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1. Resumo do plano inicial : “Estudo numérico dos padroes de circulagdo na camada limite

atmosférica da regido de ressurgéncia costeira de Cabo Frio”

1.1 - INTRODUCAO

A camada limite planetaria (CLP) € a regido turbulenta da atmosfera que estd em contato
direto com a superficie e onde a maior parte das atividades humanas ¢ desenvolvida. Nela estd
localizada também grande parte das fontes naturais e antropogénicas de gases e material
particulado.

A CLP tem sua origem ligada as trocas de energia, momento € massa entre atmosfera e
superficie, moduladas pela turbuléncia em escalas de tempo da ordem ou inferiores a 1 hora. Neste
intervalo de escala de tempo, os fluxos turbulentos de calor sensivel e latente determinam em
grande parte a estrutura vertical média da temperatura ¢ da umidade na CLP, enquanto o fluxo
turbulento de momento horizontal condiciona a estrutura dindmica média da CLP, tanto sobre
regides continentais quanto oceanicas.

E dificil estabelecer conclusdes gerais a respeito do comportamento da CLP sobre regides
com topografia complexa e ocupacao do solo heterogénea utilizando medidas em um tnico ponto
ou em um unico experimento (Roth, 2000). De modo geral, isto ¢ dificil por que a turbuléncia induz
heterogeneidades horizontais no escoamento até mesmo quando a superficie ¢ plana e homogénea
(Kanda et al., 2004). Além disso, a maioria dos fendmenos associados a topografia e ocupagao do
solo heterogéneos nao ¢ detectada em uma rede de superficie convencional, pois a natureza dos
fluxos turbulentos associados aos efeitos topograficos e de ocupagdo do solo apresenta um carater
local (Garratt ef al., 1996; Stivari et al., 2003).

Assim, do ponto de vista observacional a descri¢dao do efeito topografico e da ocupagdo do
solo sobre o escoamento requer o emprego de uma rede de observagdo envolvendo, por um longo
periodo de tempo, a operacdo de sensores de resposta rapida distribuidos com grande resolugdo
espacial, de forma a amostrar adequadamente ndo s6 os fendmenos de grande escala, mas também
os de micro escala (Grimmond et al, 1998; Roth, 2000). O alto custo da implementagdo de
experimentos micrometeorologicos, tanto em termos de recursos técnicos quanto humanos,
inviabiliza a obtencdo de dados por longos periodos de tempo. Desse modo, praticamente ndo ha
dados observacionais que caracterizem a interagdo entre as escalas do movimento que afetam a

estrutura dinamica e termodinamica da CLP (Wood, 2000).



Também sobre o oceano, apesar da sua enorme importancia, estudos observacionais da CLP,
sdo praticamente inexistentes no Brasil (Dourado e Oliveira, 2001;Wainer et al., 2003). Essa
auséncia se deve em grande parte as dificuldades técnicas associadas aos métodos de medidas.
Observagdes meteorologicas sobre o oceano requerem equipamentos robustos (Bradley et al.,
1991), pois a severidade do ambiente marinho provoca a rapida deterioragao dos sensores, alterando
o desempenho dos mesmos. Além disso, se as observagdes forem realizadas em plataformas moveis
(navios ou boias) a interferéncia dos movimentos da plataforma dificulta, ou até inviabiliza, a
obtencdo dos dados turbulentos, especialmente os fluxos verticais. No caso de observacoes
efetuadas com avides, além do alto custo, que impede a caracterizacdo climatoldgica da regido,
existe também uma limitagdo de operacdo do avido, uma vez que nao ¢ possivel obter medidas

abaixo de 30 metros (Enriquez e Friehe, 1997).

A presenca da ressurgéncia costeira (Miller ez. al, 2003) e das brisas maritima e terrestre
(Clancy et. al, 1979) influenciam diretamente o desenvolvimento da CLP, e conseqilientemente a
circulacdo local e o transporte de poluentes e umidade na regido (Clappier et. al, 2000; Ding et. al,
2004). Como a brisa pode se estender por quildmetros em dire¢do ao continente, essa influéncia
também se estende para as cidades proximas (Gilliam et. al, 2004).

Em todo o globo observa-se a presenga de ressurgéncia costeira principalmente nas margens
leste dos oceanos, por exemplo, Peru, Equador e Estados Unidos (Califérnia e Oregon) e noroeste
da Africa, mas também embora menos intensa, podemos observa-la nas costas oeste, como no Cabo
Canaveral (EUA) no verdo, e na Plataforma Continental Sudeste Brasileira (PCSE).

A PCSE constitui a regido delimitada pelos Cabos Frio (RJ) e de Santa Marta (SC), desde a
linha da costa até sua borda, situada entre as isobatimétricas de 120 e 180 m. A area total da PCSE ¢é
da ordem de 150 000 km’. Nessa 4rea, especialmente na regiio de Cabo Frio, constantemente
observamos o fenomeno de ressurgéncia costeira, pois hd um centro atmosférico de alta pressao de
larga escala semipermanente sobre o Oceano Atlantico Sul (Stech and Lorenzzetti, 1992), que
mantém na regido ventos de nordeste, favoraveis a ocorréncia do fendomeno. Esse fenomeno faz
com que a temperatura da superficie do mar (TSM) diminua em aproximadamente 10°C perto da
costa. Essa configuracdo ¢ alterada na passagem de frentes frias, que mudam o vento dominante
para de sudoeste, que ¢ desfavoravel a ressurgéncia.

