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 “Estudo numérico dos padrões de circulação na camada limite atmosférica da região de 

ressurgência costeira de Cabo Frio”

1. Resumo do plano inicial:

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 é 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 código 

anterior do modelo atmosférico assumia 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 (Topographic Vorticity Mesoscale – Non Hydrostatic) 

versão não-hidrostática.

A série de modelos denominada TVM teve 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.



1.3.2 – MODELO OCEÂNICO

Foi 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 são 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.) são os mesmos do artigo de Carbonel e 

Valentin (1999), pois se trata da mesma região. Na costa são 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. Nas fronteiras abertas, é utilizada a condição chamada “Weakly reflective 

boundary condition”, descrita pelo artigo de Verboom e Slob (1984). Essa condição é 

baseada no método das características. Os valores de TSM obtidos pelo modelo oceânico 

alimentam o modelo atmosférico.

1.3.3 – ACOPLAMENTO

Na inicialização da temperatura da superfície no modelo atmosférico, o modelo 

oceânico é chamado para inicializar o campo de TSM. A partir disso, o modelo atmosférico 

chama novamente o modelo oceânico a cada 20 passos no tempo, alimentando-o com os 

campos de tensão de cisalhamento do vento e fluxo de calor na superfície e o modelo 

oceânico alimenta o modelo atmosférico com a TSM atualizada. O modelo atmosférico é 

atualizado a cada 30 segundos e o oceânico a cada 600 segundos. O acoplamento foi 

simulado por 31 horas em todos os experimentos.



2. Desenvolvimento do trabalho

No semestre passado, foram feitos testes a fim de verificar a ocorrência da 

retroalimentação positiva entre a ressurgência costeira e a brisa marítima em Cabo Frio, 

sugerida por Franchito et al(1998).

A área de estudo utilizada foi uma superfície de 99 km x 99 km, centralizada em 

22,80°S e 42,05°W, com um espaçamento de 3 km x 3 km (34 x 34 pontos de grade), que 

envolve parte da costa e parte do oceano da região de Cabo Frio. Para as fronteiras laterais, 

foram adicionados 8 pontos de grade, com espaçamento variando de 3,6 km a 12,9 km (PG 

de razão 1,2), totalizando um domínio de 218 km x 218 km (50 x 50 pontos de grade), a 

fim de minimizar a influência das fronteiras sobre a área de estudo. Na direção vertical são 

utilizados 25 pontos de grade e o espaçamento varia de 15m próximo à superfície até 

1200m no topo, permitindo uma maior resolução nos níveis inferiores do modelo. Foram 

consideradas a topografia (Fig. 1) e a ocupação do solo (considerando 4 classes, Fig. 2) da 

região, a fim de prognosticar a temperatura e os fluxos turbulentos na superfície, segundo o 

método “force restore” (Deardorff, 1978). Os resultados serão mostrados em um corte 

vertical sobre a linha 1 apresentada na Figura 1.
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Figura 1: Topografia da área de estudo. A linha
representa a posição do corte vertical que será estudado 
neste trabalho.

Figura 2: Tipo de ocupação de solo da área de 
estudo.



3. Resultados preliminares

Para verificar se a ocorrência de ressurgência costeira aumenta a intensidade da 

brisa marítima, foram feitos três blocos de testes (Tab. 1): o primeiro sem ressurgência 

(campo de TSM inicial homogêneo e igual a 26°C); o segundo com ressurgência, sendo o 

campo de TSM inicial correspondente a dois dias de simulação do modelo oceânico

forçado por ventos de 9 ms-1 de NE, apresentado na Figura 3; e o terceiro com ressurgência; 

sendo o campo de TSM inicial homogêneo e igual a 18°C. Para os dois primeiros blocos, 

foram feitos um teste com topografia realística e outro com a topografia plana.

