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RESUMO

A formação da convecção profunda na Amazônia ainda não está bem compreendida,
existindo uma deficiência da sua representação nos processos físicos dos modelos nu-
méricos de previsão de tempo e clima. Uma hipótese explorada foi: que os diferentes
regimes de escoamento noturnos afetam as condições atmosféricas diurnas. Pois,
a geração mecânica de turbulência pelo cisalhamento do vento durante a noite e
a destruição térmica pela estabilidade, faz com que ocorram diferentes regimes de
escoamento na Camada Limite Noturna (CLN). O objetivo deste trabalho foi inves-
tigar a importância da CLN na ocorrência ou não das nuvens convectivas durante o
decorrer do dia na região central da Amazônia, através de um estudo observacional
e de modelagem. Para a parte observacional foram usados os dados do experimento
GOAmazon 2014/5, e para a parte de modelagem foi utilizado o modelo global BAM
(Brazilian Global Atmospheric model). Os resultados mais importantes são: i) Os
dados de vento de radiossondagens, de dados de Radar Dopler e experimentos de
modelagem mostram que existe uma clara relação entre os valores de vento hori-
zontal e de umidade no topo e acima da CLN com a formação ou não de nuvens
convectivas profundas durante o decorrer do dia e ii) os experimentos de modelagem,
mostram que os ventos fracos e altos valores de umidade acima da CLN (na Camada
Residual), assim como a ocorrência de chuvas intensas na Amazônia Central, podem
estar associados ao transporte vertical turbulento noturno e, também, a fatores de
grandes escala.

Palavras-chave: Camada Limite Noturna. Amazônia. Precipitação. Convecção pro-
funda. Turbulência. GOAmazon 2014/5. Modelo global BAM.
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OBSERVATIONAL AND MODELING ASPECTS OF THE
RELATIONSHIP BETWEEN THE NOCTURNAL BOUNDARY
LAYER AND DEEP CONVECTION IN CENTRAL AMAZON

ABSTRACT

The formation of deep convection in the Amazon is not yet well understood. There
is a deficiency of its representation in the physical processes of numerical models
of weather and climate forecasting. It is hypothesized here that the different flow
regimes at night affect the daytime atmospheric conditions, as the mechanical gen-
eration of turbulence by wind shear at night and thermal destruction by stability
causes different flow regimes to occur in the Nocturnal Boundary Layer (NBL). The
aim of this study was to investigate the importance of the NBL in the occurrence or
not of deep convection during the day in the central region of the Amazon through
an observational and modeling study. For the observational part, we used the GOA-
mazon 2014/5 experiment data, and for the modeling part, the CPTEC global model
BAM (Brazilian Global Atmospheric Model). The most important results are listed
here: i) radiosondes wind data, Doppler data, and modeling experiments, show that
there is a clear relationship between horizontal wind intensity and humidity above
NBL with the formation or not of deep convective clouds during the day and ii)
modeling experiments show that weak winds and high humidity values above the
NBL (in the residual layer), as well as the occurrence of heavy rainfall in the Central
Amazon during the day, are associated with vertical turbulent mixing during the
night as well as with large-scale factors.

Keywords: Nocturnal Boundary Layer. Amazon. Precipitation. Deep convection.
Turbulence. GOAmazon 2014/5. BAM Global Model.
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1 INTRODUÇÃO

A Amazônia compreende uma das maiores áreas de floresta tropical perene do mundo
e exerce um papel fundamental no ciclo hidrológico, na distribuição de energia e na
circulação atmosférica global (NOBRE et al., 2013; SANTOS et al., 2014; MARTIN et al.,
2016). A região Amazônica é caracterizada pela imensa atividade convectiva, apre-
sentando um total anual de precipitação de mais de 2000 mm/ano (ESPINOZA et al.,
2009), com mais de 80% deste valor sendo causada por convecção profunda (FU et al.,
1999). A intensa atividade convectiva nesta região favorece à liberação de energia
na forma de calor latente (DIAS et al., 1983; FIGUEROA et al., 1995, entre outros),
afetando a circulação atmosférica, associada ao sistema de Monção da América do
Sul (GAN et al., 2009; MARENGO et al., 2012). Muitos esforços já foram feitos para
compreender os fatores que favorecem a formação destas nuvens convectivas (GIAN-

GRANDE et al., 2017; MACHADO et al., 2018, entre outros), entretanto existem ainda
muitas questões que não foram abordadas. Uma destas é: qual é a relação entre a
Camada Limite Noturna e as nuvens convectivas profundas durante o dia? Portanto,
o foco deste trabalho tenta responder esta pergunta, em especial na região central
da Amazônia.

As nuvens convectivas na Amazônia frequentemente aparecem organizadas como li-
nhas de tempestade ou complexos convectivos de mesoescala, cuja formação depende
da estação do ano, da localização geográfica, das condições dinâmicas e termodinâ-
micas locais (GIANGRANDE et al., 2017) e das condições de circulação de grande
escala. Entre as condições locais, temos as interações entre vegetação, radiação,
vento e umidade e a evaporação dos rios amazônicos (Amazonas, Negro, Solimões
e Tapajós) (SANTOS et al., 2014; FU et al., 1999; MACHADO et al., 2018), que por sua
vez estão associadas aos processos de Camada Limite Planetária (CLP). Por outro
lado, com relação aos processos de larga escala, pode-se destacar: a circulação da
Célula de Hadley (com ramo ascendente durante o verão e outono austral sobre a
região); a circulação de Walker; a Zona de Convergência Intertropical (ZCIT); a
Zona de Convergência do Atlântico Sul (SCAZ); os sistemas frontais (LI; FU, 2006);
as linhas de instabilidade que se originam na costa norte do Brasil, com parte dela
sendo propagada para a região central da Amazônia (NOBRE et al., 2013; MACHADO

et al., 2018); e as oscilações intrasazonais de Maden e Julian (MAYTA et al., 2019).

Entre os recentes experimentos de campo que contribuíram para responder algumas
questões ainda em aberto sobre a atmosfera da bacia Amazônica, pode-se destacar
o GOAmazon 2014/5 (Green Ocean Amazon). Este experimento teve como obje-
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tivo ajudar a quantificar e a entender as complexas interações entre a vegetação, a
química da atmosfera, os aerossóis, as nuvens e a precipitação (MARTIN et al., 2016;
MARTIN et al., 2017). Vários trabalhos foram publicados relacionados à convecção a
partir dos dados deste experimento, podendo-se destacar os de Martin et al. (2016),
Giangrande et al. (2017), Zhuang et al. (2017), Machado et al. (2018), Anselmo et
al. (2020), Biscaro et al. (2020), entre outros.