Franchito ez. al (1998) utilizaram dois modelos, um atmosférico ¢ outro oceanico, para

estudar a influéncia da ressurgéncia costeira na brisa maritima na regido de Cabo Frio, e obtiveram,



como resultado, uma retroalimentacdo positiva entre a brisa maritima e a ressurgéncia, isto €, o
maior gradiente de temperatura devido a ressurgéncia intensifica a brisa maritima, e uma maior
intensidade do vento devida a brisa maritima intensifica a ressurgéncia.

O estudo da circulagdo, dos processos turbulentos na atmosfera e da altura da CLP ¢ de
extrema importancia para entender os padrdes de dispersdo de poluentes, conforme os estudos de
Clappier et. al (2000), Martilli et. al (2002) e Ding et. al (2004). Além disso, o transporte de
umidade pode alterar as condigdes meteorologicas da regido, por exemplo, causando tempestades
(Miller et. al, 2003; Gilliam et. al, 2004).

A circulacdo atmosférica ¢ influenciada pelas brisas maritima e terrestre, e as brisas sdo
influenciadas pela ressurgéncia. Além disso, a alteracdo da estabilidade estatica da atmosfera,
devida a temperatura mais baixa da superficie gerada pela ressurgéncia, influencia diretamente o
desenvolvimento da CLP, através da diminuicdo da producdo térmica de turbuléncia. Por outro
lado, os ventos gerados pelas brisas maritima e terrestre, através da produ¢do mecanica de
turbuléncia, também influenciam o desenvolvimento da CLP. Clancy et. a/ (1979) apontam que o
efeito da estabilidade da atmosfera nos fluxos turbulentos verticais e na altura da CLP devem ser
considerados no estudo da interacdo oceano-atmosfera em situacdes de ressurgéncia, pois iSso
possibilita a analise sobre o efeito da ressurgéncia nas caracteristicas turbulentas da CLP.

Contudo, ndo ha ainda nenhum estudo, na literatura, que investigue a influéncia conjunta da
brisa maritima, da ressurgéncia costeira, da topografia e ocupa¢do do solo no desenvolvimento da
CLP, como também nao ha concordancia sobre a retroalimentagdo entre a brisa maritima ¢ a

ressurgéncia.

1.2 - OBJETIVOS

O objetivo geral da presente proposta ¢ determinar, utilizando um modelo numérico
oceanico, baseado na formula¢do de Carbonel (1998), acoplado ao modelo numérico atmosférico de
mesoescala TVM-NH, como os padrdes locais de circulacdo devidos a ocupacdo do solo e a
topografia, os padrdes de circulacdo de mesoescala (brisa maritima) e a ressurgéncia costeira
influenciam a CLP na regido de Cabo Frio.

O modelo oceanico sera acoplado ao modelo atmosférico através dos valores do fluxo de
calor e do cisalhamento do vento gerados na superficie, permitindo, dessa forma, obter um campo
de TSM representativo de situagdes com e sem ressurgéncia costeira. O atual coédigo do modelo

atmosférico assume constantes as temperaturas sobre regides cobertas de dgua.



A validagdo dos modelos acoplados sera feita através de comparagdo dos resultados
modelados com dados disponiveis da atmosfera e do oceano da regido de estudo.

Uma vez acoplado os modelos, serdo feitos experimentos com diferentes cenarios, a fim de
isolar os mecanismos fisicos, que podem influenciar a variacao temporal e espacial da CLP local: (1)
topografia, (ii) ocupacdo do solo, (iii) brisa maritima e terrestre e (iv) presenga e auséncia da
ressurgéncia costeira.

ApoOs esses experimentos sera possivel precisar, entre outras coisas, se de fato existe a
ocorréncia de uma retroalimentagdo entre a brisa maritima e a ressurgéncia costeira, conforme

proposto por Franchito et. a/ (1998).

1.3 - MODELOS NUMERICOS

1.3.1 - MODELO ATMOSFERICO

Os estudos da CLP serdo baseados em simula¢des numéricas do escoamento utilizando o
modelo TVM-NH (Tri-Dimensional Vorticity Model) versao nao-hidrostatica.

A série de modelos denominados TVM tiveram sua origem no modelo bidimensional
‘URBMET’, Bornstein (1975) expandido, depois, para trés dimensdes Bornstein et al. (1991).
Nestas duas versdes iniciais do modelo, a topografia era considerada plana, e as equacdes da
vorticidade na direcdo x e y eram obtidas a partir das aproximagdes de Boussinesq e hidrostatica
para as equacdes do movimento

Os efeitos topograficos foram incluidos no TVM, através da introdugdo do sistema de
coordenadas sigma (Bornstein, et al., 1996; Schayes et al ,1996).

A versdo hidrostatica do modelo TVM, com coordenadas sigma, ja foi utilizada, pelo Grupo
de Micrometeorologia, para investigar o efeito topografico sobre a evolugdo da camada limite
planetaria na regido em Ipero, SP (Karam, 1995, Karam e Oliveira, 1998, Karam e Oliveira, 2000).

Thunis (1995) desenvolveu uma versao nao hidrostatica do modelo TVM, ou seja, o modelo
TVM-NH. Esse modelo ja foi utilizado, pelo Grupo de Micrometeorologia, para estudar a brisa
lacustre do lago de Itaipu (Stivari et al., 2001).

