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Introducéo

As circulagdes locais sdo circulagdes de ar induzidas termicamente pelos processos de
superficie em regides heterogéneas. Essas circulagcdes podem se as convencionais como
a circulacao de brisa maritima/terrestre, vale montanha, lacustre, ou nao convencionais
como as induzidas por diferencas em umidade de solo ou vegetacao.

As circulagdes locais sdo fenomenos relativamente “rasos” na atmosfera e representam

o resultado da transferéncia de calor, e umidade, da superficie para a camada limite
planetéaria (CLP). Para estudar essas circulagdes serdo abordados os seguintes topicos:

* balanco de energia em superficie e fluxos turbulentos;
e e¢volugdo diurna da CLP, camada de mistura;
» circulagdes no plano vertical.

Balango de energia em superficie

A Figura 1 mostra um esquema do balango de energia numa camada que se encontra na
interface entre solo, vegetacdo e atmosfera.
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Figura 1. Balango de energia em superficie.

Os termos incluidos no balango sao

Qr —radiagao liquida a superficie — refere-se a diferenca entre radiagdo que a superficie
(solo e vegetagdo) absorve e a radiagdo emitida, em todos os comprimentos de onda
(basicamente no visivel e no infra-vermelho)

Qu — fluxo de calor sensivel — transferéncia de calor turbulenta = C, (W' 9')3

QLe — fluxo de calor latente — transferéncia turbulenta de umidade = L, (W'q')S

Qg — fluxo de calor para o solo — fluxo molecular de calor para o solo
AQa — armazenamento de calor utilizado para aumento da energia interna ( para
aquecimento ou utilizagcdo da fotossintese)



O balango ¢ dado por

Qr+Qu+ Qe TQc + AQA=0 (1)
Onde todas as componentes sao definidas positivas quando o fluxo € para cima.
Durante o dia o balango de radiagdo ¢ tal que a superficie recebe mais do que emite, a
noite o contrario. Na auséncia de chuva, os fluxos de calor sensivel e latente sdo em
geral positivos durante o dia indicando a transferéncia de calor e de umidade da
superficie para a atmosfera. A noite os fluxos sao pequenos e costumam trocar de sinal
com a transferéncia de calor do ar para a superficie e a formacao de orvalho ou geada

indicando a transferéncia de umidade de volta para a superficie. O fluxo de calor no solo
costuma ser para baixo durante o dia e para cima a noite.

Fluxos em interfaces podem ser escritos como
(W'X')S =-U, (Y+ - )T_) onde U; ¢ a velocidade de transporte e as barras representam

médias moveis da variavel Os simbolos + e - representam valores imediatamente acima
e abaixo da interface. Em casos como o da superficie terrestre podemos escrever

z=00 U, =C,U )

2=z, U U; =w, 3)

onde W, seria a velocidade de entranhamento.

Assim podemos escrever

F, = (WE)S = —CDE_i &)
Fv = (W'V')S = —CDUV
Fo = (@)s = _CHU(g_e_G) )

T

.= W), =-c.0@-a.7.po)
onde Cp, Cy, Cg, U e 8 devem ser determinados num nivel z proximo a superficie.
Para condigdes de estabilidade neutra o valor de Cp pode ser obtido do perfil

logaritmico do vento, em condigdes estaveis ou instdveis pode-se usar a teoria da
similaridade de Monin Obukhov. Sobre os oceanos utiliza-se um valor constante.
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condi¢des de umidade de solo e pela capacidade da vegetagdo de evapotranspirar. Solo
seco e/ou vegetagdo em Stress hidrico, Qu > Qug, ¢ B >1 enquanto que para solo

umido Qy < Qrg,e B<I.

A parti¢do entre Qy ¢ Qrg, chamada razao de Bowen (3 = ), € determinada pelas

O fluxo de calor para o solo pode ser escrito como

oT

Qs =Ko 7 (6)

onde kg ¢ a condutividade térmica molecular. A variacdo de temperatura do solo ¢ dada
por
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onde C; ¢ a capacidade calorifica do solo. Assim
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Além disso podemos escrever

Co =(I-ns)c+n ©)

onde n ¢ umidade volumétrica (m3/m3), nNs ¢ a umidade volumétrica de saturacao

(relacionada a porosidade do solo) e ¢ ¢ a capacidade calorifica do ar seco no solo.
Assim, quanto maior a umidade do solo maior a sua capacidade calorifica ou seja maior
a quantidade de energia necessaria para elevar a temperatura.