No trabalho de Martin et al. (2016) os autores ressaltam que os meses de transição
da estação seca para a chuvosa são os meses com a máxima intensidade da convecção
na região central da Amazônia. Mas, apesar disso, pouca variação sazonal de CAPE
(energia potencial disponível para convecção) foi encontrada. Porém, foram encon-
tradas maiores variações de CIN (inibição convectiva) nas proximidades de Manaus
- AM. Embora muitas áreas na Amazônia possuam picos de convecção no fim da
tarde, esta pode ocorrer em diferentes horários. Além disso, chuvas fortes podem
ocorrer em qualquer hora do dia ou da noite.

Zhuang et al. (2017) e Machado et al. (2018) mostraram que o ciclo diurno da con-
vecção depende da superfície e que pode estar relacionado com a transição entre
nuvens rasas e profundas. Os autores observaram que a estação úmida possui mais
nuvens rasas antes da mudança para a convecção profunda. Estes ressaltaram, tam-
bém, que a convecção profunda durante a transição da estação seca para a chuvosa é
mais intensa e tem maior extensão vertical, com fortes correntes ascendentes. Gian-
grande et al. (2017), fez uma ótima revisão do ciclo diurno de precipitação, CAPE,
CIN e nebulosidade, usando um conjunto de dados obtidos durante os períodos de
operação intensivos (IOP1 e IOP2) do GOAmazon 2014/5 (Figura 1.1), enfatizando
a importância da transição de nuvens rasas para profundas no ciclo hidrológico da
região.

A Figura 1.2 mostra um exemplo ilustrativo do ciclo diurno deste tipo de nuvens
(4 de outubro de 2014), considerando um dia específico do período apresentado
na Figura 1.1. Na Figura 1.2d, pode-se ver durante a noite, entre 04 - 10 UTC
(00:00 - 06:00 horário local de Manaus - AM (LT)), que aparecem somente nuvens
rasas e cirrus, sem ocorrência de precipitação. Contudo, depois das 12 UTC (08:00
LT) aparecem nuvens rasas sucedidas por nuvens congestus e, após às 14 UTC
(10:00 LT), formam-se nuvens profundas (cor amarela). Na Figura 1.2d, pode-se ver
que a maior quantidade da precipitação (cor vermelha) acontece durante o ciclo de
vida da convecção profunda, e em menor quantidade durante as nuvens congestus.
Neste exemplo ilustrativo, nota-se que as nuvens convectivas profundas acontecem
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Figura 1.1 - Séries temporais obtidas durante o experimento GOAmazon 2014/5.

(a) Frequência de nuvens dos dados de WARCR-ARSCL-RWP; (b) água precipitável
(rosa) e precipitação (azul); (c) CAPE (vermelho) e CIN (azul); (d) umidade relativa;
(e) vento zonal; e (f) vento meridional. As regiões cinzas são áreas com ausência de dados,
as faixas azuis e vermelhas embaixo do gráfico (d) indicam períodos úmidos e secos, res-
pectivamente. IOP1 e IOP2 são os períodos intensivos de operação 1 e 2, respectivamente,
que ocorreram durante o experimento GOAmazon 2014/5.

Fonte: Adaptado de Giangrande et al. (2017).
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em torno das 14 - 18 UTC (10:00 - 14:00 LT). Este tipo de informação diária foi
utilizado no presente trabalho para determinar os horários que ocorreu a convecção
profunda durante GOAmazon 2014/5, explicada em detalhes no Capítulo 3.

Figura 1.2 - Exemplo de imagem (dia 4 de outubro de 2014) utilizada para a determinação
de dias com convecção profunda.

(a) representa a refletividade obtida pelo radar WACR; (b) contém a refletividade do
radar RWP; (c) ilustra a composição entre os 2 radares, com uma máscara aplicada; (d)
mostra a classificação das nuvens (a convecção profunda está em amarelo); (e) apresenta o
conteúdo de água líquida (LWP) e a precipitação registradas pelo pluviômetro basculante
e pelo present weather detector (PWD)

Fonte: Adaptado de Feng e Giangrande (2018).
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A diferença do trabalho apresentado aqui para o de Giangrande et al. (2017), que
focou no ciclo diurno das nuvens rasas e convectivas, é que no presente estudo se
focou na Camada Limite Noturna, principalmente no período entre às 00:00 - 06:00
LT, e a sua relação com a convecção profunda durante o dia. A questão científica,
abordada neste trabalho é: existe alguma relação entre a Camada Limite Noturna e
a possibilidade de formação de nuvens convectivas durante o dia posterior? Assim,
para responder esta pergunta, procurou-se:

• Fazer uma avaliação da frequência da ocorrência das nuvens convectivas
profundas durante o ciclo diurno (dividida em 4 períodos durante: 0-7, 8-
10, 11-14, 15-17, 18-23 LT, detalhes em metodologia) para os dois anos do
experimento GOAmazon 2014/5 (similar ao período apresentado na Figura
1.1), relacionando-as com o ciclo diurno da precipitação;

• Avaliar durante o período 0-6 UTC alguns fatores, tais como: regimes de
estabilidade, fluxos turbulentos, intensidade turbulenta da Camada Limite
Noturna, CIN, CAPE e umidade noturna, relacionando-as com a ocorrên-
cia ou não da convecção profunda diurna;

• Avaliar o perfil vertical (0-1500 m) de vento horizontal na CLN
relacionando-os com a ocorrência ou não da convecção profunda diurna. Se
existir evidências desta relação, estender esta análise para o ciclo diurno
completo;

• Baseado nos resultados anteriores, realizar experimentos de modelagem
usando o modelo atmosférico global BAM (Brazilian Atmospheric Model),
operacional no Centro de Previsão de Tempo e Estudos Climáticos do Insti-
tuto Nacional de Pesquisas Espaciais (CPTEC/INPE), para complementar
ou reforçar os resultados observacionais.

O texto deste trabalho está organizado da seguinte forma: no Capítulo 2 são abor-
dados conceitos gerais sobre a Camada Limite Noturna e um resumo de algumas
pesquisas realizadas para a região Amazônica; no Capítulo 3 são discutidos os dados
e a metodologia usada neste trabalho; no Capítulo 4 são discutidos os resultados
observacionais; no Capítulo 5 são apresentados resultados da parte de modelagem;
e, finalmente, no Capítulo 6 são apresentadas as discussões e conclusões.
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2 REVISÃO TEÓRICA

2.1 Revisão sobre Camada Limite Noturna

Apesar da troposfera estender-se do solo até alturas superiores a 10 km, muitas vezes
somente a camada mais baixa da troposfera é diretamente modificada pela superfície
da Terra. Conforme destacado em Stull (1988) e Arya (2001), costuma-se dividir
a troposfera em duas regiões ou camadas: a mais baixa conhecida como Camada
Limite Planetária (CLP) ou Camada Limite Atmosférica, e a superior conhecida
como Atmosfera Livre. A CLP possui um pronunciado ciclo diário relacionado com
o aquecimento ou resfriamento da superfície pela radiação solar. Assim, após o nascer
do Sol, ocorre o aquecimento da atmosfera pela superfície através do fluxo turbulento
de energia na forma de calor. Como descrito em Foken (2008), esta CLP diurna é bem
turbulenta, bem misturada, limitada superiormente pela zona de entranhamento e
é conhecida como Camada Limite Convectiva (CLC).