Topografia realística Topografia plana
Sem ressurgência EXP1 EXP4
Com ressurgência 
(TSM do modelo)

EXP2 EXP5

Com ressurgência 
(TSM homogênea)

EXP3

Tabela 1: Experimentos realizados.

Em todos os testes, o campo inicial de vento é nulo, para eliminar a influência de 

fenômenos de larga escala.
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Figura 3: Campo inicial de TSM para os experimentos EXP2 e EXP5.

A Figura 4 mostra o campo da componente zonal do vento em um corte vertical sobre 

a linha 1 (Fig. 1): às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para EXP1 e (d) para 

EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2.
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Figura 4: Campo da componente zonal do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para 
EXP1 e (d) para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2.



Nota-se que as diferenças são poucas, sendo que as velocidades são um pouco 

maiores no caso com ressurgência (EXP2) sobre o oceano a 100 m de altura entre 140 km e 

160 km. 

A Figura 5 apresenta o campo da componente meridional do vento em um corte

vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para EXP1 e (d) 

para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2. Novamente, as diferenças são muito 

pequenas.

Para verificar a influência da distribuição espacial de TSM, foi utilizado o 

experimento EXP3. A Figura 6 mostra o campo da componente zonal do vento em um corte

vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para EXP1 e (d) 

para EXP3 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP3. Verifica-se que os valores da 

componente zonal são levemente mais intensos no EXP3 que no EXP1 para as 15h e para 

as 18h (Figs. 7c a 7f). Isso sugere que, sem o acoplamento dos modelos, pode-se 

superestimar a brisa marítima, já que nesse experimento a distribuição espacial de TSM  é 

homogênea.

A figura 7 apresenta o campo da componente meridional do vento em um corte 

vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para EXP1 e (d) 

para EXP3 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP3. Novamente as diferenças são poucas, 

com exceção das 15h, quando a componente zonal do vento sobre o continente é mais 

intensa no EXP3 (Fig. 7d), em concordância com o observado para a componente zonal 

(Fig. 6).

O EXP4 e o EXP5 foram feitos para verificar a influência da topografia na circulação 

de brisa. A figura 8 apresenta campo da componente zonal do vento em um corte vertical 

sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para EXP4 e (d) para 

EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5. Novamente o experimento com ressurgência 

(EXP5) mostra ventos levemente mais intensos, especialmente sobre o oceano, que o 

experimento sem ressurgência (EXP4).

A figura 9 mostra campo da componente meridional do vento em um corte vertical 

sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para EXP4 e (d) para EXP5

e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5.
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Figura 5: Campo da componente meridional do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) 
para EXP1 e (d) para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2. Linhas pontilhadas são valores positivos e linhas cheias valores 
negativos.
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Figura 6: Campo da componente zonal do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para 
EXP1 e (d) para EXP3 e às 18h (e) para EXP3 e (f) para EXP2.
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Figura 7: Campo da componente meridional do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) 
para EXP1 e (d) para EXP3 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP3. Linhas pontilhadas são valores positivos e linhas cheias valores 
negativos.
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Figura 8: Campo da componente zonal do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para 
EXP4 e (d) para EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5.
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Figura 9: Campo da componente meridional do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) 
para EXP4 e (d) para EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5. Linhas pontilhadas são valores positivos e linhas cheias valores 
negativos.



 A exemplo do EXP3, percebe-se às 15h uma maior intensidade do vento no EXP5 

que no EXP4. Além disso, o vento é levemente mais intenso nos EXP1 e EXP2 que nos

EXP4 e EXP5, indicando que a topografia acelera o vento. Com isso, concluímos que a 

ressurgência costeira não intensifica significativamente a intensidade da brisa marítima. 

Além disso, a distribuição espacial de TSM e a topografia da região são fatores importantes 

para a circulação de brisa marítima em Cabo Frio.

A seguir, para verificar se a brisa marítima intensifica a ressurgência costeira, foram 

feitos dois testes: um utilizando os modelos acoplados (EXPA), onde a brisa marítima é 

simulada pelo modelo atmosférico em tempo real, e outro apenas com o modelo oceânico 

(EXPB), sendo forçado por vento constante.

