2.2.4 Fluxo de calor sensível emitido pela superfície .................................................. 70 

2.2.5 Fluxo de calor latente emitido pela superfície .................................................... 71 

2.2.6 Saldo de fluxo de energia entre o solo e a atmosfera ........................................ 71 

2.3 Inclusão da camada de vegetação .................................................................... 71 

2.3.1 Fluxo radiativo solar de ondas curtas ................................................................. 74 

2.3.2 Fluxo radiativo de ondas longas absorvido ........................................................ 74 

2.3.3 Fluxo radiativo de ondas longas emitido ............................................................ 74 

2.3.4 Fluxo de calor sensível emitido pela folhagem ................................................... 75 

2.3.5 Fluxo de calor latente emitido pela folhagem ..................................................... 75 

2.3.6 Balanço do fluxo de energia .............................................................................. 75 

2.3.7 Parametrização da capacidade térmica do solo pela umidade........................... 76 

2.3.8 Parametrização do albedo ................................................................................. 77 

3 APLICAÇÃO DO MODELO PARA A REGIÃO URBANA DO RIO DE JANEIRO ....... 78 

3.1 Variáveis independentes .................................................................................... 79 

3.1.1 Variáveis fixadas................................................................................................ 79 

3.1.2 Variáveis de cenários ........................................................................................ 80 



65 
 

 
 

3.1.3 Variáveis cíclicas ............................................................................................... 80 

3.1.4 Umidade específica do ar .................................................................................. 83 

3.2 Cálculo da temperatura do solo ......................................................................... 84 

3.3 Cálculo da temperatura da folhagem ................................................................. 84 

3.4 Comparação de resultados: Deardorff (1978) versus modelo proposto ............. 85 

3.5 Classificação das superfícies ............................................................................. 87 

3.5.1 Teste de sensibilidade do modelo para a temperatura de referência ................. 91 

3.5.2 Teste de sensibilidade do modelo para o comprimento de rugosidade .............. 92 

3.5.3 Teste de sensibilidade do modelo para o albedo ............................................... 94 

3.5.4 Superfícies naturais ........................................................................................... 98 

 
  



66 
 

 
 

1 INTRODUÇÃO 

 

O texto a seguir foi retirado da dissertação de mestrado de Albuquerque Neto 

(2009) e possui todas equações que compõe o modelo JP para resolver a variação da 

temperatura da superfície em uma atmosfera neutra. 

 

2 DESCRIÇÃO DOS MODELOS 

 

Seguindo Deardorff, 1978 serão descritas as equações que compõem o 

método da Força Restauradora, e quando necessário serão comentadas as 

modificações e adições realizadas. 

Com a finalidade de auxiliar o entendimento dos modelos a serem discutidos, 

são apresentadas a seguir duas figuras ilustrando os fluxos de energia (figura 1) e as 

variáveis (figura 2). 

Na figura 1 estão representados os fluxos de energia com seus respectivos 

sentidos, quais sejam: sQ  ondas curtas, 
LR  ondas longas, sH  calor sensível e LE  calor 

latente. Os subscritos g, h, f e gf representam fluxo de energia em solo exposto (g), na 

altitude do topo do dossel (h), emitido pela folhagem ( f ) e em solo coberto total ou 

parcialmente pela vegetação ( gf ). 

Na figura 2 estão representadas as variáveis dos modelos, quais sejam: a 

umidade específica na altitude de referência z  ( aq ), na folhagem ( fq ), no dossel ( afq ) 

e no solo ( gq ), analogamente as temperaturas ( aT , fT , afT  e gT ), como também a 

temperatura do solo com vegetação ( gfT ) e a temperatura de referência no subsolo (
rT

); a velocidade do vento em z  ( au ); os coeficientes de transferência de calor no solo (

0Hc ), no solo com vegetação ( Hgc ), no interior do dossel ( fc ) e no topo do dossel (

Hhc ); a razão de umidade do solo à superfície ( gw ) e sua média no subsolo (
2w ). 
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 Fonte: o autor 

Figura 1 - Fluxos de energia absorvidos e emitidos pelo solo e pela vegetação  

 
Fonte: o autor 

Figura 2 -  Variáveis aplicadas aos modelos no solo, no ar, no dossel, no solo com 

vegetação e no subsolo.   
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2.1 Equação governante do modelo 

 

1

2

1

1
)(

τρ
rg

ss

g TTc

dc

Gc

t

T −
−=

∂
∂

       (2.1) 

onde: gT  é a temperatura da superfície que, assim como todas as outras 

temperaturas apresentadas nas fórmulas a seguir, está expressa em Kelvin  a não ser 

quando explicitada ao contrário, G  é a soma dos fluxos da atmosfera no solo que, 

assim como todos os outros fluxos de energia apresentados nas fórmulas a seguir, está 

expresso em 12 −− ⋅⋅ scmcal , com sinal positivo quando sua direção é para baixo, 
rT  é a 

principal componente do termo de restauração da equação, que dá nome ao método, 

representando a temperatura do subsolo profundo. Para estudos de curta duração esta 

temperatura pode ser tratada como uma constante obtida pela média da temperatura do 

ar ( aT ) das últimas 24 horas. 

A capacidade térmica por área do solo é representada pela expressão 1dcss ⋅⋅ρ

, onde sρ , em 
3−⋅cmg , é a densidade do solo e sc , em 

11 −− ⋅⋅ Kgcal , é o calor 

específico do solo. 

1d é proporcional à profundidade alcançada pela onda de variação de 

temperatura diária, sendo resolvida pela equação: 

2/1
11 )( τsKd = , onde sK , em 12 −⋅ scm , é a difusividade térmica do solo, 

resultante da razão da condutividade térmica, em 111 −−− ⋅⋅⋅ Kscmcal , pelo calor 

específico volumétrico do solo, o qual resulta do produto do calor específico pela 

densidade, e 
1τ , em segundos, correspondendo ao período de um dia. 

Hu e Islam (1995) compararam diversas variações do método Força 

Restauradora e concluíram que a principal diferença entre eles está nos valores dos 

coeficientes 
1c  e

2c . A diferença nos valores encontrados se deveu à espessura da 

camada que foi considerada na estimativa da temperatura. Como o interesse deste 

estudo está na temperatura à superfície serão utilizados, respectivamente, para 
1c  e

2c  

os valores 2/12π  e π2 , propostos por Deardorff, uma vez que este calculou os 

coeficientes em questão quando a espessura da camada tende a zero. 
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2.2 Formulação do balanço de energia à superfície 

 

O balanço do fluxo de energia na superfície é a soma dos fluxos radiativos de 

ondas curtas, de ondas longas absorvidos e emitidos pela superfície, do fluxo de calor 

sensível e de calor latente emitidos para a atmosfera e do fluxo para o solo, cujas 

formulações serão detalhadas a seguir: 

 

2.2.1 Fluxo radiativo solar de ondas curtas absorvi do pela superfície 

 

O Fluxo de energia solar de ondas curtas absorvido pela superfície foi tratado 

por Deardorff (1978), de forma bastante simplificada, não explicitando a 

transmissividade da atmosfera ( sτ ), ângulo solar zenital (ζ ) e outros fatores 

considerados neste trabalho, necessários à estimativa do fluxo de ondas curtas para 

qualquer dia do ano, em uma determinada localização geográfica. Para tal, serão 

utilizadas as equações descritas em Zhang e Anthes (1982). 

)sec()(cos ζτζ ss SQ =        (2.2) 

)1( gssg QQ α−=         (2.3) 

onde sQ  representa o fluxo de ondas curtas, Sa intensidade da radiação solar 

no topo da atmosfera, sgQ representa o fluxo de ondas curtas absorvido, gα representa 

o albedo do solo e ζ  é resolvido por: 

sAsensensen coscoscos ⋅⋅+⋅= δϕδϕζ      (2.4) 

ϕ representa a latitude do local, δ, em graus, representa a declinação solar e 

sA  o ângulo solar relativo à hora local. 