Quando a superfície é mais fria do que o ar acima, a camada próxima da superfície
se torna estavelmente estratificada, e a CLP é então chamada de Camada Limite
Estável (CLE). Cuxart et al. (2006) destacam que, apesar da CLE poder se for-
mar durante o dia, quando ar quente é advectado sobre superfícies relativamente
mais frias, esta camada geralmente surge durante a noite devido ao resfriamento
radiativo da superfície, sendo chamada, então, de Camada Limite Noturna (CLN).
A formação desta camada, inicia-se quando CLC começa a desacoplar após o pôr
do Sol. Acima da CLN há presente uma estrutura com estratificação térmica neu-
tra, que é remanescente da CLC, chamada por isso de Camada Residual (CR), e
limitada superiormente por uma Camada de Inversão (CI) e pela Atmosfera Livre
(AL). A Figura 2.1 ilustra os perfis típicos médios observados à noite de temperatura
potencial, umidade específica e magnitude do vento.

No perfil de temperatura potencial na Figura 2.1, observa-se que os maiores valores
de estabilidade estática dentro da CLN estão localizados próximos da superfície.
Com relação a umidade, podem ser observadas diferentes situações durante a noite.
Muitas vezes, próximo da superfície, a condensação de vapor da água pode resultar
na formação de orvalho ou geada. Nesta situação, os valores de umidade específica
próximos do solo se tornam menores do que os valores imediatamente acima. Desta
forma, em casos de pouca mistura turbulenta, podem ocorrer fortes gradientes de
umidade próximo da superfície (STULL, 1988). Contudo, dependendo da cobertura
de nuvens (ausência delas), do resfriamento da superfície e da mistura turbulenta
pode haver a formação de nevoeiro (DUYNKERKE, 1999).
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Figura 2.1 - Perfis típicos médios de temperatura potencial (θ), umidade específica (q) e
magnitude do vento (V ).

CLE é a Camada Limite Estável (ou CLN), CR é a Camada Residual, CI é a Camada de
Inversão, AL é a Atmosfera Livre e h é a altura da CLE.

Fonte: Adaptado de Holtslag e Steeneveld (2009).

Os ventos na CLN podem apresentar características bem complexas. Em níveis mais
altos, as forçantes sinóticas e de mesoescala se tornam importantes. A magnitude do
vento observado pode aumentar com a altura, atingindo um valor máximo próximo
do topo da camada. Na região próxima do pico, tipicamente localizado entre 100 m
a 500 m acima da superfície, a velocidade do vento muitas vezes é caracterizado por
um jato de baixos níveis noturnos (STULL, 1988). Porém, o perfil vertical do vento
geralmente não é estacionário, evoluindo com o tempo no decorrer da noite (BAAS

et al., 2009).

A Figura 2.2 mostra outra forma de representação esquemática de uma CLN típica
com uma altura de 200 m. Caraterizada por aumento da temperatura potencial e
velocidade do vento com altura, com forte cisalhamento até o topo da CLN (no
exemplo entorno de 200 m). Logo, acima da CLN, na região chamado de Camada
Residual (entre o topo da CLN e a atmosfera livre), a temperatura potencial e a
velocidade do vento são quase constantes até a região de entranhamento onde ocorre
uma inversão forte da temperatura potencial.

Em noites muito estáveis e com ausência de nebulosidade, a geração mecânica de
turbulência (devido a interação do vento com superfície) pode ser equilibrada pela
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Figura 2.2 - Representação esquemática da variação de temperatura potencial, cisalha-
mento do vento e os turbilhões em uma Camada Limite Noturna (CLN) ou
Camada Limite Estável (CLE), e a variação das mesmas dentro da Camada
Residual (CR).

Fonte: Adaptado de Wyngaard (1992).

destruição de turbulência devido à estratificação térmica. Em outras palavras, a
estratificação tende a suprimir a turbulência. Consequentemente, o escoamento na
CLP pode ocorrer através de uma alternância entre períodos calmos, sem turbu-
lência ou com turbulência de baixa intensidade, e períodos com turbulência bem
desenvolvida, fenômeno conhecido como intermitência (MAHRT, 1999). Além disso,
quando há pouca produção mecânica de turbulência pelos ventos de larga escala,
o ar próximo da superfície tende a desacoplar dos níveis superiores, fazendo com
que processos locais predominem e aumentem a variabilidade espacial de escalares
(MCNIDER et al., 1995; MAHRT et al., 1998; COSTA et al., 2011; ACEVEDO et al., 2012;
ACEVEDO et al., 2016).

Uma boa maneira de se entender a interação entre os diferentes processos físicos na
CLN é analisando a Energia Cinética Turbulenta (ECT). O conceito de ECT provém
da definição de energia cinética total do escoamento, a qual é particionada em uma
parte associada ao vento médio (Energia Cinética Média) e em uma parte associada
à turbulência (ECT). Para realizar isso, conforme descrito em Stull (1988), Hol-
ton e Hakim (2013) e Stensrud (2011), pode-se utilizar o conceito da decomposição
de variáveis em média de Reynolds. Por exemplo, considerando uma variável gené-
rica A, esta pode ser separada em uma componente média (A) e uma componente
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“perturbada” (A′) da seguinte maneira:

A = A+ A′ (2.1)

Assim, utilizando a decomposição em média de Reynolds para as componentes zonal,
meridional e vertical do vento, pode-se definir a ECT como visto em Stull (1988):

ECT

m
≡ e = 1

2
(
u′2 + v′2 + w′2

)
, (2.2)

onde e é ECT por unidade de massa (m) e w′2, v′2 e w′2 são as variâncias das
componentes zonal, meridional e vertical da velocidade do vento, respectivamente.

Ao se escrever uma equação prognóstica para a ECT a partir da definição anterior,
pode-se chegar na equação vista em Cuxart et al. (2006) e Acevedo et al. (2012):

∂e

∂t︸︷︷︸
I

= −u′w′∂u
∂z︸ ︷︷ ︸

II

− v′w′∂v
∂z︸ ︷︷ ︸

III

+ g

θv
(w′θ′v)︸ ︷︷ ︸
IV

− ∂

∂z

(
w′e+ p′w′

ρ

)
︸ ︷︷ ︸

V

− ε︸︷︷︸
V I

(2.3)

onde u′w′ e v′w′ são as componentes do fluxo cinemático turbulento de momento, w′e
é o fluxo vertical turbulento de energia cinética, p′w′ é a correlação de pressão, u e v
são respectivamente as componentes médias do vento na direção zonal e meridional, ε
é a dissipação viscosa de turbulência e ρ é a densidade média do ar (2.3) representam:

• I: a variação temporal local da energia cinética turbulenta;

• II e III: produção de ECT por cisalhamento de vento;

• IV : produção ou destruição térmica da turbulência;

• V : transporte vertical turbulento;

• V I: dissipação viscosa da turbulência.