Estudos realizados utilizando o TVM tem mostrado que ele simula com precisdo, muitas
caracteristicas observadas da evolugdo diurna da camada limite planetaria em ambientes sob

influéncia de brisas, em areas de terrenos complexos (Orgaz e Fortez, 1998).



O modelo TVM-NH, que sera utilizado neste trabalho, ¢ um modelo tridimensional, ndo
hidrostatico, incompressivel e segue as aproximacdes de Boussinesq. O modelo contém duas
camadas de solo e duas camadas atmosféricas.

Camadas de solo: O sistema de solo contém duas camadas, a primeira com profundidade de
10 cm. A profundidade da segunda camada corresponde a alcancada pela onda anual de
temperatura. A temperatura da superficie de cada classe de ocupacao do solo é prognosticada pelo
método da forca restauradora (Deardorff, 1978), exceto para a temperatura do oceano que ¢ mantida
constante.

Camada Limite Superficial (CLS): A CLS ¢ a camada mais proxima da superficie e
corresponde aos dois primeiros niveis do modelo. Nesta camada os fluxos turbulentos sao
considerados constantes e diagnosticados através da teoria da similaridade de Monin-Obukov.

Camada Atmosférica acima da CLS: Acima da CLS as equacdes que descrevem a
estrutura dinamica ¢ termodinamica do modelo sdo derivadas das equag¢des de conservacdo de
momento, calor e umidade para convec¢do rasa. O TVM utiliza para prognéstico do campo do
vento as equacdes de vorticidade. As componentes da velocidade do vento sdo recuperadas da

vorticidade via fun¢des de corrente.

1.3.1 - MODELO OCEANICO

Sera desenvolvido um modelo, na forma de subrotina, baseado na formulagdao de Carbonel
(1998), que foi revista em Carbonel (2003), por ser uma formulagdo simples, mas que reproduz
satisfatoriamente as correntes e a variagdo da TSM em situacdes de ressurgéncia, especialmente em
Cabo Frio.

O modelo baroclinico, bidimensional, utiliza o método de diferencas finitas e considera uma
estrutura vertical descrita por uma camada ativa sobre uma camada profunda, inerte, com
temperatura constante e gradiente de pressao igual a zero. Na camada superior, o modelo inclui a
versao turbulenta, ndo-linear e verticalmente integrada das equagdes de momento, continuidade e
calor.

Condig¢oes iniciais e de contorno: as condicdes iniciais serdo alimentadas pelo modelo
atmosférico através do fluxo de calor ¢ do cisalhamento do vento. Os demais parametros
(profundidade da camada ativa, densidades das duas camadas temperatura inicial da camada ativa,
temperatura da camada inferior, etc.) serdo os mesmos do artigo de Carbonel and Valentin (1999),

pois se trata da mesma regido. Na costa serdo utilizadas como condi¢des de contorno valores



homogéneos da profundidade da camada superior (h) e da TSM (T), ou seja, 0T/0xn=0ch/0xn=0,
sendo xn a dire¢do normal a costa, ¢ as velocidades serdo nulas Ui = ui = 0.0s valores de TSM

obtidos pelo modelo oceanico alimentardo o modelo atmosférico.

2. Desenvolvimento do trabalho

Foram desenvolvidos varios testes com o modelo atmosférico TVM-NH.

Em primeiro lugar foram desenvolvidos teste de sensibilidade, a fim de observar a influéncia
do vento, da topografia, do tipo de ocupagdo de solo, do vento predominante de larga escala e da
temperatura da agua no desenvolvimento da circulacdo atmosférica da regido. Esses testes
mostraram que o modelo representa bem a circulagdo descrita em trabalhos observacionais.

O perfis verticais de temperatura potencial, umidade especifica, componente meridional e
componente zonal do vento foram comparados com os perfis obtidos através de radiosondagens no
trabalho de Oda (1997), e mostraram boa concordancia, tanto na situagdo com ressurgéncia como na
situacdo sem ressurgéncia. Por esse motivo, foram feitos testes utilizando médias dos perfis obtidos

por Oda (1997) como condigdes iniciais para os experimentos.

3. Resultados preliminares

As figuras 1 (com ressurgéncia) e 2 (sem ressurgéncia) apresentam os perfis verticais de
temperatura potencial (la e 2a), componente zonal (1b e 2b) e componente meridional (1c¢ e 2c) do
vento obtidos pelo modelo TVM-NH, levando em conta topografia, ocupacao do solo e campo de
vento em larga escala de nordeste para a situacdo com ressurgéncia e de sudoeste para a situagao

sem resurgéncia.
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Figura 1: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (c) meridional do vento, com
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Figura 2: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (¢) meridional do vento, sem

ressurgéncia, segundo o modelo.
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A figura 3 apresenta os perfis verticais médios de temperatura potencial (3a), componente
zonal (3b) e componente meridional (3c) do vento apresentados no trabalho de Oda(1997) na
situagdo com ressurgéncia. Comparando com os perfis verticais apresentados na figura 1,
percebemos que ha concordancia no comportamento dos perfis obtidos pelo modelo com os perfis

observados, embora os valores ndo sejam precisamente iguais.
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Figura 3: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (c) meridional do vento, com

ressurgéncia, segundo Oda (1997).