 

2.2.2 Fluxo radiativo de ondas longas absorvido pel a superfície 

 

O fluxo radiativo de ondas longas absorvido é dado por: 

LgLg RR ⋅= ε         (2.5) 

onde gε  representa a emissividade da superfície e 
LR  o fluxo de ondas longas 

emitido pela atmosfera, que é resolvido por: 

408,0 ])1670(67,0)1([ aaccL TqR ⋅−+= σσσ      (2.6) 
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Considerando que neste estudo serão analisadas as temperaturas das 

superfícies com céu claro, segue a descrição da equação 2.6 simplificada pela exclusão 

da fração de nebulosidade ( cσ ): 

408,0)1670(67,0 aaL TqR ⋅= σ       (2.7) 

onde 
4

aT⋅σ  representa a radiação total emitida (eq. 1.2) e 
08,0)1670(67,0 aq é a 

parametrização da emissividade efetiva do ar proposta por Stanley e Jurica, 1972 apud 

Deardorff (1978), sendo aq , em 
1−⋅ gg , a umidade específica do ar na altitude de 

referência. 

 

2.2.3 Fluxo radiativo de ondas longas emitido pela superfície 

 

Este fluxo é representado pela radiação total emitida (eq. 1.2), multiplicado pela 

emissividade da superfície: 

4
ggLgu TR ⋅⋅= σε         (2.8) 

 

2.2.4 Fluxo de calor sensível emitido pela superfíc ie 

 

O fluxo de calor sensível é dado por: 

)(0 agaHpasg TTuccH −⋅⋅⋅= ρ ,      (2.9) 

onde aρ representa a densidade do ar, pc  o calor específico à pressão 

constante, 0Hc o coeficiente de transferência de calor ou de umidade e au a velocidade 

horizontal do vento na altitude de referência em 1−⋅ sm . 

O cálculo de 0Hc para uma atmosfera neutra foi realizado conforme descrito a 

seguir, seguindo Mihailović (1997). 

2
0

2

0 )ln( zz

k
c

r
H = ,        (2.10) 

onde k representa a constante de von Karman (à qual foi atribuído o valor de 

41,0 ), 
rz  a altitude de referência em metros e 0z o comprimento da rugosidade da 

superfície em metros. 
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2.2.5 Fluxo de calor latente emitido pela superfíci e 

 

O fluxo de calor latente é representado por gEL⋅    (2.11) 

onde a razão de evaporação na superfície é dada por: 

])([0 agsataHag qTqucE −⋅⋅⋅= αρ       (2.12) 

),1min( kg ww=α         (2.13) 

onde )( gsat Tq  representa a umidade específica saturada do ar à temperatura da 

superfície, aq  a umidade específica do ar na altitude de referência, α  é o coeficiente 

de saturação de água no solo, min é a função mínimo, w  a razão do volume de água 

no solo pelo volume do solo, onde o subscrito g significa à superfície e k o valor acima 

do qual a superfície se comporta como saturada. 

O calor latente de vaporização é dado por (BOLTON, 1980): 

)]16,273(00237,02501[ −−= aTL       (2.14) 

 

2.2.6 Saldo de fluxo de energia entre o solo e a at mosfera 

 

Uma vez descritos os termos do balanço do fluxo de energia na superfície, 

chega-se ao fluxo de energia no solo G , por: 

gsgggLgsg ELHTRQG ⋅−−⋅⋅−⋅+= 4σεε      (2.15) 

 

2.3 Inclusão da camada de vegetação 

 

É assumida a presença de uma camada de vegetação cuja densidade é 

estimada por fσ , que representa a taxa de bloqueio de radiação de ondas curtas em 

direção ao solo, variando entre 0 e 1. Onde 0=fσ  significa ausência de vegetação e 

1=fσ  significa bloqueio total da radiação de ondas curtas pela folhagem. 

Existe uma relação entre o índice líquido de área de folhagem N  e fσ , aqui 

assumido como sendo: 

fN σ7=          (2.16) 

que é consistente com os resultados encontrados na literatura (Allen e Lemon, 

1972 e Monteith et al., 1965, ambos citados por Deardorff, 1978). O valor de N  não 
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deve exceder 7 porque, desta forma, não haveria luminosidade suficiente para suportar 

um crescimento adicional da vegetação. 

O dossel será tratado como um volume e se faz necessário distinguir entre o 

coeficiente de transferência de calor aplicado ao solo exposto  0Hc , o coeficiente 

aplicado ao solo sob uma camada de vegetação Hgc , o coeficiente aplicado ao topo do 

dossel Hhc  e o coeficiente aplicado às folhas fc , o qual leva em consideração os dois 

lados da folha. 

É assumido que em uma densa cobertura vegetal HhHg cc =  e que na ausência 

de folhagem 0HHg cc = . Portanto, tem-se: 

HhfHfHg ccc ⋅+−= σσ 0)1(        (2.17) 

)3,01(01,0 aff uc +=        (2.18) 

O valor 0,01 é derivado do estudo de Kumar e Barthakur apud Deardorff (1971) 

para convecção forçada em diferentes tipos de plantas. O outro fator da equação 2.16 

é uma intensificação da convecção livre e sua importância na folhagem foi enfatizada 

por Allen e Lemon (1972) apud Deardorff (1972). 

Dentro da camada de vegetação o vento médio, que ventila a folhagem e 

enfraquece os fluxos de calor e umidade do solo, é representado por afu  e dado por: 

afaHhfaf uucu )1(83,0 21 σσ −+⋅⋅=       (2.19) 

Na ausência de folhagem ( 0=fσ ) afu  se transforma em au  e na presença de 

uma camada de vegetação densa ( 1=fσ ) se torna aHhf uc ⋅⋅ 2183,0 σ , onde 83,0  vem 

de estudos apresentados por Legg e Long (1975), Thom (1972), Webb (1975) e Geiger 

(1965), todos citados por Deardorff (1978) e aHh uc ⋅21
 é uma aproximação do valor da 

velocidade de fricção. 

É assumido que o ar, no volume composto pelo dossel, terá suas temperatura 

e umidade influenciadas pelo ar acima do dossel (na altitude de referência), pela 

folhagem e pela superfície do solo: 

)1,06,03,0()1( gffafafaf TTTTT +++−= σσ     (2.20) 

)1,06,03,0()1( gfafafaf qqqqq +++−= σσ     (2.21) 
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em que afT  é a temperatura média do ar no dossel, fT  é a temperatura da superfície da 

folhagem, que é parametrizado em função do balanço de energia no dossel (item 

2.2.3.6) e afq e fq  são análogas para a umidade específica. 

A umidade específica da folhagem fq  é dada por: 

affsatf qrTqrq )"1()(" −+⋅=        (2.22) 

Com a condição natural que: )( fsatf Tqq ≤  

em que fsatTq  representa a umidade específica saturada à temperatura da folhagem e 

"r  representa a parcela da evaporação potencial dada por: 




















−

+
−=

32

max

11"
d

dew

as

s
c W

W

rr

r
r δ       (2.23) 

em que cδ  é uma função que vale zero se houver condensação na superfície da folha 

( )( fsataf Tqq > ) e a unidade em qualquer outra situação, sr é a resistência generalizada 

do estômato da folha, ar é a resistência atmosférica, dewW  é a razão da massa de água, 

em gramas, retida na folhagem pela área do solo, em 2cm , sob a folhagem e maxdW  é 

valor máximo de dewW , além do qual ocorre escoamento da água da superfície da folha 

para o solo. 

ar e srsão dados por: 

1)( −⋅= affa ucr         (2.24) 




















++=

2

max2
s

wilt

s
s w

w

Q

Q
r ς        (2.25) 

em que sQ  representa o fluxo radiativo de ondas curtas e maxQ  o seu valor máximo, ς a 

dependência sazonal, em latitudes temperadas vale zero na estação de crescimento da 

vegetação e um número bem maior que a unidade nas outras estações do ano, e wiltw  

a razão de umidade do solo que leva a vegetação ao ponto de murcha e sw  a umidade 

do solo na zona de enraizamento, que é dada por: 

gs www 1,09,0 2 += .        (2.26) 
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Em função da presença da camada de vegetação, serão descritas a seguir 

equações para os fluxos de energia absorvidos e emitidos, tanto pelo solo quanto pela 

camada de vegetação. Para diferenciar estes fluxos dos anteriormente apresentados 

serão estabelecidos os seguintes subscritos: gf  para os fluxos no solo, h para os fluxos 

radiativos no topo do dossel e f  para os fluxos se calor sensível e latente emitidos pela 

folhagem. 