Durante o dia, o aquecimento da superfície favorece a geração de termas de ar
quente que se elevam dentro da CLP a partir do solo, contribuindo na geração da
turbulência. Logo, durante este período, o termo IV na equação (2.3) caracteriza-
se como sendo de produção térmica de turbulência, contribuindo no crescimento
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da CLC juntamente com os termos de produção mecânica pelo cisalhamento do
vento (termos II e III). Porém, durante a noite, devido a estabilização térmica da
camada, o termo IV contribui para a destruição de turbulência. Consequentemente,
na CLN a geração de turbulência ocorre quase que exclusivamente pela produção
mecânica do vento. Este fato faz com que ocorra uma competição entre a destruição
térmica e a produção mecânica de turbulência. Desta forma, diferentes regimes de
escoamento surgem durante a noite dependendo da estabilidade térmica e de suas
características físicas. Atualmente a CLE tem sido divida em dois diferentes regimes:
a camada fracamente estável e a camada muito estável (MAHRT et al., 1998; SUN et

al., 2012; ACEVEDO et al., 2016; COSTA et al., 2020).

Figura 2.3 - Séries temporais da componente vertical do vento (w).

Séries obtidas no experimento CASES 99, durante um mesmo intervalo de tempo
(06/10/99), a partir de 8 diferentes anemômetros sônicos, localizados em diferentes al-
turas de uma mesma torre de 60 m de altura.

Fonte: Adaptado de Sun et al. (2012).

A camada muito estável ocorre em céu claro, com ventos fracos e com forte resfria-
mento radiativo da superfície. Nestas situações, muitas vezes, o escoamento próximo
da superfície se desacopla do escoamento mais acima e a turbulência acaba se tor-
nando intermitente (MAHRT et al., 1998; MAHRT, 1999). Um exemplo de escoamento
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pode ser visualizado na Figura 2.3, onde estão esboçadas as séries temporais da com-
ponente vertical do vento obtidas de 8 diferentes anemômetros sônicos, localizados
em diferentes alturas de uma mesma torre de 60 m de altura, registradas durante um
mesmo período durante o experimento CASES 99 (Cooperative Atmosphere–Surface
Exchange Study in 1999 ). Observa-se nesta figura a alternância entre períodos com
ventos calmos e mais fortes.

Por sua vez, no regime fracamente estável o vento normalmente é significativo, a
turbulência ocorre de maneira mais ou menos contínua, podendo haver cobertura
de nuvens e o resfriamento da superfície ocorre de maneira relativamente mais lenta
(MAHRT et al., 1998; ACEVEDO et al., 2016). Além disso, nesta camada os gradientes
verticais das quantidades médias são menores do que nos casos de forte estabilidade
(COSTA et al., 2020).

Informações adicionais sobre conceitos físicos relacionados à Camada Limite Noturna
e sobre a sua parametrização nos modelos numéricos podem ser encontradas no
Apêndice A.1.

2.2 A Camada Limite Planetária da Amazônia

A estrutura da CLP depende da temperatura da superfície adjacente, da quantidade
de água evaporada por esta superfície e das condições atmosféricas acima da camada.
Na Amazônia, em áreas florestadas e com grande quantidade de água armazenada
no solo, boa parte da radiação solar é utilizada para a evaporação e convertida em
calor latente. Desta forma, a altura da CLC e a altura da base das nuvens é rela-
tivamente baixa, atingindo cerca de 1000 m na estação chuvosa, e não aumentando
muito durante a estação seca. Por outro lado, em áreas da Bacia Amazônica mais
desflorestadas e com pastagens, a CLC pode atingir alturas de cerca de 2000 m na
estação seca, havendo maiores diferenças entre as estações (FISCH et al., 2004; BETTS
et al., 2013; MACHADO et al., 2018). Recentemente, (CARNEIRO; FISCH, 2020) estudou
a CLC através de um modelo de Large Eddy Simulation (LES) e utilizando dados do
GOAmazon 2014/5, encontrou que a CLC ficou bem estabelecida durante às 11:00
- 16:00 (LT) e seu decaimento ocorreu durante às 17:00-18:00 (LT).

Durante a estação chuvosa, a nebulosidade rasa reduz a radiação solar que atinge
a superfície, fazendo com que a temperatura não aumente tanto na CLC, assim
como a altura desta camada. Isto faz com que o nível de convecção espontânea
(NCE) diminua, disparando a transição para uma convecção profunda, porém menos
intensa. Além disso, esta situação faz com a convecção ocorra mais cedo e dure mais.
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Esta CLC mais rasa diminui o entranhamento de ar seco da Atmosfera Livre. Assim,
a CLC fica mais úmida e com menor CIN (ZHUANG et al., 2017).

Durante o inverno austral, a subsidência promove o transporte do ar mais seco da
atmosfera livre para dentro da CLP, o que promove a redução da umidade atmosfé-
rica próxima à superfície e a diminuição da nebulosidade (BETTS et al., 2013; SANTOS

et al., 2014). Logo, o resfriamento radiativo noturno é mais intenso e, consequente-
mente, a CLN é mais estável durante a estação seca. Além disso, é mais fácil definir a
altura da CLN nesta estação. Pois, a inversão de temperatura em superfície é maior
e a da Camada Residual acima está mais próxima da adiabática seca (temperatura
potencial aproximadamente constante) (BETTS et al., 2013; ZHUANG et al., 2017).

Diferenças na altura da CLN também podem ser observadas em diferentes superfí-
cies, sendo esta 30% mais profunda em áreas florestadas e crescendo cerca de 1 h
antes, em relação a pastagem. Os valores típicos da altura desta camada, durante a
estação seca, ficam em torno de 420 m (± 84 m) sobre as florestas e de cerca 320 m
(± 46 m) sobre pastagens. Por outro lado, durante a estação chuvosa, a altura é
mais similar entre as áreas, ficando em torno dos 240 m (BETTS et al., 2013).