Podemos observar a mesma concordancia entre a figura 4, que apresenta os perfis de
temperatura potencial (4a), componente zonal (4b) e componente meridional (4c) do vento
apresentados no trabalho de Oda(1997) na situagdo sem resurgéncia, e a figura 2. Podemos concluir
portanto que o modelo representa adequadamente a circulagdo local. Dessa forma, foram entio
feitos teste utilizando os perfis das figuras 3 e 4 como condi¢des iniciais na situacdo com

ressurgéncia e sem ressurgéncia respectivamente.
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Figura 4: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (¢) meridional do vento, sem

ressurgéncia, segundo Oda (1997).

A figura 5 apresenta os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura as 15h com
ressurgéncia (Fig 5a) e sem ressurgéncia (Fig. 5b), obtidos pelo modelo em experimentos que
utilizavam a topografia e a ocupagdo do solo reais. Pode-se perceber que o gradiente térmico entre o

oceano € a terra na situagdo com ressurgéncia ¢ maior do que na situagdo sem ressurgéncia.
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Figura 5: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura as 15h, (a) com ressurgéncia e (b) sem

ressurgéncia.

Nota-se também que, com excecao da regido em que a linha de costa tem direcao leste-oeste,

onde a brisa ¢ influenciada pela circulacdo de larga escala, a brisa maritima ¢ mais intensa na
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situagdo com ressurgéncia. A brisa maritima tem direcdo e sentido de modo a deixar a costa a
direita, sendo favoravel a ressurgéncia, o que indica a existéncia da retroalimentagcdo sugerida por
Franchitto (1998).

Na figura 6 pode-se observar os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura as
21h, com ressurgéncia (Fig 6a) e sem ressurgéncia (Fig. 6b). O gradiente térmico na parte costeira
quase nao existe, e por isso nao ocorre o desenvolvimento da brisa terrestre, tornando os ventos
mais de nordeste na situagdo com ressurgéncia e mais de sudoeste na situacdo sem ressurgéncia.
Pode-se notar que a brisa maritima, na situagdo com ressurgéncia, faz com que o ar maritimo atinja
uma maior extensdo em direcdo a costa.

Outra observacdo importante ¢ que a topografia ¢ um fator importante na caracterizacao da

circulagdo em superficie, principalmente na regido superior a esquerda da area de estudo.
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Figura 6: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura as 21h, (a) com ressurgéncia e (b) sem

ressurgéncia.

A figura 7 apresenta os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura as 15h com
ressurgéncia (Fig 7a) e sem ressurgéncia (Fig. 7b), obtidos pelo modelo em experimentos que
utilizavam a topografia plana e a ocupacao do solo real. Podemos perceber que a topografia plana
diminui o gradiente da temperatura potencial e consequentemente a intensidade da brisa maritima.

Isso indica uma grande influéncia da topografia na circulacao local.
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Figura 7: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura as 15h, (a) com ressurgéncia e (b) sem

ressurgéncia, utilizando topografia plana.

A figura 8 apresenta os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura as 15h com
ressurgéncia (Fig 8a) e sem ressurgéncia (Fig. 8b), obtidos pelo modelo em experimentos que
utilizavam a topografia e a ocupag@o do solo reais, mas com campo de vento inicial em repouso.
Podemos verificar que o maior gradiente térmico na situagdo com ressurgéncia ndo implica em um
grande aumento da intensidade da brisa, se comparada a situacdo sem ressurgéncia. Outra
observacdo importante ¢ que a intensidade da brisa ¢ menor se o campo de vento inicial estd em

repouso, evidenciando a influéncia dos fenomenos de larga escala na circulacao local.
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Figura 8: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura as 15h, (a) com ressurgéncia e (b) sem

ressurgéncia, com campo de vento inicial em repouso.
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4. Atividades desenvolvidas

4.1 — Disciplinas cursadas :

AGM58 o - 08/03/]09/05/ 100 :
>2-7 IRadlagao Atmosférica I 5004 004 90 |6 00 IB IN Concluida
IOF58 ||, . 08/03/130/05/ 96. :
17-3 |F|S|ca dos Oceanos I 5004 004 120 |8 00 C |N Concluida
AGM578.. ~ . 09/03/]10/05/ 93. .
13-5 |D|nam|ca da Atmosfera I 5004 o004 90 |6 0o P |N Concluida
AGM57) .. .~ . 10/05/§11/07/ 90. :
14-5 |D|nam|ca da Atmosfera II 5004 004 90 I6 00 IB |N Concluida
AGM58], . . 13/09/)26/12/ 100 :
04-7 |M|crometeorolog|a 5004 boo4 150 10 00 A |N Concluida
IOF58 | ,. oA : 20/09/412/12/ 100 :
>8-3 |H|drod|nam|ca da Plataforma Continental 5004 004 120 |8 00 A |N Concluida
IOF58 Al 20/09/112/12/ 100 .
57-1 |Processos Turbulentos Oceanicos 5004 004 120 |8 00 A |N Concluida
IAGM58Modelagem de Processos Microfisicos da [27/09/§24/10/ 60 IO 0.0 | |N Turma
28-1 [Precipitacdo e Aerossois 2004 J2004 0 cancelada
IAGM57[Topicos Avancados em Meteorologia da 01/03/113/06/ 100 .
29-5 |camada Limite Planetaria 0005 Jpoos |20 |0 foo B ]V Jeoncluida
AGM58 - 09/08/]21/11/ 0.0 |

01-5 IModeIagem Numérica da Atmosfera 5005 boos 150 IO 0 |N Cursando

4.2 — Participaciao no workshop OMAR-SAT 2005 :

Os resultados apresentados no item 3 deste relatorio foram reunidos em um resumo e

expostos em forma de apresentagdo oral no workshop OMAR-SAT 2005, que se realizou em

Arraial do Cabo (RJ) durante os dias 13,14,15 e 16 de setembro de 2005.