Ambos os experimentos têm o campo de TSM igual ao apresentado na Figura 3. Para 

o EXPB o vento é constante de 6 ms-1 de NE, e para o EXPA esse é o vento inicial e de 

larga escala. A Figura 10 apresenta o campo de TSM após 24h de simulação para cada 

experimento. Observa-se que o campo no EXPA (Fig. 10a) tem TSM menor  na região 

superior direita do domínio, mas tem TSM maior na região inferior esquerda, onde a brisa 

marítima tende a tornar a direção do vento mais paralela à linha de costa.
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Figura 10: Campo de TSM após 24 horas de simulação (a) EXPA e (b) EXPB.

Pode-se concluir, portanto, que a brisa marítima contribui para a intensificação da 

ressurgência costeira, mas a última não contribui significativamente para a intensificação da 

brisa marítima.



4. Atividades Desenvolvidas

4.1 – Participação no XV CBMET 2008 :

Foram apresentados dois trabalhos no XV Congresso Brasileiro de Meteorologia 

(CBMET), realizado em São Paulo de 24 a 29 de agosto de 2008, a seguir:

- “A Numerical Investigation Of The Air-Sea Interaction At The Coastal Upwelling Area 

Of Cabo Frio Using Coupled Models”, apresentação oral;

- “Influência Da Topografia Na Circulação Atmosférica Na Região De Ressurgência 

Costeira De Cabo Frio”, apresentação de pôster.

4.2 – Participação no IV SBO 2008 :

Está sendo confeccionado um artigo para participação no IV Simpósio Brasileiro de 

Oceanografia (SOB), que será publicado no Brazilian Journal of Oceanography, sob o título 

“The Coinfluence Of The Sea Breeze And The Coastal Upwelling At Cabo Frio: A 

Numerical Investigation Using Coupled Models”, utilizando os resultados apresentados no 

item 3 deste relatório.

5. Perspectivas

Nesse semestre será iniciada a confecção de um artigo sobre os resultados obtidos 

no item 3 e será iniciada a redação da tese.
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1. Resumo do plano inicial:

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 é 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 código anterior do modelo atmosférico assumia 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 (Topographic Vorticity Mesoscale – Non Hydrostatic) versão não-hidrostática.


A série de modelos denominada TVM teve 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.


1.3.2 – MODELO OCEÂNICO


Foi 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 são 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.) são os mesmos do artigo de Carbonel e Valentin (1999), pois se trata da mesma região. Na costa são 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. Nas fronteiras abertas, é utilizada a condição chamada “Weakly reflective boundary condition”, descrita pelo artigo de Verboom e Slob (1984). Essa condição é baseada no método das características. Os valores de TSM obtidos pelo modelo oceânico alimentam o modelo atmosférico.


1.3.3 – ACOPLAMENTO

Na inicialização da temperatura da superfície no modelo atmosférico, o modelo oceânico é chamado para inicializar o campo de TSM. A partir disso, o modelo atmosférico chama novamente o modelo oceânico a cada 20 passos no tempo, alimentando-o com os campos de tensão de cisalhamento do vento e fluxo de calor na superfície e o modelo oceânico alimenta o modelo atmosférico com a TSM atualizada. O modelo atmosférico é atualizado a cada 30 segundos e o oceânico a cada 600 segundos. O acoplamento foi simulado por 31 horas em todos os experimentos.

2. Desenvolvimento do trabalho

No semestre passado, foram feitos testes a fim de verificar a ocorrência da retroalimentação positiva entre a ressurgência costeira e a brisa marítima em Cabo Frio, sugerida por Franchito et al(1998).