Durante a noite é comum a ocorrência dos jatos de baixos níveis noturnos, tanto
nas áreas mais a sudoeste da Amazônia como nas mais a leste da Bacia Amazônica
(ACEVEDO et al., 2004; COHEN et al., 2006; BETTS et al., 2013). Sobre o estado de
Rondônia, localizado no sudoeste da Amazônia, foram observados jatos noturnos
com cerca de 7,6 m s−1 (± 1,9 m s−1) em áreas florestadas e de pastagem. Contudo,
em comparação com a estação chuvosa, o jato estava localizado em altitudes menores
durante a estação seca (BETTS et al., 2013). Recente trabalho de Anselmo et al.
(2020), descreve sobre a existência dos jatos de baixo níveis durante os meses de
março-abril-maio de 2014 e 2015, e sugere que o avanço destes ventos através da
Amazônia tem impacto na formação da atividade convectiva.
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3 DADOS E METODOLOGIA

3.1 Dados observados - GOAmazon 2014/5

Para este trabalho foram utilizados dados observados durante o experimento Ob-
servations and Modeling of the Green Ocean Amazon (GOAmazon 2014/5), que
ocorreu no município de Manaus, localizado no Estado do Amazonas, e nos seus ar-
redores. Nesta campanha foram utilizados vários instrumentos e um grande conjunto
de dados foi obtido durante 2 anos de registros, de 1o de janeiro de 2014 até 31 de
dezembro de 2015. Além disto, durante o GOAmazon 2014/5 ocorreram dois perío-
dos de operação intensiva, que envolveram mais pessoas, instrumentos e observações.
Estes períodos foram denominados como IOP1 e IOP2, a partir da terminologia em
língua inglesa (Intensive Operating Periods). O IOP1 ocorreu de 1o. de fevereiro até
31 de março de 2014, durante a estação chuvosa. Por sua vez, o IOP2 ocorreu de 15
de agosto até 15 de outubro de 2014, durante a estação seca (MARTIN et al., 2016).

Martin et al. (2016) destaca que Manaus está localizada no centro da Bacia Amazô-
nica e em uma excelente posição para estudos científicos. Os dados utilizados no
presente trabalho foram obtidos na estação conhecida como T3, localizada em -
3.1392o (latitude) e -60.5987o (longitude), distante cerca de 10 km da cidade de
Manacapuru-AM, à nordeste desta, e a 70 km ao oeste de Manaus (Figura 3.1).
Este sítio é caracterizado por ser uma área de pastagem de 5 km2 de área. A ra-
zão da escolha pela utilização destes dados se justifica no fato de este ter sido o
sítio experimental, entre as 9 estações de pesquisa do GOAmazon 2014/5, equipado
com o maior número de instrumentos durante a campanha (MARTIN et al., 2016).
Pois, neste local foram registradas diversas informações meteorológicas em superfície
(precipitação, temperatura, vento, umidade, radiação, turbulência, etc.), bem como
informações dos perfis verticais da atmosfera obtidas de radiossondagens e de radar,
além de variáveis do solo.

Boa parte dos instrumentos utilizados durante a campanha pertenciam ao Atmosphe-
ric Radiation Measurement (ARM) Climate Research Facility, vinculado ao Depar-
tamento de Energia dos Estados Unidos da América. Esta instituição contribuiu
com duas instalações móveis equipadas com diferentes conjuntos de instrumentos
e identificadas como: ARM Mobile Facility One (AMF-1) e ARM Mobile Aerosol
Observing System (MAOS) (MARTIN et al., 2016; MATHER; VOYLES, 2013). Além
destes equipamentos disponibilizados pelo ARM para a campanha, universidades
também contribuíram com outros 4 conjuntos de instrumentos durante os dois IOPs
(MARTIN et al., 2016). A seguir serão descritos com maiores detalhes os diferentes
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conjuntos de dados observados utilizados para a realização do presente trabalho e
também as respectivas variáveis derivadas destes conjuntos.

Figura 3.1 - Mapa das localizações do sítio experimental T3 (GOAmazon 2014/5) e das
cidades de Manaus-AM e Manacapuru-AM.

Fonte: Mapa elaborado, como cortesia, por Paulo Gamero.

3.1.1 Nebulosidade

Para verificar a influência da CLN na convecção profunda diurna, viu-se a necessi-
dade de identificar os dias que apresentaram este tipo de nebulosidade e, também,
em que horário ocorreram. Para isto foram analisadas imagens produzidas por Feng
e Giangrande (2018), que foram criadas a partir de uma composição de diferentes
medições realizadas durante o GOAmazon 2014/5 (Figura 1.2). Estas medições fo-
ram obtidas através de dados calibrados de refletividade dos radares RWP (Radar
Wind Profiler) e WACR-ARSCL (W-band ARM Cloud Radar (WACR) ARSCL)
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Tabela 3.1 - Critérios de classificação de nuvens.

Tipo de nuvem Altura da base
da nuvem

Altura do topo
da nuvem

Espessura
da nuvem

Rasa (Shallow) < 3 km < 3 km Sem restrição

Congestus < 3 km 3-8 km ≥ 1.5 km

Convecção profunda
(Deep convection) < 3 km > 8 km ≥ 5 km

Altocumulus 3-8 km 3-8 km < 1.5 km

Altostratus 3-8 km 3-8 km ≥ 1.5 km

Cirrostratus/anvil 3-8 km > 8 km ≥ 1.5 km

Cirrus > 8 km > 8 km Sem restrição

Fonte: Adaptado de Feng e Giangrande (2018).

instalados no sítio T3.

Têm-se registros de nebulosidade, obtidos na campanha, de 19/02/2014 até
30/11/2015. Para este período, Feng e Giangrande (2018) classificaram as nuvens em
7 diferentes tipos, utilizando os critérios que estão resumidos na Tabela 3.1. Assim,
a partir desta classificação juntamente com as imagens produzidas, pôde-se determi-
nar diferentes intervalos de ocorrência de casos observados de convecção profunda.
Estas nuvens foram divididas nos seguintes intervalos de ocorrência (fuso horário de
Manacapuru-AM (LT) é GMT-4): 00-07, 08-10, 11-14, 15-17, 18-19, 20-23 (LT).

Estes dados de nebulosidade foram cruzados com informações sobre perfis verticais
obtidos por radiossondagens e por Radar Doppler (LIDAR), bem como com dados de
superfície de variáveis médias e turbulentas. Mas, como cada conjunto de dados teve
um diferente intervalo amostral (ver Seções 3.1.2 e 3.1.3), com datas de início e fim
diferentes, diferentes números de dias envolveram cada cruzamento de informações.
Considerando os perfis verticais, como pode ser visualizado na Tabela 3.2, no total
555 dias de nebulosidade estiveram contidos no período com dados de LIDAR e 650
dias no período com dados de radiossondagens, com 17 dias de falhas (falta de dados
de nebulosidade) em cada um dos intervalos amostrados.
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Tabela 3.2 - Número de dias relacionados com convecção profunda.

Casos Radar Doppler (LIDAR)
19/02/2014 - 27/08/2015

Radiossondagens
19/02/2014 - 27/11/2015

Dias com convecção profunda 251 274

Dias sem convecção profunda 288 359

Dias com convecção profunda
na madrugada (00:00 - 07:00 LT) 78 84

Dias com convecção profunda, mas
sem na madrugada 173 190

Dias sem dados
de nebulosidade 17 17

Total 556 650

Fonte: Produção do autor.