 

2.3.1 Fluxo radiativo solar de ondas curtas 

 

O fluxo de ondas curtas absorvido pelo solo é dado por: 

sgfsgf QQ )1)(1( ασ −−=        (2.27) 

Na ausência de vegetação ( 0=fσ ) a equação 2.27 se reduz à equação de 

sgQ (eq. 2.3). 

O fluxo de ondas curtas absorvido no topo do dossel é dado por: 

)1( fssh QQ α−=         (2.28) 

em que fα  representa o albedo da folhagem. 

 

2.3.2 Fluxo radiativo de ondas longas absorvido 

 

O fluxo radiativo de ondas longas absorvido no topo do dossel é tratado 

analogamente ao descrito no item 2.2.2.2, qual seja: 

LfLh RR ⋅= ε         (2.29) 

O fluxo radiativo de ondas longas absorvido no solo sob vegetação é obtido por 

uma combinação proporcional a fσ  entre a expressão aplicável ao solo exposto e a 

expressão aplicada para uma cobertura com vegetação densa, qual seja: 

gfgf

gfgffff
LgfLgf

TT
RR

εεεε
σεεσεσ

σ
⋅−+

⋅⋅−+⋅⋅
+−=

])1([
)1(

44

.  (2.30) 

 

2.3.3 Fluxo radiativo de ondas longas emitido 

 

O fluxo radiativo de ondas longas emitido pelo topo do dossel é dado por: 

])1([])1()[1( 44
LffffLggfgfLhu RTRTR εσεσεσεσ −+⋅⋅+−+⋅⋅−=  (2.31) 
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O fluxo radiativo de ondas longas emitido pelo solo sob vegetação é obtido 

similarmente à equação 2.30: 

gfgf

ffggfgf
LggfgfLgfu

TT
RTR

εεεε
σεεσεσ

εσεσ
⋅−+

⋅⋅−+⋅⋅
+−+⋅⋅−=

])1([
])1()[1(

44
4  (2.32) 

 

2.3.4 Fluxo de calor sensível emitido pela folhagem  

 

O fluxo de calor sensível emitido pela folhagem é dado por: 

)(1,1 affaffpasf TTuccNH −⋅⋅⋅⋅= ρ      (2.33) 

em que o fator 1,1  compensa os efeitos de caules, troncos e galhos que trocam calor, 

mas não transpiram. 

O fluxo de calor sensível à superfície, com a presença da vegetação é dado 

por: 

)( afgfafHgpasgf TTuccH −⋅⋅⋅= ρ       (2.34) 

Na equação 2.34, quando 0=fσ , Hgc , afu  e afT  igualam-se a 0Hc , au  e aT , 

podendo ser aplicada na situação em que não haja vegetação. 

2.3.5 Fluxo de calor latente emitido pela folhagem 

 

O fluxo de calor latente é representado por fEL⋅ , onde L é dado pela equação 

2.14 e a razão de evaporação na folhagem ( fE ) é dada por: 

"])([ rqTqucNE affsataffaf −⋅⋅⋅= ρ      (2.35) 

A razão de evaporação à superfície ( gfE ), com a presença da vegetação é 

dada por: 

))(( afgfsatafHgagf qTqucE −⋅⋅⋅= αρ      (2.36) 

Na equação 2.36, quando 0=fσ , Hgc , afu  e afq  igualam-se a 0Hc , au  e aq , 

podendo ser aplicada na situação em que não haja vegetação. 

 

2.3.6 Balanço do fluxo de energia 

 

O balanço do fluxo de energia no topo do dossel, necessário para a estimativa 

de fT , é dado por: 
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fsfff
gfgf
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gf

gfgf

gf
Lhshf ELHTTRQ ⋅+=


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
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Note-se que fσ  pode ser cancelado uma vez que ambos os termos à direita do 

sinal de igualdade possuem N  que contém fσ , ficando: 

''
44

2
fsfff

gfgf

gfgf
gf

gfgf

gf
Lhsh ELHTTRQ ⋅+=⋅⋅

⋅−+
⋅−+

−⋅
⋅−+

⋅
++ σε

εεεε
εεεε

σ
εεεε

εε
(2.38) 

Em que: 

)(7,7' affaffpasf TTuccH −⋅⋅⋅⋅= ρ e     (2.39) 

"])([7' rqTqucE affsataffaf −⋅⋅⋅= ρ  (2.40) 

O balanço do fluxo de energia no solo com presença de vegetação, 

reescrevendo a equação 2.15, fica: 

gfsgfLgfuLgfsgfgf ELHRRQG ⋅−−−+=      (2.41) 

 

2.3.7 Parametrização da capacidade térmica do solo pela umidade 

 

Conforme Deardorff (1978) as propriedades do solo utilizadas na equação 2.1, 

parecem depender mais da quantidade de umidade no solo ( w ) do que do tipo de solo 

( sρ , sc  e sK ), razão pela qual será descrita uma parametrização do tipo do solo em 

função de w , tanto na superfície (subscrito g), quanto na média em profundidade 

(subscrito 2). 

ss c⋅ρ é parametrizado por: 

gg wc += 27,0)(ρ         (2.42) 

22 27,0)( wc +=ρ         (2.43) 

em que foi criada uma nova variável ( cρ ), seguindo a abordagem de Deardorff (1978).

  

A condutividade térmica ( sss Kc ⋅⋅ρ ) representada por λ,e 
1d , é parametrizada 

por: 

31)(004,0001,0 gg w+=λ        (2.44) 

31
22 )(004,0001,0 w+=λ        (2.45) 

[ ] 21
11 )( ggg cd ρλτ ⋅=        (2.46) 
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[ ] 21
22112 )( cd ρλτ ⋅=        (2.47) 

No entanto, não está claro qual o melhor valor para 1dcss ⋅⋅⋅ρ  quando as 

propriedades do solo à superfície diferem significativamente das propriedades do 

subsolo. A propósito desta indefinição Deardoff (1978) realizou testes utilizando um 

modelo de 12 camadas de solo, onde 2wwg  variou de um fator de 5 acima e abaixo 

da unidade, com uma distribuição logarítmica de w  com a profundidade. Os melhores 

resultados foram obtidos utilizando: 

205,030,0' wwr g+=   1'3,0 ≤< r     (2.48) 

parametrizando 1dcss ⋅⋅⋅ρ , representado por ∆, da seguinte forma: 

1221 ))('1)(' dcrdcr gg ⋅−+⋅=∆ ρρ       (2.49) 

Sem a parametrização que inclui 'r, o erro médio quadrático de gT  em um dia 

foi de K6,2 , em relação a uma variação da temperatura diária de K7,22 , para uma 

superfície úmida e K3,1 , relativo a uma variação da temperatura diurna de K4,21  para 

uma superfície seca. Com a parametrização os erros foram reduzidos para K6,0  e

K9,0  respectivamente. 

 

2.3.8 Parametrização do albedo 

 

O albedo do solo ( gα ), da mesma forma que a capacidade térmica do solo, 

também pode ser parametrizado em função da umidade do solo, como a seguir: 

kgg ww17,031,0 −=α kg ww ≤       (2.50a) 

14,0=gα  kg ww >      (2.50b) 
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3 APLICAÇÃO DO MODELO PARA A REGIÃO URBANA DO RIO D E JANEIRO 

 

O modelo de Deardorff (1978) foi modificado e adaptado para estimar a 

temperatura dos vários tipos de superfície de uma região urbana da cidade do Rio de 

Janeiro. 