5. Perspectivas

Durante o fim deste semestre e primeiro semestre de 2006, deve ser desenvolvido o codigo

do modelo oceanico e devem ser feitos os primeiros testes com esse modelo isoladamente, para que

a partir do segundo semestre de 2006 seja implementado o acoplamento com o modelo atmosférico.
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1. Resumo do plano inicial : “Estudo numérico dos padrões de circulação na camada limite atmosférica da região de ressurgência costeira de Cabo Frio”

1.1 – INTRODUÇÃO 


A camada limite planetária (CLP) é a região turbulenta da atmosfera que está em contato direto com a superfície e onde a maior parte das atividades humanas é desenvolvida. Nela está localizada também grande parte das fontes naturais e antropogênicas de gases e material particulado.


A CLP tem sua origem ligada às trocas de energia, momento e massa entre atmosfera e superfície, moduladas pela turbulência em escalas de tempo da ordem ou inferiores a 1 hora. Neste intervalo de escala de tempo, os fluxos turbulentos de calor sensível e latente determinam em grande parte a estrutura vertical média da temperatura e da umidade na CLP, enquanto o fluxo turbulento de momento horizontal condiciona a estrutura dinâmica média da CLP, tanto sobre regiões continentais quanto oceânicas.


É difícil estabelecer conclusões gerais a respeito do comportamento da CLP sobre regiões com topografia complexa e ocupação do solo heterogênea utilizando medidas em um único ponto ou em um único experimento (Roth, 2000). De modo geral, isto é difícil por que a turbulência induz heterogeneidades horizontais no escoamento até mesmo quando a superfície é plana e homogênea (Kanda et al., 2004). Além disso, a maioria dos fenômenos associados à topografia e ocupação do solo heterogêneos não é detectada em uma rede de superfície convencional, pois a natureza dos fluxos turbulentos associados aos efeitos topográficos e de ocupação do solo apresenta um caráter local (Garratt et al., 1996; Stivari et al., 2003).


Assim, do ponto de vista observacional a descrição do efeito topográfico e da ocupação do solo sobre o escoamento requer o emprego de uma rede de observação envolvendo, por um longo período de tempo, a operação de sensores de resposta rápida distribuídos com grande resolução espacial, de forma a amostrar adequadamente não só os fenômenos de grande escala, mas também os de micro escala (Grimmond et al., 1998; Roth, 2000). O alto custo da implementação de experimentos micrometeorológicos, tanto em termos de recursos técnicos quanto humanos, inviabiliza a obtenção de dados por longos períodos de tempo. Desse modo, praticamente não há dados observacionais que caracterizem a interação entre as escalas do movimento que afetam a estrutura dinâmica e termodinâmica da CLP (Wood, 2000).


Também sobre o oceano, apesar da sua enorme importância, estudos observacionais da CLP, são praticamente inexistentes no Brasil (Dourado e Oliveira, 2001;Wainer et al., 2003). Essa ausência se deve em grande parte as dificuldades técnicas associadas aos métodos de medidas. Observações meteorológicas sobre o oceano requerem equipamentos robustos (Bradley et al., 1991), pois a severidade do ambiente marinho provoca a rápida deterioração dos sensores, alterando o desempenho dos mesmos. Além disso, se as observações forem realizadas em plataformas móveis (navios ou bóias) a interferência dos movimentos da plataforma dificulta, ou até inviabiliza, a obtenção dos dados turbulentos, especialmente os fluxos verticais. No caso de observações efetuadas com aviões, além do alto custo, que impede a caracterização climatológica da região, existe também uma limitação de operação do avião, uma vez que não é possível obter medidas abaixo de 30 metros (Enriquez e Friehe, 1997).


A presença da ressurgência costeira (Miller et. al, 2003) e das brisas marítima e terrestre (Clancy et. al, 1979) influenciam diretamente o desenvolvimento da CLP, e conseqüentemente a circulação local e o transporte de poluentes e umidade na região (Clappier et. al, 2000; Ding et. al, 2004). Como a brisa pode se estender por quilômetros em direção ao continente, essa influência também se estende para as cidades próximas (Gilliam et. al, 2004).


Em todo o globo observa-se a presença de ressurgência costeira principalmente nas margens leste dos oceanos, por exemplo, Peru, Equador e Estados Unidos (Califórnia e Oregon) e noroeste da África, mas também embora menos intensa, podemos observá-la nas costas oeste, como no Cabo Canaveral (EUA) no verão, e na Plataforma Continental Sudeste Brasileira (PCSE).


A PCSE constitui a região delimitada pelos Cabos Frio (RJ) e de Santa Marta (SC), desde a linha da costa até sua borda, situada entre as isobatimétricas de 120 e 180 m. A área total da PCSE é da ordem de 150 000 km2. Nessa área, especialmente na região de Cabo Frio, constantemente observamos o fenômeno de ressurgência costeira, pois há um centro atmosférico de alta pressão de larga escala semipermanente sobre o Oceano Atlântico Sul (Stech and Lorenzzetti, 1992), que mantém na região ventos de nordeste, favoráveis à ocorrência do fenômeno. Esse fenômeno faz com que a temperatura da superfície do mar (TSM) diminua em aproximadamente 10oC perto da costa. Essa configuração é alterada na passagem de frentes frias, que mudam o vento dominante para de sudoeste, que é desfavorável à ressurgência.