3.1.2 Radiossondagens e índices de instabilidade

No presente trabalho, um dos conjuntos utilizados para obter o perfil vertical da
atmosfera foi obtido de radiossondagens realizadas na estação T3 (HOLDRIDGE et

al., 2017). As radiossondagens foram realizadas durante quase todo período da cam-
panha, de 1o de janeiro de 2014 até 30 de novembro de 2015, nos horários das 00Z,
06Z, 12Z e 18Z, ou seja, às 20:00, 02:00, 08:00 e 14:00 no horário local (GMT-4).
Além disso, durante o IOP1 e o IOP2, foram realizadas radiossondagens adicionais
às 15Z (11:00 LT).

Foram desconsideradas radiossondagens que apresentaram problemas durante o pe-
ríodo analisado, seja por falta de medição ou, então, por não terem atingindo uma
altura mínima de 15000 m ou, ainda, por apresentarem mais da metade das medições
com valores que não passaram no controle de qualidade realizado e disponibilizado
pelo ARM. Estes valores com informações duvidosas ou incorretas foram rotulados
como valores NaN, do inglês “not a number”.
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As variáveis atmosféricas registradas e disponibilizadas foram: pressão atmosférica
(p), temperatura do ar (T ), temperatura do ponto de orvalho (Td), umidade relativa
(rh) e intensidade, direção e componentes horizontais do vento (V , Vdir, u e v, res-
pectivamente). A partir deste conjunto foi calculada, também, a umidade específica
(q), utilizando a seguinte equação (DINIZ, 2006):

q = 0.622pe
p− 0.378pe

(3.1)

onde, pe é a pressão do vapor, dada por:

pe = pesrh
100 (3.2)

Para obter a pressão do vapor de saturação (pes), foi utilizada a equação dada por
Huang (2018):


pes = e(43.494− 6545.8

(tc+278))

(tc + 868)2 , se tc 6 0

pes = e(34.494− 4924.99
(tc+237.1))

(tc + 105)1.57 , se tc > 0

(3.3)

A partir do conjunto de variáveis independentes registradas, foram calculados CAPE
e CIN, considerando uma parcela levantada em superfície, bem como os níveis ne-
cessários para calcular estes valores Nascimento (2005), Diniz (2006) e Dupilka e
Reuter (2006)):

• Nível de convecção espontânea (NCE) - Nível onde uma parcela de ar ele-
vada, adiabaticamente seca, até o ponto onde ocorre a saturação, e elevada
adiabaticamente saturada, posteriormente, torna-se mais quente que o ar
ambiente;

• Nível de equilíbrio (NEL) - Nível onde a temperatura de uma parcela de
ar em ascensão se torna novamente igual à temperatura do ambiente;

• Energia potencial disponível para convecção (CAPE) - Definida pela equa-
ção:

CAPE = g
∫ NEL

NCE

θv(z)− θv(z)
θv(z)

dz (3.4)
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– Se 1000 ≤ CAPE ≤ 2500 J/kg, têm-se valores elevados de energia
para convecção,

– Se 2500 ≤ CAPE ≤ 4000 J/kg, indicam instabilidade acentuada,

– Se CAPE ≥ 4000 J/kg, indicam instabilidade extrema;

• Inibição convectiva (CIN):

CIN = g
∫ NCE

psf

θv(z)− θv(z)
θv(z)

dz (3.5)

– Se CIN = 0, não há inibição convectiva,

– Para CIN ≥ 100 J/kg, têm-se valores altos de inibição convectiva;

Nas equações anteriores θv(z) é a temperatura potencial virtual da parcela de ar
ascendente, θv(z) é a temperatura potencial virtual do ambiente, e psf é a pressão
em superfície.

Índices de instabilidade sintetizam importantes informações dinâmicas e termodinâ-
micas da atmosfera que estão relacionadas à convecção e, consequentemente, ao de-
senvolvimento da nebulosidade e à ocorrência de precipitação (NASCIMENTO, 2005;
DIAS, 2000). Por exemplo, um CAPE alto com CIN baixo, indicam condições ter-
modinâmicas mais favoráveis para a geração de convecção mais profunda (ZHUANG

et al., 2017). Contudo, como destacado por Hallak e Pereira Filho (2012), estes índi-
ces não são adequados como variáveis prognósticas, mas podem ser utilizados como
variáveis diagnósticas do estado de estabilidade atmosférica num intervalo de tempo
próximo ao horário em que as variáveis independentes foram obtidas. Além disso,
conforme Nascimento (2005) o cálculo de CAPE e CIN, são sensíveis à escolha da
parcela de ar ascendente. Portanto, diferentes valores podem ser encontrados depen-
dendo da parcela escolhida. Este trabalho se focará na média dos índices observados
e nos seus ciclos noturnos, bem como a sua relação com a estabilidade na CLP.

3.1.3 Perfis verticais de vento: Radar Doppler (LIDAR)

Para o diagnóstico de perfis verticais de vento na CLP, além de dados de radiosson-
dagens, foram utilizadas medições de radar Doppler (LIDAR) (ZHANG; RIIHIMAKI,
2014). O LIDAR emite pulsos de energia eletromagnética para atmosfera, com com-
primento de onda na faixa do infravermelho (1,5 µm). Esta energia é espalhada
de volta e medida pelo instrumento que, a partir do atraso de tempo entre cada
pulso e da mudança de frequência da radiação retroespalhada por aerossóis, obtém
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a velocidade do vento (NEWSOM et al., 2015).

Como a quantidade de aerossóis decai rapidamente acima da CLP, o sinal da energia
retroespalhada diminui em níveis mais elevados da atmosfera. Assim, são obtidos
dados com qualidade até no máximo 2 ou 3 km acima do solo. Por esta razão,
para este trabalho, foram utilizados somente dados até 1.5 km. No conjunto de
dados disponibilizado pelo ARM, o primeiro nível de medição acima do solo estava
localizado em ≈90.93 m com uma resolução vertical (distância entre cada nível) de
aproximadamente 26 m e com uma resolução temporal de cerca de 15 min.

Durante o GOAmazon 2014/5 foram registrados dados de LIDAR de 31 de janeiro
de 2014 até 27 de agosto de 2015, com alguns poucos períodos com dados faltantes.
A preferência pela escolha do conjunto de dados registrados por este instrumento em
relação aos obtidos pelo RWP (Radar Wind Profiler) ou pelo SODAR (Sonic De-
tection and Ranging), também disponibilizados pelo ARM para esta campanha, foi
devido a fatores como: altitudes mínimas e máximas registradas, resolução vertical
e temporal e períodos disponíveis.