É assumida uma atmosfera sem nebulosidade. Esta premissa foi escolhida a 

fim de permitir uma análise mais precisa da eficiência do modelo, uma vez que a reflexão 

e absorção dos fluxos de energia pelas nuvens, em função de seus formatos, altitude, 

área da base, volume, densidade, albedo e introduziriam variáveis de difícil controle no 

modelo. 

A umidade específica foi estimada em função da umidade relativa, da pressão 

de vapor e da temperatura. 

A umidade relativa e a temperatura do ar foram estimadas a partir de médias 

horárias, obtidas dos dados da estação meteorológica do Aeroporto Internacional do Rio 

de Janeiro (SBGL), fornecidos pelo Departamento de Controle do Espaço Aéreo 

(DECEA). 

Foram classificados13 tipos de superfície, para as quais se estimou densidade, 

albedo, calor específico, condutividade térmica, umidade e comprimento de rugosidade. 

A estimativa da temperatura para cada tipo de superfície e da folhagem foi 

resolvida numericamente. 

As interligações entre os principais processos modelados são representadas 

no diagrama de blocos a seguir. Nele estão representados os ciclos de umidade relativa 

e temperatura do ar obtidos de dados observacionais, a umidade específica, a definição 

das constantes e variáveis e os fluxos de energia que serão aplicados à equação da 

estimativa da temperatura do solo. Cada um desses processos será detalhado a 

posteriori. 
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Figura 3 -  Diagrama de blocos com as interligações dos princip ais componentes 

do modelo 

Fonte: o autor 
 

3.1 Variáveis independentes 

 

As variáveis independentes utilizadas nos modelos foram classificadas em três 

tipos, a saber: 

 

3.1.1 Variáveis fixadas 

 

Dentre as diversas variáveis independentes necessárias para que o modelo 

estime as temperaturas das superfícies ( gT , gfT , fT ), as seguintes foram fixadas: 

emissividades da superfície ( gε ) e da vegetação ( fε ) em 9,0  e 95,0 , respectivamente, 

de acordo com Deardorff (1978); transmissividade da atmosfera ( sτ ) foi fixada em 9,0

, de acordo com Zhang e Anthes (1982); pressão atmosférica ( ap ) em hPa25,1013 ; e 

foi escolhido o mês de março de 2006 para cálculo do fluxo radiativo solar, uma vez que 

este se mostrou o mês com média de temperatura do ar mais quente entre os anos de 

2005 e 2007, de acordo com os dados observados da estação meteorológica de SBGL. 

Portanto fixaram-se o dia Juliano número 75, que coincide com a metade do mês de 

março e as coordenadas de SBGL, para o cálculo da declinação solar, de acordo com 

Iqbal (1983), e tamanho do dia solar de acordo com o anuário interativo do Observatório 

Nacional. 

 

 

Constantes 
Variáveis fixadas 

Variáveis de cenário 

Umidade específica 

Fluxo de Calor Latente 

Ciclo de Umidade 
Relativa 

(série de Fourier) 

Fluxo Calor Sensível Fluxo Radiativo 
 

Fluxo para o Solo 

Equação da 
Temperatura do Solo 

Ciclo de Temperatura do 
Ar 

(série de Fourier) 
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Ainda que fixadas, as variáveis descritas neste tópico podem ser alteradas para 

configurar diferentes cenários. 

 

3.1.2 Variáveis de cenários 

 

Foram designados valores correspondentes às seguintes características físicas 

das superfícies classificadas, elencadas na Tabela 2: densidade ( ρ ), albedo    ( gα  e

fα ), calor específico ( sc ), condutividade térmica (λ), umidade ( w ) e comprimento de 

rugosidade ( 0z ). 

A velocidade horizontal do vento ( au ) e altitude de referência também são 

ajustadas a diferentes cenários. 

 

3.1.3 Variáveis cíclicas 

 

Em função da significativa variação diária da temperatura e da umidade do ar, 

foram calculadas as médias horárias dos valores de temperatura do ar e umidade 

relativa do mês de março de 2006 da estação meteorológica de SBGL (Tabela 1) e, 

baseando-se nestas médias, foram desenvolvidas séries de Fourier com a finalidade de 

criar um ciclo diário da variação destas grandezas, para serem aplicadas aos modelos. 
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Tabela 1 - Médias horárias de aT  e
rU  do mês de março de 2006 da estação 

meteorológica de SBGL  

Hora local aT ( Co ) rU ( % ) Horalocal aT ( Co ) rU ( % ) 

0 26,715 80,73 12 32,428 57,76 

1 26,500 82,12 13 32,872 56,68 

2 26,308 82,38 14 32,722 57,74 

3 26,337 81,33 15 32,336 59,36 

4 25,888 83,23 16 30,968 62,88 

5 25,750 83,46 17 30,181 64,59 

6 25,664 83,75 18 28,793 69,59 

7 26,604 81,00 19 28,184 73,16 

8 28,046 76,27 20 28,016 74,24 

9 29,088 73,48 21 27,680 75,24 

10 30,181 67,35 22 27,368 76,92 

11 31,600 61,24 23 27,064 78,68 

Fonte: Estação Meteorológica do Aeroporto Internacional do Rio de Janeiro (2008) 

No ajuste da série de Fourier para a temperatura foi utilizado um ciclo de 24 

horas ( n ), sendo cada hora representada por t , variando de 1 a 24, cada valor de aT

representado por tys , e seu valor médio no ciclo dado por mTy . A curva resultante da 

aplicação da transformada discreta de Fourier foi conseguida com a utilização de dois 

harmônicos (k). As formulações para a obtenção dos valores das temperaturas na série 

de Fourier ( TtY ) estão descritas a seguir:  

∑
=








 ⋅⋅⋅=
n

t
tTk n
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n
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∑
=





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  (2.53) 

Obtendo-se os seguintes coeficientes e média de temperatura: 

2,21 −=TA   2,21 −=TB  

0,727572 =TA   0,8820112 =TB  301,7972=mTy  

 

Figura 4 - Curva de variação da temperatura do ar m édia, hora a hora, da estação 

meteorológica de SBGL e série de Fourier utilizada para representar a 

curva da temperatura observada 
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Fonte: o autor 

A série de Fourier para a umidade relativa do ar foi obtida de forma análoga, 

onde cada valor de 
rU  é representado por tyu , seu valor médio no ciclo dado por muy  

e cada valor na série de Fourier dado por utY , obtendo-se os seguintes coeficientes e 

média de temperatura: 

1,81 =uA    3,91 =uB  

-2,187412 =uA   -3,095942 =uB  72,6325=muy  
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Figura 5 - Curva de variação da umidade relativa do  ar média, hora a hora, da 

estação meteorológica de SBGL e série de Fourier ut ilizada para 

representar a curva da umidade relativa do ar obser vada 
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Fonte: o autor 

 

3.1.4 Umidade específica do ar 

 

Em face da dificuldade de se conseguir dados observados de umidade 

específica para aplicação nos modelos, foi utilizada a relação de Clausius-Clapeyron 

(ROGERS, 1989): 

])622,01([
622,0

ep

e
q

a ⋅−−
=       (2.54) 

s
r e

U
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100
         (2.55) 










+
⋅

⋅=
5,243

678,17
exp112,6

ac

ac
s T

T
e       (2.56) 

em que q é a umidade específica do ar, e  a pressão vapor, ap  a pressão atmosférica, 

rU  a umidade relativa, acT  a temperatura do ar em Co e se  a pressão de vapor saturada. 

Como o método utiliza a umidade relativa e a temperatura do ar em sua 

formulação, a umidade específica se torna uma variável cíclica. 
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3.2 Cálculo da temperatura do solo 

 

O cálculo de gT  é realizado utilizando uma solução no domínio discreto, em 

diferenças finitas, aplicando-se o método de Euler centrado (DORN; MCCRACKEN, 

1978) à equação 2.1 da seguinte forma: 

1

2

1

1

11 )(

2 τρδ
r

n
g

ss

n
g

n
g TTc

dc

Gc

t

TT −
−=

⋅
− −+

    (2.57) 

em que tδ  é o intervalo de tempo, em segundos, em que o modelo calcula gT  e neste 

trabalho foi utilizado o intervalo de s120 , aqui denominado passo de tempo. 1+n
gT é a 

temperatura da superfície no passo de tempo 1+n  e 1−n
gT  a temperatura da superfície 

calculada no passo de tempo 1−n . Nos primeiros passos o valor de gT é arbitrado como 

sendo a 
rT  e o método vai corrigindo os valores futuros a cada cálculo. 