A área de estudo utilizada foi uma superfície de 99 km x 99 km, centralizada em 22,80°S e 42,05°W, com um espaçamento de 3 km x 3 km (34 x 34 pontos de grade), que envolve parte da costa e parte do oceano da região de Cabo Frio. Para as fronteiras laterais, foram adicionados 8 pontos de grade, com espaçamento variando de 3,6 km a 12,9 km (PG de razão 1,2), totalizando um domínio de 218 km x 218 km (50 x 50 pontos de grade), a fim de minimizar a influência das fronteiras sobre a área de estudo. Na direção vertical são utilizados 25 pontos de grade e o espaçamento varia de 15m próximo à superfície até 1200m no topo, permitindo uma maior resolução nos níveis inferiores do modelo. Foram consideradas a topografia (Fig. 1) e a ocupação do solo (considerando 4 classes, Fig. 2) da região, a fim de prognosticar a temperatura e os fluxos turbulentos na superfície, segundo o método “force restore” (Deardorff, 1978). Os resultados serão mostrados em um corte vertical sobre a linha 1 apresentada na Figura 1.
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		Figura 1: Topografia da área de estudo. A linha representa a posição do corte vertical que será estudado neste trabalho.

		Figura 2: Tipo de ocupação de solo da área de estudo.





3. Resultados preliminares

Para verificar se a ocorrência de ressurgência costeira aumenta a intensidade da brisa marítima, foram feitos três blocos de testes (Tab. 1): o primeiro sem ressurgência (campo de TSM inicial homogêneo e igual a 26°C); o segundo com ressurgência, sendo o campo de TSM inicial correspondente a dois dias de simulação do modelo oceânico forçado por ventos de 9 ms-1 de NE, apresentado na Figura 3; e o terceiro com ressurgência; sendo o campo de TSM inicial homogêneo e igual a 18°C. Para os dois primeiros blocos, foram feitos um teste com topografia realística e outro com a topografia plana. 


		

		Topografia realística 

		Topografia plana



		Sem ressurgência

		EXP1

		EXP4



		Com ressurgência 

(TSM do modelo)

		EXP2

		EXP5



		Com ressurgência 


(TSM homogênea)

		EXP3

		



		Tabela 1: Experimentos realizados.





Em todos os testes, o campo inicial de vento é nulo, para eliminar a influência de fenômenos de larga escala.
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		Figura 3: Campo inicial de TSM para os experimentos EXP2 e EXP5.





A Figura 4 mostra o campo da componente zonal do vento em um corte vertical sobre a linha 1 (Fig. 1): às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2. 
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		Figura 4: Campo da componente zonal do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2.





Nota-se que as diferenças são poucas, sendo que as velocidades são um pouco maiores no caso com ressurgência (EXP2) sobre o oceano a 100 m de altura entre 140 km e 160 km. 


A Figura 5 apresenta o campo da componente meridional do vento em um corte vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2. Novamente, as diferenças são muito pequenas.

Para verificar a influência da distribuição espacial de TSM, foi utilizado o experimento EXP3. A Figura 6 mostra o campo da componente zonal do vento em um corte vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP3 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP3. Verifica-se que os valores da componente zonal são levemente mais intensos no EXP3 que no EXP1 para as 15h e para as 18h (Figs. 7c a 7f). Isso sugere que, sem o acoplamento dos modelos, pode-se superestimar a brisa marítima, já que nesse experimento a distribuição espacial de TSM  é homogênea.

A figura 7 apresenta o campo da componente meridional do vento em um corte vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP3 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP3. Novamente as diferenças são poucas, com exceção das 15h, quando a componente zonal do vento sobre o continente é mais intensa no EXP3 (Fig. 7d), em concordância com o observado para a componente zonal (Fig. 6).

O EXP4 e o EXP5 foram feitos para verificar a influência da topografia na circulação de brisa. A figura 8 apresenta campo da componente zonal do vento em um corte vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para EXP4 e (d) para EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5. Novamente o experimento com ressurgência (EXP5) mostra ventos levemente mais intensos, especialmente sobre o oceano, que o experimento sem ressurgência (EXP4).