Juntamente com os dados de LIDAR, foram incluídos no conjunto (disponibilizado
pelo ARM) informações de velocidade e direção de vento obtidos pela estação mete-
orológica em superfície, que havia sido instalada no mesmo sítio experimental. Em
vista disso, no presente trabalho, os dados registrados pelo anemômetro em 10 m de
altura acima do solo foram combinados com os de LIDAR para auxiliar na análise
das características de vento na CLP. Maiores detalhes sobre os dados da estação em
superfície serão abordados na Seção 3.1.5.

3.1.4 Variáveis turbulentas em superfície e altura da CLP

As variáveis turbulentas obtidas em superfície foram registradas a partir de um
sistema composto por um anemômetro sônico (3D) e por um analisador de gases
infravermelho de caminho aberto (IRGA, infrared gas analyser), modelo LI-7500,
desenvolvido pela LI-COR Environmental. Este sistema, denominado ECOR (eddy
correlation flux measurement system), também fez parte da instalação móvel AMF-
1, pertencente ao ARM (XIE; COOK, 2014). A instituição disponibilizou um conjunto
de variáveis, obtido durante o GOAmazon 2014/5 e processado utilizando médias
móveis de 30 min. Mas, como as escalas de comprimento e de tempo da turbulência
em camadas estáveis, como a CLN, são pequenas quando comparadas com camadas
neutras ou instáveis (ACEVEDO; MAHRT, 2010), considerou-se importante recalcular
as variáveis turbulentas noturnas utilizando dados brutos e médias móveis de 1 min.
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Contudo, para os períodos diurnos optou-se por manter os dados processados com
médias de 30 min.

Os dados de turbulência foram coletados em único nível, a 3 m de altura, com
uma frequência de 10 Hz, iniciando em 7 de abril de 2014 e terminando em 1o. de
dezembro de 2015. Contudo, ocorreu um período de falhas (sem registros) de cerca
de 2 meses, do dia 18 de janeiro de 2015 ao dia 27 de março de 2015. Além disso, nos
dados brutos haviam informações válidas de umidade somente a partir do dia 21 de
maio de 2014. Do conjunto de variáveis registradas pelo anemômetro sônico, foram
utilizadas a velocidade do som (m/s) e as componentes vertical, zonal e meridional
do vento (m/s). Com relação aos dados registrados pelo IRGA, foram utilizadas a
temperatura do ar tirga (em o.C), a concentração do vapor d’água (ρm em mmol m−3)
e a pressão atmosférica (p em kPa).

Identificou-se nos dados brutos que, apesar dos dados do IRGA estarem com uma
frequência de 10 Hz, as flutuações de temperatura registradas por este instrumento
estavam atenuadas. Algo similar ao que foi descrito por Markwitz e Siebicke (2019),
que identificaram que os dados de temperatura de alta frequência registrados pelo
termo-higrômetro eram atenuados pelo baixo tempo de resposta destas medidas.
Logo, para calcular os fluxos turbulentos noturnos utilizou-se a temperatura derivada
a partir da velocidade do som (Vsom) no ar registrada pelo anemômetro sônico.
Assim, seguindo Richiardone et al. (2012) e Kaimal e Gaynor (1991), tem-se que:

Ts = V 2
som

γdRd

≈ V 2
som

403 (3.6)

onde Ts é a temperatura calculada (em K) a partir do anemômetro sônico, γd é a ra-
zão entre o calor específico a pressão e a volume constantes. Contudo, a temperatura
estimada a partir da velocidade do som é diferente da temperatura do ar, devido à
influência da umidade nos registros. Desta forma, foi calculada a umidade específica
noturna (q), em kg/kg, utilizando a Equação 3.1 (DINIZ, 2006; RICHIARDONE et al.,
2012; REBMANN et al., 2012), transformando a unidade de pressão de kPa, regis-
trada pelo IRGA, para Pa. Mas, para estimar a pressão do vapor d’água (pe) dos
dados turbulentos, diferentemente da equação utilizada nos dados de radiossonda-
gens (Equação 3.2), utilizou-se a densidade molar (ρm), com a unidade transformada
de mmol m−3 para mol m−3, a partir da seguinte equação (HAM, 2015):

pe = ρmR(tirga + 273.15) (3.7)
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R = 8.314472 J mol−1 K−1 é a constante universal dos gases.

Portanto, para obter a temperatura do ar (T) noturna corrigida a partir da tempe-
ratura do anemômetro sônico (Ts), utilizou-se a seguinte relação (SCHOTANUS et al.,
1983; RICHIARDONE et al., 2012; BURBA, 2013):

T = Ts
1 + 0.51q (3.8)

Para estimar os fluxos turbulentos próximos a superfície foi utilizado o método da
covariância dos vórtices turbulentos (eddy covariance. Contudo, para evitar erros
metodológicos no cálculo dos fluxos, foi necessário realizar uma rotação dupla do
eixo de coordenadas (KAIMAL; FINNIGAN, 1994; RANNIK et al., 2020). Desta forma,
na primeira rotação o eixo x foi direcionado na mesma direção do vento médio
(v = 0) (KAIMAL; FINNIGAN, 1994):

u2 = u1cos(ψ1) + v1sen(ψ1) (3.9)

v2 = −u1sen(ψ1) + v1sen(ψ1) (3.10)

w2 = w1 (3.11)

onde u1, v1 e w1 são as componentes do vento antes da rotação, u2, v2 e w2 são as
componentes após a rotação, e ψ1 = arctan(v1/u1). Por sua vez, a segunda rotação
foi realizada de maneira que a média da componente vertical fosse igual a zero
(w = 0):

u3 = u2cos(ψ2) + w2sen(ψ2) (3.12)

v3 = v2 (3.13)

w3 = −u2sen(ψ2) + w2sen(ψ2) (3.14)

onde u3, v3 e w3 são as componentes do vento após a segunda rotação e ψ2 =
arctan(w2/u2). Além de ter sido utilizada no cálculo dos fluxos cinemáticos tur-
bulentos, a técnica de rotação dupla foi aplicada na obtenção das variâncias das
componentes do vento (u′2, v′2 e w′2), da ECT (e), da velocidade de fricção (u∗), do
comprimento de Obukhov (L) e do parâmetro de estabilidade z/L. É importante
ressaltar, que apesar do número de Richardson ser um parâmetro mais adequado
para análise dos regimes de estabilidade na CLN, o seu cálculo utilizando dados deste
local não foi possível. Pois, para obter este parâmetro diretamente seria necessário
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conhecer a temperatura e o vento em dois diferentes níveis. Poderia-se utilizar a tem-
peratura do solo registradas durante a campanha neste sítio e assumir que o vento
é igual a zero na superfície. Porém, os dados de temperatura do solo disponíveis
eram médias dos primeiros 5 cm do solo. Como a temperatura do solo muda rapi-
damente nos primeiros centímetros, estes dados não representariam adequadamente
a "temperatura de pele".