Explicitando 1+n
gT  tem-se: 
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Para o cálculo da temperatura do solo sob vegetação substitui-se gT  por gfT , 

G  por gfG  e 1dcssρ  por ∆. 

 

3.3 Cálculo da temperatura da folhagem 

 

Considerando que, analogamente à gT , que é relaxada para 
rT , fT  também 

teria seu valor relaxado para aT  e utilizando-se o balanço de energia na superfície da 

folhagem resolvido na equação 2.38, é proposta a seguinte equação para a estimativa 

de fT : 

1
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=
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∂

    (2.59) 

em que fC  representa a capacidade térmica volumétrica do dossel, nfR  o balanço dos 

fluxos radiativos na folhagem, sfH  o fluxo de calor sensível na folhagem, fLE  o fluxo 

de calor latente na folhagem e os coeficientes 
'1c  e 

'2c  
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Resolvendo numericamente tem-se: 
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A solução proposta além de considerar a influência da temperatura do ar na 

temperatura da folhagem introduz os coeficientes 
'1c  e

'2c  que permitiram ajustes no 

modelo. 

 

3.4 Comparação de resultados: Deardorff (1978) vers us modelo proposto 

 

A seguir, na figura 6, verificam-se as curvas gT , fT  e afT  obtidas pelo modelo 

de Deardorff (1978) e aT  proveniente de dados observados a 2 m de altura, oriundos 

dos experimentos realizados por Penman e Long nos dias 4 e 5 de junho de 1955, 

publicados em Penman e Long (1960), para testar a parametrização da camada de 

vegetação. 

Na figura 7, verificam-se as curvas gT , fT , afT  e aT , em que as três primeiras 

temperaturas foram obtidas por intermédio da aplicação do modelo proposto utilizando 

as condições descritas por Deardorff (1978) e aT  foi obtida dos dados publicados por 

Penman e Long (1960).  

Também foram utilizadas as efemérides do ciclo solar diurno para o dia 4 de 

junho de 1955, com as coordenadas geográficas da cidade de Londres 

(OBSERVATÓRIO NACIONAL, 2008). 

Comparando-se as variações das quatro temperaturas apresentadas nas 

figuras 6 e 7, observa-se que o modelo proposto apresenta resultados coerentes com 

os resultados obtidos por Deardorff (1978), tanto em amplitude, quanto em sincronismo 

e nos valores máximos e mínimos de cada temperatura, ainda que não tenha sido 

possível conseguir a totalidade dos parâmetros utilizados pelo autor citado. 
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Figura 6 - Curvas de temperatura do solo ( gT ), ar ( aT ), dossel ( afT ) e folhagem  

( fT ) 

 

Fonte: Deardorff (1978) 
 

Figura 7 - Curvas de temperatura do solo sob a vege tação ( gT ), ar ( aT ), dossel  

( afT ) e folhagem ( fT ), simulando os parâmetros utilizados por Deardorff  

(1978) 

Fonte: o autor 
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3.5 Classificação das superfícies 

 

Com a intenção de representar uma área da superfície urbana da cidade do 

Rio de Janeiro foram definidos tipos de superfície cujas temperaturas estimadas são 

apresentadas neste trabalho. Para verificar a existência e a distribuição espacial dessas 

superfícies foram analisadas imagens de alta resolução espacial de um setor da cidade. 

As superfícies que compõem a área do estudo foram classificadas em 

superfícies naturais e superfícies artificiais. As superfícies denominadas de naturais são 

areia; saibro (solo exposto); gramíneas (campos); floresta tropical; e afloramentos 

rochosos. As superfícies denominadas de artificiais são: asfalto, concreto, telhado 

cerâmico e telhado de fibrocimento. As superfícies artificiais foram sub classificadas em 

novas e antigas, uma vez que a ação do tempo provoca variação em seus albedos. 

Para a identificação das superfícies anteriormente classificadas foi utilizada 

uma imagem IKONOS, com 1 m de resolução espacial e 3 bandas do espectro 

eletromagnético da faixa visível, abrangendo a ilha do Fundão, parte da Ilha do 

Governador e proximidades, cedidas pelo Laboratório de Métodos Computacionais em 

Engenharia da COPPE/UFRJ. 

A classificação foi realizada com o auxílio do programa computacional ENVI 

4.5, utilizando o método do paralelepípedo, sem aplicação de desvio padrão, para 

identificação de elementos da imagem com resposta espectral próxima a uma das 

classes identificadas. 

Previamente à aplicação do método do paralelepípedo foram identificados e 

marcados elementos de imagem que continham apenas um tipo de superfície, para 

servirem de amostras ao tipo de resposta espectral que deveriam ser classificadas. 

Essas amostras foram então aplicadas ao método que identificou os elementos 

de imagem semelhantes em toda a imagem. 

Não foi utilizado o recurso de estabelecer um valor de desvio padrão relativo à 

resposta espectral de cada classe, para que fossem identificados, em uma determinada 

classe, elementos de imagem com resposta espectral próxima à da amostra escolhida. 

Esta decisão foi tomada visando minimizar a identificação falsa de elementos de 

imagem, provocando, no entanto, ausência de classificação em cerca de trinta por cento 

dos elementos de imagem.  

Os elementos de imagem não classificados foram divididos em dois tipos, a 

saber: aqueles que formaram blocos, mostrando um tipo de superfície não incluída na 

classificação, como podem ser vistos na comparação da figura 8 (imagem não 

classificada) com a figura 9 (classificada), onde os telhados de chapas de alumínio dos 

hangares de manutenção da Base Aérea do Galeão não aparecem classificados; e os 
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elementos de imagem que aparecem isolados em meio a um conjunto de elementos 

classificados, fruto de pequenas diferenças na assinatura espectral, o que não 

prejudicou a percepção de uma área composta por um tipo específico de superfície.  

Apesar de ter sido utilizado o método mais restritivo disponível no programa 

ENVI 4.5 para classificação da imagem, foram notadas algumas classificações falsas, 

conforme pode ser verificado comparando-se a figura 2.10 (não classificada) com a 

figura 2.11 (classificada), observando-se que algumas superfícies de asfalto antigo são 

trocadas por algumas superfícies de fibrocimento antigo, uma vez que o clareamento do 

asfalto pelo uso e o escurecimento do fibrocimento pela exposição às intempéries, 

alteram suas tonalidades, por vezes significativamente. 

Estima-se que as classificações falsas poderiam ser quase totalmente 

eliminadas caso fosse utilizado um sensor com pelo menos um canal na faixa do 

infravermelho termal. Com isto, a análise espectral de cada elemento de imagem se 

daria pela semelhança de coloração (faixa do visível) e pela temperatura radiométrica 

(infravermelho). 

A seguir apresenta-se a tabela com as características físicas de cada tipo de 

superfície, a serem utilizadas como variáveis diagnósticas para a modelagem da 

estimativa da temperatura da superfície. 