A figura 9 mostra campo da componente meridional do vento em um corte vertical sobre a linha 1: às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para EXP4 e (d) para EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5.
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		Figura 5: Campo da componente meridional do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP2; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP2 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP2. Linhas pontilhadas são valores positivos e linhas cheias valores negativos.
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		Figura 6: Campo da componente zonal do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP3 e às 18h (e) para EXP3 e (f) para EXP2.
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		Figura 7: Campo da componente meridional do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP1 e (b) para EXP3; às 15h (c) para EXP1 e (d) para EXP3 e às 18h (e) para EXP1 e (f) para EXP3. Linhas pontilhadas são valores positivos e linhas cheias valores negativos.
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		Figura 8: Campo da componente zonal do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para EXP4 e (d) para EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5.
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		Figura 9: Campo da componente meridional do vento em corte vertical sobre a linha 1 às 12h (a) para EXP4 e (b) para EXP5; às 15h (c) para EXP4 e (d) para EXP5 e às 18h (e) para EXP4 e (f) para EXP5. Linhas pontilhadas são valores positivos e linhas cheias valores negativos.





 A exemplo do EXP3, percebe-se às 15h uma maior intensidade do vento no EXP5 que no EXP4. Além disso, o vento é levemente mais intenso nos EXP1 e EXP2 que nos EXP4 e EXP5, indicando que a topografia acelera o vento. Com isso, concluímos que a ressurgência costeira não intensifica significativamente a intensidade da brisa marítima. Além disso, a distribuição espacial de TSM e a topografia da região são fatores importantes para a circulação de brisa marítima em Cabo Frio.

A seguir, para verificar se a brisa marítima intensifica a ressurgência costeira, foram feitos dois testes: um utilizando os modelos acoplados (EXPA), onde a brisa marítima é simulada pelo modelo atmosférico em tempo real, e outro apenas com o modelo oceânico (EXPB), sendo forçado por vento constante.

Ambos os experimentos têm o campo de TSM igual ao apresentado na Figura 3. Para o EXPB o vento é constante de 6 ms-1 de NE, e para o EXPA esse é o vento inicial e de larga escala. A Figura 10 apresenta o campo de TSM após 24h de simulação para cada experimento. Observa-se que o campo no EXPA (Fig. 10a) tem TSM menor  na região superior direita do domínio, mas tem TSM maior na região inferior esquerda, onde a brisa marítima tende a tornar a direção do vento mais paralela à linha de costa.
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		Figura 10: Campo de TSM após 24 horas de simulação (a) EXPA e (b) EXPB.





Pode-se concluir, portanto, que a brisa marítima contribui para a intensificação da ressurgência costeira, mas a última não contribui significativamente para a intensificação da brisa marítima.

4. Atividades Desenvolvidas

4.1 – Participação no XV CBMET 2008 :


Foram apresentados dois trabalhos no XV Congresso Brasileiro de Meteorologia (CBMET), realizado em São Paulo de 24 a 29 de agosto de 2008, a seguir:


- “A Numerical Investigation Of The Air-Sea Interaction At The Coastal Upwelling Area Of Cabo Frio Using Coupled Models”, apresentação oral;


- “Influência Da Topografia Na Circulação Atmosférica Na Região De Ressurgência Costeira De Cabo Frio”, apresentação de pôster.


4.2 – Participação no IV SBO 2008 :


Está sendo confeccionado um artigo para participação no IV Simpósio Brasileiro de Oceanografia (SOB), que será publicado no Brazilian Journal of Oceanography, sob o título “The Coinfluence Of The Sea Breeze And The Coastal Upwelling At Cabo Frio: A Numerical Investigation Using Coupled Models”, utilizando os resultados apresentados no item 3 deste relatório.

5. Perspectivas

Nesse semestre será iniciada a confecção de um artigo sobre os resultados obtidos no item 3 e será iniciada a redação da tese.
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