Evolucéo diurna da camada de mistura
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no espago e no tempo (veja Holton, ou Stull, por exemplo) permite escrever a equacao
da termodinadmica na seguinte forma

A média de Reynolds 0= Bdxdtdzdt definida como uma média movel

%+U%+\7%+W% = —L JE+ 0Qg O o(u'e’) _ a(v'8") _ ow'e"
ot ox ay 0z oc, 0z H ox dy a2

(10)




onde E=e-c ¢ a diferenca entre evaporacao e condensagdo. No caso particular da camada
limite planetéaria durante o dia onde a turbuléncia ¢ predominante, podemos desprezar a
subsidéncia ¢ a mudancga de fase assim como a variagao vertical do saldo de radiacao e
considerar o caso homogéneo em x e y. Nesse caso a equagao (10) se resume em

06 __owe) (an
ot 0z

Considerando que na camada de mistura 8 (z) = 8,, =const. e dadas as condigdes de
contorno

=0~ (f)s =Fs
- (W'Q’), =F,

=1,

Podemos escrever

= (12)

e se parametrizarmos Fj=-aFs temos em (12) uma expressdo para a variagdao da
temperatura potencial na camada de mistura em fungao do fluxo de calor sensivel em
superficie. Observacdes indicam a [J0,2.

Além disso podemos agora considerar a interface entre a camada de mistura e a
atmosfera livre acima dela como ocorrendo em z; onde, usando (3) podemos escrever

Fo=-w,(0" -6,) (13)

Reescrevendo (10) considerando que a subsidéncia € importante nessa camada e assim
como a variagdo vertical do saldo de radiagdo, temos

06 , 06 __ 1 Q.0 oW
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Integrando (14) ao redor da interface, ou seja de z, a z; ,aplicando a regra de Leibnitz

(veja por exemplo pag. 39 do Stull), considerando a subsidéncia constante na interface,
supondo que a radiagdo liquida na camada de mistura ¢ muito pequena, que acima da

interface ndo ha turbuléncia, e que quando a interface tem largura muito pequena z, =

z/ =2, vem,
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0o+ 0
21 % _pog (15)
dt 6, -6, goc, &

Portanto a subsidéncia tende a reduzir a taxa de elevacdo da altura da inversao, o fluxo
de calor para baixo (negativo) na interface tende a aumentar a taxa de elevacao de z, e

um resfriamento radiativo acentuado (Q; < 0), em particular na presenca de poluigdo,
poeira na camada de mistura, reduz a taxa de elevacao de z,.

Teoremas da circulacgdo; circulagio no plano vertical

Usando as equagdes bésicas

M
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dt p

pa =RT (16)

dQ =c,dT + pda
R
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Definimos o campo bdasico das varidveis termodindmicas, com o sufixo 0 e dependentes
de z:



pP=py(2)+p
a=a,(z)+a’
T=T,(2)+T'
pP=py(2)+p
P, = RT
o, _ _ (17)
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Usando a equacao de estado e a defini¢ao de temperatura potencial em (16),
substituindo as expressoes (17) aplicando o logaritmo da equacao e fazendo a expansao
em série de Taylor supondo que as perturbagdes em (17) sdo muito menores que o valor
das variaveis no campo basico escrevemos:
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Dutton e Fichtl (1969) mostram que as equacdes acima podem ser simplificadas de duas
formas, uma para movimentos rasos da ordem de até 2-3 km de profundidade e outra
para movimentos profundos com a profundidade da troposfera, ou seja, acima de 10 km.

Movimentos rasos (convecg¢ao rasa):
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Movimentos profundos (conveccao profunda):
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Para calcular a circula¢ao definimos
9]
C =V b

onde s indica o percurso sobre uma curva material (i.e. constituida sempre das mesmas
particulas ao longo do tempo). O teorema de Kelvin mostra que

E__ ' _fd

Tomando a integral da equagao do movimento no caso de convecgdo rasa e profunda
demonstra-se o teorema da circulagdo de Bjerkness para o caso sem atrito (e usando o
teorema de Stokes para transformar a integral de linha em integral na area A com versor
normal n);

Movimentos rasos
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Movimentos profundos
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Considerando a area A como sendo no plano vertical, com o eixo x ao longo da abcissa,
tem-se que a normal a drea esta na dire¢@o do eixo y. Portanto supondo um esquema
como o da Figura 2, se a B aumenta com X, entdo a circulagao deve ser no sentido
antihorario (C > 0)
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Figura 2. Variacao da flutuagdo B com x e a circulagao provocada por esse
termo.