Tabela 2 - Classes de superfícies e suas caracterís ticas físicas 

Tipo  Classes 
Índice 

de 
cores 

Albedo 

( fg αα / ) 

Calor Específico

cal.g -1.K-1  ( xc ) 

Condutividade 
Térmica 

cal.cm -1.s-1.K-1 

(λ) 

Densidade 
g.cm -3  

( xρ ) 

Rugosidade (1) 

( 0z ) 

A
rt

ifi
ci

al
 

Concreto 
novo 

1 
0,40 
a0,50(11) 

0,179(8) 0,0041(8) 2,402(5) 0,01 

Concreto 
antigo 

2 
0,20 
a0,30(11) 

0,179(8) 0,0041(8) 2,402(5) 0,01 

Asfalto novo 3 0,05(11) 0,220(7) 0,0018(7) 
2,270 a 
2,358(4) 

0,01 

Asfalto 
antigo 

4 0,10(11) 0,220(7) 0,0018(7) 
2,270 a 
2,358(4) 

0,01 

Cerâmica 
nova 

5 0,68(12) 0,215(8) 0,0031(6) 
1,810 a 
1,970(2) 

0,03 

Cerâmica 
antiga 

6 0,53(12) 0,215(8) 0,0031(6) 
1,810 a 
1,970(2) 

0,03 

Fibrocimento 
novo 

7 0,39(12) 0,201(8) 0,0018(8) 1,6(3) 0,03 
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Fibrocimento 
antigo 

8 0,34(12) 0,201(8) 0,0018(8) 1,6(3) 0,03 
N

at
ur

al
 

Solo exposto 9 
0,05 
a0,40(10) 

0,250(9) 
0,0031 
a0,0048(6) 

0,8 
a2,0(14) 0,01 a0,02 

Areia 10 
0,15 
a0,45(10) 

0,191(8) 
0,0008 
a0,0065(8) 

1,5a 
2,0(14) 

0,01 a0,03 

Gramínea 11 
0,16–
0,26(10) 

   0,03 

Floresta 12 
0,15–
0,20(10) 

   0,90 

Afloramento 
rochoso 

13 
0,13–
0,15(13) 

 0,201 0,0083(6) 
3,0 – 
2,3(13) 

0,05 

Fontes: (1) DAVENPORT, 2000; (2) BUENO, 1994; (3) SAINT-GOBAINBRASILIT, 2007; (4) 
GOVERNMENT OF ALBERTA, 2008; (5) PENNSYLVANIA STATE UNIVERSITY, 2008; 
(6) CLARK, 1990; (7)CHADBOURN, 1996; (8) THE ENGINEERING TOOLBOX, 2008; 
(9) WESTERN WASHINGTON UNIVERSITY, 2008; (10) BUDIKOVA (2008); (11) VAN 
GEEM, 2002; (12) PRADO e FERREIRA, 2005; (13) WINKLER, 1994; (14) PIANCA, 
1982 

Figura 8 – Imagem Ikonos com resolução de 1m, abran gendo parte da Base Aérea 

do Galeão e do Terminal de Carga do Aeroporto Inter nacional do Rio 

de Janeiro 

 

Fonte: IKONOS (2004) 
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Figura 9 – Imagem Ikonos com resolução de 1m, abran gendo parte da Base Aérea 

do Galeão e do Terminal de Carga do Aeroporto Inter nacional do Rio 

de Janeiro, classificada de acordo com a tabela 2 

 
 
 

Fonte: IKONOS (2004) 

Figura 10 – Imagem Ikonos com resolução de 1m, abra ngendo parte do Campus 

Universitário da UFRJ, na Ilha do Fundão 

 
Fonte: IKONOS (2004) 

1 2 3 4 5 8 9 11 água N/C 
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Figura 11 – Imagem Ikonos com resolução de 1m, abra ngendo parte do Campus 

Universitário da UFRJ, na Ilha do Fundão, classific ada de acordo com 

a tabela 2 

 
 
 

Fonte: IKONOS (2004) 
 

3.5.1 Teste de sensibilidade do modelo para a tempe ratura de referência 

 

Os valores de gT  são relaxados para 
rT , que é obtida pela média da 

temperatura do ar das últimas 24 horas.  

Foram atribuídos à 
rT  os valores máximo, médio e mínimo de aT , baseando-

se nos valores encontrados nas séries de Fourier utilizadas para representar as 

temperaturas médias da estação de SBGL, respectivamente, K306 , K8,301  e K9,298 , 

a fim de avaliar a resposta do modelo para gT . 

Para avaliação deste parâmetro foi utilizada a superfície tipo “concreto novo”, 

cujas características físicas foram estabelecidas na tabela 2. 

Observa-se na figura 12 que uma variação de 7,1 graus na 
rT  acarretou em 

uma variação de aproximadamente 5 graus entre o valor máximo e mínimo de  gT em 

3 4 5 7 8 9 11 12 água N/C 
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toda a curva do ciclo diário, sem aparente alteração no padrão de variação temporal da 

temperatura da superfície. Mostrando a efetividade da relaxação de gT  para
rT . 

Figura 12 - Sensibilidade à temperatura de referênc ia 

 
Nota: Variação nas curvas de temperatura de gT  (concreto novo) em função da alteração dos 

valores de 
rT  ( K306 , K8,301  e K9,298 ) 

Fonte: o autor 
 

3.5.2 Teste de sensibilidade do modelo para o compr imento de rugosidade 

 

A estimativa de 0z  para áreas heterogêneas de grande variância de 

rugosidade, como é geralmente o caso das áreas urbanas, não é uma tarefa fácil e 

apesar de existirem valores publicados para diferentes tipos de superfícies, não deve 

ser desconsiderada a opção de estimar a rugosidade média por uma avaliação visual 

baseada em imagens aéreas ou mapas de uso da terra (DAVENPORT et al., 2000). 

Em face desta dificuldade, foi testada a sensibilidade do modelo em uma 

superfície artificial e em uma superfície natural. 

Para representar a superfície artificial foi utilizado o “concreto novo”, onde se 

utilizou 0002,00 =z  como o comprimento de rugosidade de referência, considerando 

que este valor seria o valor mínimo possível para este tipo de superfície em um campo 

aberto (DAVENPORT et al., 2000). Foram comparados a esta referência os 

comprimentos de rugosidade 1,00 =z , 5,00 =z  e 10 =z , que corresponderiam a 

comprimentos de rugosidade encontrados em um ambiente urbano, de acordo com a 

tabela 2 em Davenport et al. (2000). 

00 06 12 18 00
295

300

305

310

315

320

325

média

mínimo

318.0

323

máximo

Sensibilidade à Temperatura de Referência

K
el

vi
n

horas

 

 

Ta
Tg  (Tr=298,9)
Tg  (Tr=301,8)
Tg  (Tr=306)



93 
 

 
 

Para representar uma superfície natural foi considerada uma área vegetada 

com sombreamento de setenta e cinco por cento do solo ( 75,0=fσ ), com 005,00 =z  

sendo a rugosidade de referência, comparada com os comprimentos de rugosidade: 

1,00 =z , 5,00 =z  e 10 =z , que correspondem respectivamente a áreas com arbustos 

isolados, árvores esparsas e floresta densa, segundo Davenport et al. (2000). 

No caso do “concreto novo” observa-se uma diferença de cerca de K7  entre 

a gT  de 0002,00 =z  e gT  de 10 =z  (figura 3), demonstrando que diferenças relativas 

da ordem de 410  em comprimento de rugosidade afetam significativamente o fluxo de 

calor sensível. No entanto, diferenças relativas de comprimento de rugosidade da ordem 

de 310  provocam variações em torno K1 , conforme pode ser observado na figura 13, 

pela diferença de temperatura entre 0002,00 =z  e 1,00 =z  (diferença de K5,0  às 13 

horas) e pela diferença de cerca de K2  entre 0002,00 =z  e 5,00 =z , demonstrando 

que esta variação é não linear, tendo em vista a função logarítmica que governa a 

variação do comprimento da rugosidade. 