Franchito et. al (1998) utilizaram dois modelos, um atmosférico e outro oceânico, para estudar a influência da ressurgência costeira na brisa marítima na região de Cabo Frio, e obtiveram, como resultado, uma retroalimentação positiva entre a brisa marítima e a ressurgência, isto é, o maior gradiente de temperatura devido à ressurgência intensifica a brisa marítima, e uma maior intensidade do vento devida à brisa marítima intensifica a ressurgência.


O estudo da circulação, dos processos turbulentos na atmosfera e da altura da CLP é de extrema importância para entender os padrões de dispersão de poluentes, conforme os estudos de Clappier et. al (2000), Martilli et. al (2002) e Ding et. al (2004). Além disso, o transporte de umidade pode alterar as condições meteorológicas da região, por exemplo, causando tempestades (Miller et. al, 2003; Gilliam et. al, 2004).

A circulação atmosférica é influenciada pelas brisas marítima e terrestre, e as brisas são influenciadas pela ressurgência. Além disso, a alteração da estabilidade estática da atmosfera, devida à temperatura mais baixa da superfície gerada pela ressurgência, influencia diretamente o desenvolvimento da CLP, através da diminuição da produção térmica de turbulência. Por outro lado, os ventos gerados pelas brisas marítima e terrestre, através da produção mecânica de turbulência, também influenciam o desenvolvimento da CLP. Clancy et. al (1979) apontam que o efeito da estabilidade da atmosfera nos fluxos turbulentos verticais e na altura da CLP devem ser considerados no estudo da interação oceano-atmosfera em situações de ressurgência, pois isso possibilita a análise sobre o efeito da ressurgência nas características turbulentas da CLP.


Contudo, não há ainda nenhum estudo, na literatura, que investigue a influência conjunta da brisa marítima, da ressurgência costeira, da topografia e ocupação do solo no desenvolvimento da CLP, como também não há concordância sobre a retroalimentação entre a brisa marítima e a ressurgência.


1.2 – OBJETIVOS 


O objetivo geral da presente proposta é determinar, utilizando um modelo numérico oceânico, baseado na formulação de Carbonel (1998), acoplado ao modelo numérico atmosférico de mesoescala TVM-NH, como os padrões locais de circulação devidos à ocupação do solo e a topografia, os padrões de circulação de mesoescala (brisa marítima) e a ressurgência costeira influenciam a CLP na região de Cabo Frio.


O modelo oceânico será acoplado ao modelo atmosférico através dos valores do fluxo de calor e do cisalhamento do vento gerados na superfície, permitindo, dessa forma, obter um campo de TSM representativo de situações com e sem ressurgência costeira. O atual código do modelo atmosférico assume constantes as temperaturas sobre regiões cobertas de água.


A validação dos modelos acoplados será feita através de comparação dos resultados modelados com dados disponíveis da atmosfera e do oceano da região de estudo.


Uma vez acoplado os modelos, serão feitos experimentos com diferentes cenários, a fim de isolar os mecanismos físicos, que podem influenciar a variação temporal e espacial da CLP local: (i) topografia, (ii) ocupação do solo, (iii) brisa marítima e terrestre e (iv) presença e ausência da ressurgência costeira.


Após esses experimentos será possível precisar, entre outras coisas, se de fato existe a ocorrência de uma retroalimentação entre a brisa marítima e a ressurgência costeira, conforme proposto por Franchito et. al (1998).


1.3 - MODELOS NUMÉRICOS


1.3.1 – MODELO ATMOSFÉRICO 


Os estudos da CLP serão baseados em simulações numéricas do escoamento utilizando o modelo TVM-NH (Tri-Dimensional Vorticity Model) versão não-hidrostática.


A série de modelos denominados TVM tiveram sua origem no modelo bidimensional ‘URBMET’, Bornstein (1975) expandido, depois, para três dimensões Bornstein et al. (1991). Nestas duas versões iniciais do modelo, a topografia era considerada plana, e as equações da vorticidade na direção x e y eram obtidas a partir das aproximações de Boussinesq e hidrostática para as equações do movimento


Os efeitos topográficos foram incluídos no TVM, através da introdução do sistema de coordenadas sigma (Bornstein, et al., 1996; Schayes et al ,1996).


A versão hidrostática do modelo TVM, com coordenadas sigma, já foi utilizada, pelo Grupo de Micrometeorologia, para investigar o efeito topográfico sobre a evolução da camada limite planetária na região em Iperó, SP (Karam, 1995, Karam e Oliveira, 1998, Karam e Oliveira, 2000).


Thunis (1995) desenvolveu uma versão não hidrostática do modelo TVM, ou seja, o modelo TVM-NH. Esse modelo já foi utilizado, pelo Grupo de Micrometeorologia, para estudar a brisa lacustre do lago de Itaipu (Stivari et al., 2001).


Estudos realizados utilizando o TVM tem mostrado que ele simula com precisão, muitas características observadas da evolução diurna da camada limite planetária em ambientes sob influência de brisas, em áreas de terrenos complexos (Orgaz e Fortez, 1998).