Figura 13 - Sensibilidade ao comprimento de rugosid ade no concreto 

 
Nota: Diferenças na variação de temperatura da superfície “concreto novo”. Comparação entre 

o comprimento de rugosidade referência ( 0002,00 =z ) e os comprimentos de rugosidade 

1,00 =z , 5,00 =z  e 10 =z  

Fonte: o autor 
 

No caso da superfície vegetada, onde além do fluxo de calor sensível, a 

alteração no valor do comprimento de rugosidade também influi no fluxo de calor latente, 

foi observado comportamento semelhante ao da superfície artificial. A variação da 

temperatura entre a rugosidade mínima 005,00 =z  e rugosidade máxima 0,10 =z  foi 

de cerca de K2 , conforme figura 14. Esta variação foi inferior à variação máxima 
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encontrada na superfície do concreto, uma vez que as diferenças entre os comprimentos 

de rugosidade daquela superfície são de uma ordem acima das diferenças entre os 

comprimentos de rugosidade das superfícies vegetadas. Concluindo, verificou-se que 

imprecisões na estimativa do comprimento de rugosidade da ordem de 210  não 

acarretam variações significativas para escala diária de temperatura. 

Figura 14 - Sensibilidade ao comprimento de rugosid ade em superfície vegetada  

 
Nota: Diferença de temperatura de gfT  ( 005,00 =z - 1,00 =z ) e gfT  ( 005,00 =z - 0,10 =z ) 

em uma superfície vegetada 
Fonte: o autor 

 

3.5.3 Teste de sensibilidade do modelo para o albed o 

 

As superfícies classificadas como artificiais (asfalto, concreto, cerâmica e 

fibrocimento) foram consideradas impermeáveis e, portanto, sem umidade, não 

havendo, assim, fluxo de calor latente em seu balanço de fluxo de energia. 

A variação de temperatura destas superfícies tem grande influência do albedo, 

conforme as figuras 15, 16, 17 e 18. Esta propriedade é mais acentuada nos testes 

realizados, pela condição de inexistência de nebulosidade e por ter sido escolhido o mês 

com a mais alta média de temperatura do ano. 

Foi observado que a relação de diminuição do albedo com o aumento da 

temperatura não é linear. Nas figuras 15, 16, 17 e 18 nota-se que a diferença de 

temperaturas não é constante no tempo. No caso do fibrocimento onde o albedo variou 

de 0,39 (fibrocimento novo) para 0,34 (fibrocimento antigo), houve uma variação de 

cerca de C05,2  nas temperaturas máximas e cerca de C00,2  nas temperaturas 

mínimas (figura 17). 

A relação entre variação de albedo ( gαΛ ) e temperatura (∆ gT ) para os quatro 

tipos de superfície está descrita na tabela 1, a seguir, onde foram especificadas as 

temperaturas máximas para cada tipo de superfície e seus respectivos albedos. Na 
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penúltima coluna à direita da tabela está a diferença do albedo entre uma superfície 

recém construída (nova) e uma desgastada pelo tempo de exposição às intempéries 

(antiga). Na última coluna à direita da tabela está a diferença de temperatura resultante 

da variação do albedo. Observa-se que a variação da temperatura em relação à 

variação do albedo não é linear, mas mesmo pequenas variações de albedo da ordem 

de 0,05 acarretam diferenças de temperaturas significativas considerando-se uma 

escala diária.  

Tabela 7- Relação das variações de albedo na temper atura máxima de cada 

superfície artificial classificada 

Superfície 
Nova Antiga 

Δ αg Δ CT o
g  

αg CT o
g  αg CT o

g  

Asfalto 0,05 70,3 0,10 68,1 0,05 2,2 

Concreto 0,45 47,2 0,25 54,4 0,2 7,2 

Cerâmica 0,68 40,3 0,53 46,6 0,15 6,3 

Fibrocimento 0,39 59 0,34 61,6 0,05 2,6 

Fonte: o autor 

 

Figura 15 - Variação diária de temperatura do asfal to 

 
Nota: Ciclo diário da temperatura de superfície de asfalto com albedo de 0,05 (asfalto novo) e 

0,10 (asfalto antigo)  

Fonte: o autor 
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Figura 16 - Variação diária de temperatura do concr eto 

 
Nota: Ciclo diário da temperatura de superfície de concreto com albedo de 0,45 (concreto novo) 

e 0,25 (concreto antigo) 

Fonte: o autor 
 

Figura 17 - Variação diária de temperatura do fibro cimento 

 
Nota: Ciclo diário da temperatura de superfície de fibrocimento com albedo de 0,39 (fibrocimento 

novo) e 0,34 (fibrocimento antigo) 

Fonte: o autor 
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Figura 18 - Variação diária de temperatura da cerâm ica 
 

 
Nota: Ciclo diário da temperatura de superfície de cerâmica vermelha (telha) com albedo de 0,68 

(cerâmica nova) e 0,53 (cerâmica antiga) 

Fonte: o autor 

Não obstante o albedo ser um fator marcante na determinação da variação da 

temperatura, as outras características físicas das superfícies (densidade, calor 

específico e condutividade térmica) também contribuem para a variação da temperatura 

em diferentes ordens de grandeza. Para analisar estas contribuições foi arbitrado um 

mesmo albedo (0,45) para os quatro tipos de superfícies artificiais. 

Como resultado, foi observado entre as superfícies analisadas uma variação 

de até C09  na temperatura máxima e C05,2  na temperatura mínima, conforme pode 

ser verificado na figura 19, demonstrando que as diferenças nas capacidades térmicas 

implicam em variações significativas da temperatura considerando-se uma escala diária. 

Também foi observado que o valor máximo de temperatura nas superfícies 

analisadas ocorre próximo às 12:30 horas, enquanto que na temperatura do ar ocorre 

às 14:12 horas, função da diferença de aquecimento de uma superfície sólida e de uma 

atmosfera úmida. 
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Figura 4 - Variação de temperatura de diferentes su perfícies com mesmo albedo  

 
Nota: Comparação da variação das temperaturas de concreto, asfalto, cerâmica e fibrocimento, 

fixando-se o albedo das referidas superfícies em 0,45 

Fonte: o autor 
 

3.5.4 Superfícies naturais 
 

A análise da sensibilidade do modelo à cobertura vegetal demonstrou 

que o modelo responde com uma grande variação de gfT  quando foram utilizados 

diferentes níveis de cobertura vegetal ( 0=fσ , 50,0=fσ , 75,0=fσ , 1=fσ ), 

diferença que chega a cerca de C025  quando se compara o pico de temperatura de 

uma superfície sem cobertura vegetal ( 0=fσ ) com o pico de temperatura de uma 

superfície total sombreada pela vegetação ( 1=fσ ), conforme pode ser observado 

na figura 20. 

A variação descrita no parágrafo anterior é fruto das diferenças nos 

fluxos de energia à superfície. Uma análise qualitativa para cada fluxo considerado 

na equação de balanço de energia é realizada a seguir com o apoio das figuras 21 

( 0=fσ ) e 22 ( 1=fσ ).  

O fluxo de ondas curtas cai a zero quando 1=fσ , demonstrando que o 

sombreamento impede que a energia solar direta atinja o solo. 
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 O aumento do fluxo de ondas longas, proveniente da atmosfera, e do 

fluxo de calor latente, em direção à atmosfera, evidencia a sensibilidade da 

modelagem ao efeito estufa criado pela cobertura vegetal sobre o solo quando 

1=fσ . 

A diminuição do fluxo de ondas longas em direção à atmosfera, quando 

1=fσ , deve-se à menor temperatura alcançada pelo solo encoberto, em 

comparação com o solo exposto ( 0=fσ ). 

Por último observa-se que o saldo do balanço de fluxo de energia (fluxo 

no solo) é negativo para 1=fσ , evidenciando a perda de energia, que tem como 

resultado temperaturas mais baixas que as temperaturas do ar, a exceção de um 

pequeno período durante a noite quando o balanço é levemente positivo em função 

da inversão térmica (solo/ar), que pode ser observada na figura 20. No solo exposto 

( 0=fσ ) o balanço do fluxo de energia tem um comportamento oposto ao do solo 

sombreado, uma vez que suas temperaturas permanecem na maior parte do tempo 

acima das temperaturas do ar. 

Figura 20 - Ciclo diário da temperatura do solo com  a influência da vegetação em 

diferentes níveis de sombreamento 

Fonte: o autor 
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Figura 21 - Ciclo diário dos fluxos de energia no s olo com 0=fσ  

Fonte: o autor 

Figura 22 - Ciclo diário dos fluxos de energia no s olo com 1=fσ  

Fonte: o autor 
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O afloramento rochoso tem um comportamento térmico próximo ao do 

concreto novo, registrando uma diferença de temperatura em torno de C02  em suas 

temperaturas máximas e C01  nas temperaturas mínimas, apesar de possuir um albedo 

significativamente mais baixo ( 14.0=gα versus 45.0=gα ). Isto se deve a maior 

capacidade térmica da rocha, que diminui a amplitude de sua variação térmica. Note-se 

que a temperatura mínima do afloramento rochoso é a mais alta entre todas as 

superfícies analisadas, demonstrando que este tipo de superfície perde calor mais 

lentamente para a atmosfera durante o período noturno, confirmando a propriedade de 

maior capacidade térmica. (Figura 23). 

Figura 23 - Ciclo diário da temperatura de aflorame nto rochoso com albedo de 14,0  

e do concreto com albedo de 45,0  

Fonte: o autor 
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APÊNDICE B – Parametrizações do equilíbrio termodin âmico da 

atmosfera 

 

Neste apêndice estão detalhadas as parametrizações utilizadas no 

modelo JP, com a finalidade de incorporar as variações do equilíbrio 

termodinâmico da atmosfera, conforme discutido na revisão bibliográfica 

(itens 3.1, 3.2 e 3.3) e explicitado na metodologia (item 4.1.2) do texto 

principal desta Tese. 

As siglas não definidas neste anexo possuem os mesmos 

significados utilizados no corpo da Tese. 

Todas as equações descritas neste documento estão nos textos 

referenciados e são apresentadas aqui com a intenção de facilitar a aplicação 

do modelo JP. 

Informações sobre a metodologia desenvolvida para determinar as 

parametrizações aqui descritas poderão ser consultadas diretamente nos 

textos originais. 

São detalhados, a seguir, as seguintes parametrizações: 

- Beljaars (1995), que tem por finalidade impedir que os fluxos de térmicos 

na superfície, estimados pelo método bulk, sejam reduzidos em casos de 

convecção livre; 

- Zilitinkevich (1995), que tem por finalidade estimar o valor do comprimento 

de rugosidade provocado por aquecimento da superfície (j?Z); 

- Jiménez et al. (2012), que tem por objetivo ampliar os limites para a 

estimativa do fluxo térmico em condições de grande estabilidade e 

instabilidade atmosférica. 

 

1. Parametrização do vento médio na altura de refer ência 
 |
|8 = 
8 + �8 +  £J∗!8,      (1.1) 

em que |
| representa o vetor do vento horizontal, acrescido do termo de indução 

convectiva, 
 e �, representam as componentes zonal e meridional do vento 

médio, £, é uma constante empírica, cujo valor pode ser ajustado entre 0,8 e 

1,2, e J∗, representa a velocidade escalar de convecção livre.  
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Esta parametrização, proposta por Beljaars (1995), foi aplicada no 

modelo JP para representar o vento médio na altura de referência para os 

cálculos dos fluxos turbulentos. 

A escala de velocidade J∗ é determinada pela equação a seguir, de 

acordo com Stull (1988). 

J∗ = ¨j< LZ  JÔ,Ô222222!«9 ¾C
,       (1.2) 

no entanto. J∗ foi parametrizado no modelo JP conforme a equação a seguir, de 

acordo com Zilitinkevich (1995): �y8 = �O8 ≈ 0,5J∗8,       (1.3) 

em que �, representa a variação do vento horizontal. 

 

2. Parametrização do comprimento de rugosidade térm ico ( ÕÖ×) 
 

O comprimento de rugosidade provocado por aquecimento da 

superfície (j?Z), foi parametrizado por Zilitinkevich (1995), como a seguir: 

j?Z = j?Hexp  −/?Û#∗j?H/Ü, (2.1) 

em que j?H,  /?, #∗ e Ü, representam, respectivamente, comprimento de 

rugosidade mecânico, constante empírica (estimada em: 0,8), velocidade de 

fricção e viscosidade cinemática. 

No modelo JP o comprimento de rugosidade mecânico é somado ao 

comprimento de rugosidade térmico para determinar o comprimento de 

rugosidade efetivo (j?), quando for aplicável. 

 

3. Parametrização dos coeficientes de transferência  Bulk (ÝÞ,ß,à) 
 

Jiménez et al. (2012), propuseram as seguintes parametrizações 

para os coeficientes de transferência de momentum (a�), calor sensível (aº) 

e calor latente (a�): 

a� = ~n
¨áË3zâz�z� 4=ã�3zâz�µ 4¶ã�3z�µ 4«n,     (3.1) 

aº = ~n
¨áË3zâz�z� 4=ã�3zâz�µ 4¶ã�3z�µ 4«¨áË3zâz�z� 4=ãä3zâz�µ 4¶ãä3z�µ 4« ,  (3.2) 

a� = ~n
¨áË3zâz�z� 4=ã�3zâz�µ 4¶ã�3z�µ 4«¸áË¯s��å�∗z�æ ¶zçµ °=ãä3zâz�µ 4¶ãä3zçµ 4¹ , (3.3) 
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Cabe esclarecer que a expressão èº,H 3��,ç� 4 significa que è é função 

do parâmetro de estabilidade 
��. 

Nas equações que determinam a forma integrada das funções 

universais da teoria da similaridade (è), são aplicadas diferentes funções de 

peso, para as diferentes condições de equilíbrio termodinâmico da atmosfera. 

A seguir a função universal integrada, tanto para momentum (èH), 

quanto para calor (èº), para condições de equilíbrio termodinâmico 

atmosférico instável: 

èº,H = ãéä,�3zµ4¶3zµ4nãêä,�3zµ4
9¶3zµ4n  ,      (3.4) 

em que èF é a função integrada de acordo com Paulson (1970) e èë, é a mesma 

função de acordo com Fairall et al. (1996), como a seguir: 

èFH = 2 ln 39¶�8 4 + ln 39¶�n
8 4 − 2 tan=9 ¼ + Ñ8 ,   (3.5) 

èFº = ln 39¶�n
8 4 ,       (3.6) 

em que ¼ = ð1 − 16 j bC !ñ9 ]⁄
       (3.7) 

èëº,H = ¾8 ln 3½8 + ½ + 9¾4 − √3 tan=9 32½ + 9√¾4 + Ñ√¾ ,   (3.8) 

em que ½ = ð1 − òº,H j bC !ñ9 ¾⁄
 , sendo òH = 10 e òº = 34 .   (3.9) 

A seguir a função universal integrada, tanto para momentum (èH), 

quanto para calor (èº), para condições de equilíbrio termodinâmico 

atmosférico estável, que segue a proposta de Cheng e Brutsaert (2005): 

èH = −6�| ó�� + ¸1 + 3��4g¹9 g⁄ ô     (3.10) 

èº = −.�| ó�� + ¸1 + 3��4�¹9 �⁄ ô ,     (3.11) 

em que 6 = 6,1, 7 = 2,5, . = 5,3 e p = 1,1. 

A determinação da condição de equilíbrio termodinâmico da 

atmosfera é conseguida por intermédio do número de Richardson Bulk (v�g): 

v�g = LMz j MNz=MNæ|P|n  ,       (3.12) 

em que ,� representa a temperatura potencial na altura j, os índices I e \ 

significam, respectivamente, virtual e superfície. 
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Em condições de equilíbrio termodinâmico estável pode-se encontrar 

o valor inicial de 
�� por: 

�� = �<õ9=[�<õ,.        (3.13) 

Em condições de equilíbrio termodinâmico instável, 
�� = v�g. (3.14) 

Uma vez definido o valor inicial de 
��, o mesmo pode ser refinado, por 

método iterativo, utilizando a relação entre 
�� e v�g, explicitada a seguir: 

v�g = ��
áË3zâz�z� 4=ãä3zâz�µ 4¶ãä3z�µ 4

¨áË3zâz�z� 4=ã�3zâz�µ 4¶ã�3z�µ 4«n     (3.15) 

 