O modelo TVM-NH, que será utilizado neste trabalho, é um modelo tridimensional, não hidrostático, incompressível e segue as aproximações de Boussinesq. O modelo contém duas camadas de solo e duas camadas atmosféricas.


Camadas de solo: O sistema de solo contém duas camadas, a primeira com profundidade de 10 cm. A profundidade da segunda camada corresponde a alcançada pela onda anual de temperatura. A temperatura da superfície de cada classe de ocupação do solo é prognosticada pelo método da força restauradora (Deardorff, 1978), exceto para a temperatura do oceano que é mantida constante.


Camada Limite Superficial (CLS): A CLS é a camada mais próxima da superfície e corresponde aos dois primeiros níveis do modelo. Nesta camada os fluxos turbulentos são considerados constantes e diagnosticados através da teoria da similaridade de Monin-Obukov.


Camada Atmosférica acima da CLS: Acima da CLS as equações que descrevem a estrutura dinâmica e termodinâmica do modelo são derivadas das equações de conservação de momento, calor e umidade para convecção rasa. O TVM utiliza para prognóstico do campo do vento as equações de vorticidade. As componentes da velocidade do vento são recuperadas da vorticidade via funções de corrente.


1.3.1 – MODELO OCEÂNICO


Será desenvolvido um modelo, na forma de subrotina, baseado na formulação de Carbonel (1998), que foi revista em Carbonel (2003), por ser uma formulação simples, mas que reproduz satisfatoriamente as correntes e a variação da TSM em situações de ressurgência, especialmente em Cabo Frio. 


O modelo baroclínico, bidimensional, utiliza o método de diferenças finitas e considera uma estrutura vertical descrita por uma camada ativa sobre uma camada profunda, inerte, com temperatura constante e gradiente de pressão igual a zero. Na camada superior, o modelo inclui a versão turbulenta, não-linear e verticalmente integrada das equações de momento, continuidade e calor.


Condições iniciais e de contorno: as condições iniciais serão alimentadas pelo modelo atmosférico através do fluxo de calor e do cisalhamento do vento. Os demais parâmetros (profundidade da camada ativa, densidades das duas camadas temperatura inicial da camada ativa, temperatura da camada inferior, etc.) serão os mesmos do artigo de Carbonel and Valentin (1999), pois se trata da mesma região. Na costa serão utilizadas como condições de contorno valores homogêneos da profundidade da camada superior (h) e da TSM (T), ou seja, (T/(xn=(h/(xn=0, sendo xn a direção normal à costa, e as velocidades serão nulas Ui = ui = 0.Os valores de TSM obtidos pelo modelo oceânico alimentarão o modelo atmosférico.


2. Desenvolvimento do trabalho

Foram desenvolvidos vários testes com o modelo atmosférico TVM-NH. 


Em primeiro lugar foram desenvolvidos teste de sensibilidade, a fim de observar a influência do vento, da topografia, do tipo de ocupação de solo, do vento predominante de larga escala e da temperatura da água no desenvolvimento da circulação atmosférica da região. Esses testes mostraram que o modelo representa bem a circulação descrita em trabalhos observacionais. 


O perfis verticais de temperatura potencial, umidade específica, componente meridional e componente zonal do vento foram comparados com os perfis obtidos através de radiosondagens no trabalho de Oda (1997), e mostraram boa concordância, tanto na situação com ressurgência como na situação sem ressurgência. Por esse motivo, foram feitos testes utilizando médias dos perfis obtidos por Oda (1997) como condições iniciais para os experimentos.


3. Resultados preliminares

As figuras 1 (com ressurgência) e 2 (sem ressurgência) apresentam os perfis verticais de temperatura potencial (1a e 2a), componente zonal (1b e 2b) e componente meridional (1c e 2c) do vento obtidos pelo modelo TVM-NH, levando em conta topografia, ocupação do solo e campo de vento em larga escala de nordeste para a situação com ressurgência e de sudoeste para a situação sem resurgência.
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Figura 1: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (c) meridional do vento, com ressurgência, segundo o modelo.
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Figura 2: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (c) meridional do vento, sem ressurgência, segundo o modelo.


A figura 3 apresenta os perfis verticais médios de temperatura potencial (3a), componente zonal (3b) e componente meridional (3c) do vento apresentados no trabalho de Oda(1997) na situação com ressurgência. Comparando com os perfis verticais apresentados na figura 1, percebemos que há concordância no comportamento dos perfis obtidos pelo modelo com os perfis observados, embora os valores não sejam precisamente iguais. 
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Figura 3: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (c) meridional do vento, com ressurgência, segundo Oda (1997).


Podemos observar a mesma concordância entre a figura 4, que apresenta os perfis de temperatura potencial (4a), componente zonal (4b) e componente meridional (4c) do vento apresentados no trabalho de Oda(1997) na situação sem resurgência, e a figura 2. Podemos concluir portanto que o modelo representa adequadamente a circulação local. Dessa forma, foram então feitos teste utilizando os perfis das figuras 3 e 4 como condições iniciais na situação com ressurgência e sem ressurgência respectivamente.
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Figura 4: Perfis verticais de (a) temperatura potencial e componentes (b) zonal e (c) meridional do vento, sem ressurgência, segundo Oda (1997).


A figura 5 apresenta os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura às 15h com ressurgência (Fig 5a) e sem ressurgência (Fig. 5b), obtidos pelo modelo em experimentos que utilizavam a topografia e a ocupação do solo reais. Pode-se perceber que o gradiente térmico entre o oceano e a terra na situação com ressurgência é maior do que na situação sem ressurgência. 
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Figura 5: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura às 15h, (a) com ressurgência  e (b) sem ressurgência.


Nota-se também que, com exceção da região em que a linha de costa tem direção leste-oeste, onde a brisa é influenciada pela circulação de larga escala, a brisa marítima é mais intensa na situação com ressurgência. A brisa marítima tem direção e sentido de modo a deixar a costa à direita, sendo favorável à ressurgência, o que indica a existência da retroalimentação sugerida por Franchitto (1998). 


Na figura 6 pode-se observar os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura às 21h, com ressurgência (Fig 6a) e sem ressurgência (Fig. 6b). O gradiente térmico na parte costeira quase não existe, e por isso não ocorre o desenvolvimento da brisa terrestre, tornando os ventos mais de nordeste na situação com ressurgência e mais de sudoeste na situação sem ressurgência. Pode-se notar que a brisa marítima, na situação com ressurgência, faz com que o ar marítimo atinja uma maior extensão em direção à costa.


Outra observação importante é que a topografia é um fator importante na caracterização da circulação em superfície, principalmente na região superior a esquerda da área de estudo.
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Figura 6: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura às 21h, (a) com ressurgência  e (b) sem ressurgência.

A figura 7 apresenta os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura às 15h com ressurgência (Fig 7a) e sem ressurgência (Fig. 7b), obtidos pelo modelo em experimentos que utilizavam a topografia plana e a ocupação do solo real. Podemos perceber que a topografia plana diminui o gradiente da temperatura potencial e consequentemente a intensidade da brisa marítima. Isso indica uma grande influência da topografia na circulação local. 
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Figura 7: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura às 15h, (a) com ressurgência  e (b) sem ressurgência, utilizando topografia plana.


A figura 8 apresenta os campos de temperatura do ar e vento a 30 m de altura às 15h com ressurgência (Fig 8a) e sem ressurgência (Fig. 8b), obtidos pelo modelo em experimentos que utilizavam a topografia e a ocupação do solo reais, mas com campo de vento inicial em repouso. Podemos verificar que o maior gradiente térmico na situação com ressurgência não implica em um grande aumento da intensidade da brisa, se comparada à situação sem ressurgência. Outra observação importante é que a intensidade da brisa é menor se o campo de vento inicial está em repouso, evidenciando a influência dos fenômenos de larga escala na circulação local.


		(a)


[image: image19.emf]60000 100000 140000


60000


80000


100000


120000


140000




		(b)


[image: image20.emf]60000 100000 140000


60000


80000


100000


120000


140000








Figura 8: Campos de temperatura potencial e vento aos 30m de altura às 15h, (a) com ressurgência  e (b) sem ressurgência, com campo de vento inicial em repouso.


4. Atividades desenvolvidas


4.1 – Disciplinas cursadas :


		Sigla

		Nome da Disciplina

		Início

		Término

		Carga Hor. 

		Cred.

		Freq.

		Conc.

		Exc.

		Sit. Matric.



		AGM5822-7 

		Radiação Atmosférica I

		08/03/2004

		09/05/2004

		90

		6

		100.00

		B 

		N

		Concluida 



		IOF5817-3 

		Física dos Oceanos I

		08/03/2004

		30/05/2004

		120

		8

		96.00

		C 

		N

		Concluida 



		AGM5713-5 

		Dinâmica da Atmosfera I

		09/03/2004

		10/05/2004

		90

		6

		93.00

		A 

		N

		Concluida 



		AGM5714-5 

		Dinâmica da Atmosfera II

		10/05/2004

		11/07/2004

		90

		6

		90.00

		B 

		N

		Concluida 



		AGM5804-7 

		Micrometeorologia

		13/09/2004

		26/12/2004

		150

		10

		100.00

		A 

		N

		Concluida 



		IOF5828-3 

		Hidrodinâmica da Plataforma Continental

		20/09/2004

		12/12/2004

		120

		8

		100.00

		A 

		N

		Concluida 



		IOF5852-1 

		Processos Turbulentos Oceânicos

		20/09/2004

		12/12/2004

		120

		8

		100.00

		A 

		N

		Concluida 



		AGM5828-1 

		Modelagem de Processos Microfísicos da Precipitação e Aerossóis

		27/09/2004

		24/10/2004

		60

		0

		0.00

		-

		N

		Turma cancelada 



		AGM5729-5 

		Tópicos Avançados em Meteorologia da Camada Limite Planetária

		01/03/2005

		13/06/2005

		150

		10

		100.00

		B 

		N

		Concluida 



		AGM5801-5 

		Modelagem Numérica da Atmosfera

		09/08/2005

		21/11/2005

		150

		0

		0.00

		-

		N

		Cursando 





4.2 – Participação no workshop OMAR-SAT 2005 :


Os resultados apresentados no item 3 deste relatório foram reunidos em um resumo e expostos em forma de apresentação oral no workshop OMAR-SAT 2005, que se realizou em Arraial do Cabo (RJ) durante os dias 13,14,15 e 16 de setembro de 2005.


5. Perspectivas

Durante o fim deste semestre e primeiro semestre de 2006, deve ser desenvolvido o código do modelo oceânico e devem ser feitos os primeiros testes com esse modelo isoladamente, para que a partir do segundo semestre de 2006 seja implementado o acoplamento com o modelo atmosférico.
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