A velocidade de fricção foi calculada como em Stull (1988):

u∗ = (w′u′2 + w′v′
2)1/4 (3.15)

Considerando a temperatura potencial virtual (θv) aproximadamente igual a tempe-
ratura virtual (Tv) próximo à superfície, pode-se calcular o comprimento de Obukhov
a partir da seguinte equação (RADIĆ et al., 2017):

L = − Tv u∗
3

κ g w′T ′v
(3.16)

A temperatura virtual foi aproximada por:

Tv = T (1 + 0.61q) . (3.17)

A densidade média do ar úmido ρ foi calculada a partir da Lei dos Gases Ideais
(Equação A.14), convertendo a unidade de pressão registrada pelo IRGA de kPa
para Pa. Com relação a ECT, utilizou-se a Equação 2.2. Para estimar o fluxo de
momento total (noturno) utilizou-se:

Fm = ρ u∗
2 (3.18)

Finalmente, para obter os fluxos de energia na forma de calor sensível (Fs) e latente
(Fl) (noturnos), foram aplicadas as seguintes equações:

Fs = ρ cpw′T ′ (3.19)

Fl = ρLv w′q′ (3.20)

Foram descartados valores médios e turbulentos que extrapolaram os limites deter-
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minados pelo relatório técnico do ECOR (COOK, 2018). Além disso, valores muito
distantes do desvio padrão das medições (“spikes”) também foram filtrados. Con-
tudo, estes erros podem acabar não sendo detectados pelos filtros, especialmente em
situações de ventos fracos (< 1 m s−1) em noites muito estáveis.

Para as estimativas da altura da CLP foram utilizados dados de ceilômetro (MORRIS;

BRIAN, 2014), devido a sua alta resolução temporal. O ceilômetro é um dispositivo de
sensoriamento remoto colocado em superfície que transmite pulsos eletromagnéticos
para a atmosfera, na faixa do infravermelho próximo, detectando a radiação retroes-
palhada. Conforme Carneiro e Fisch (2020), os registros de altura da CLP obtidos de
ceilômetro, instalado no sítio T3 durante o GOAmazon 2014/5, apresentaram uma
boa concordância com relação aos métodos derivados de radiossondagens, tanto para
a CLN como para a CLC.

Além de ser utilizado para estimar a altura da CLP, o ceilômetro realiza estimativas
de altura da base das nuvens (não utilizadas neste trabalho). O período de dados
coletados pelo ceilômetro teve início em 1o. de janeiro de 2014 até 30 de novembro
de 2015, com resoluçao temporal de 16 s. Para cada instante 3 diferentes níveis
constavam no conjunto como possíveis candidatos para ser a altura da camada.
Para este trabalho, escolheu-se sempre o nível mais baixo. Pois, para a camada
noturna, verificou-se que os demais candidatos estavam em níveis demasiadamente
elevados para representarem esta altura. O conjunto de dados de ceilômetro, antes de
ser disponibilizado pelo ARM, passou por um controle de qualidade. Neste controle
foi atribuído, através de um algoritmo, um índice de qualidade variando de 1 a 3
para cada registro de altura da CLP. Os registros com índice de qualidade 3, que
representam os dados de maior confiabilidade, foram os únicos considerados aqui.

3.1.5 Variáveis médias em superfície e precipitação

Além dos dados medidos com alta frequência, também foram obtidos dados de sen-
sores convencionais (ARM Surface Meteorology Systems) (KYROUAC; HOLDRIDGE,
2014). Este conjunto é composto de dados médios, distribuídos em intervalos de 1
min, de variáveis tais como: direção e velocidade do vento, temperatura, umidade re-
lativa e pressão atmosférica. Os sensores haviam sido instalados nas seguintes alturas
(RITSCHE, 2009):

• Vento: 10 m;

• Temperatura e umidade relativa: 2 m;
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• Pressão: 1 m;

O conjunto de dados obtidos através destes 3 instrumentos continha informações de
praticamente todo o período do GOAmazon 2014/5, desde 1o. de janeiro de 2014 até
30 de novembro de 2015. Este conjunto também passou por um processo de controle
de qualidade. Desta forma, valores amostrais identificados e marcados como sendo
incorretos foram descartados nas análises do presente trabalho.

Juntamente com os sensores das variáveis mencionadas acima, foram instalados no
mesmo sítio experimental 4 diferentes sensores de precipitação: pluviômetro bascu-
lante (tipping bucket rain gauge), o sensor de visibilidade e de tempo presente (PWD,
present weather detector), sensor ótico (ORG, optical rain gauge) e o disdrômetro.
O período de amostragem de cada instrumento pode ser visualizada na Tabela 3.3:

Como pode ser visto na Tabela 3.3, o sensor de precipitação com o maior período
de medição foi o PWD. Devido a este fato, optou-se por utilizar os dados deste
instrumento para identificar dias com a presença ou ausência de precipitação. Ao se
comparar os 4 diferentes conjuntos, verificou-se que o PWD mostra em média valo-
res acima dos demais em alguns períodos (Figura 3.2). Contudo, como nas análises
realizadas neste trabalho se procurou observar apenas as tendências mencionadas,
pequenas diferenças na intensidade de precipitação registrada causam pouco ou ne-
nhum impacto nos resultados obtidos.

Além dos dados de precipitação obtidos em campo, foram utilizados neste trabalho
informações derivadas do conjunto MERGE (ROZANTE et al., 2010). Este conjunto é

Tabela 3.3 - Períodos com dados de precipitação durante o GOAmazon 2014/5.

Sensor Período disponível

Pluviômetro basculante 14/10/2014 até 30/11/2015

PWD 01/01/2014 até 30/11/2015

ORG 14/10/2014 até 30/11/2015

Disdrômetro 24/09/2014 até 01/12/2015

Fonte: Produção do autor.
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Figura 3.2 - Taxas de precipitação registradas durante o GOAmazon 2014/5 em diferentes
meses do ano e considerando diferentes sensores.

Fonte: Produção do autor.

produzido a partir de uma composição de dados de precipitação registradas por es-
tações em superfície com estimativas obtidas por imagens de satélite. Sendo gerado e
disponibilizado operacionalmente pelo Centro de Previsão de Tempo e Estudos Cli-
máticos do Instituto Nacional de Pesquisas Espaciais (CPTEC/INPE), inicialmente
o conjunto era produzido utilizando dados do TRMM (Tropical Rainfall Measuring
Mission). Mas devido a descontinuidade do TRMM, atualmente o MERGE vem
sendo gerado utilizando dados do IMERG (Integrated Multi-satellitE Retrievals for
GPM (Global Precipitation Measurement)).

3.2 Modelo BAM (Brazilian Global Atmospheric Model)

O modelo BAM (Brazilian Global Atmospheric Model) desenvolvido no CP-
TEC/INPE é um modelo global, utilizado operacionalmente nesta instituição na
previsão de tempo e clima. O núcleo dinâmico presente no BAM é espectral, hidros-
tático, em coordenada vertical sigma e o transporte tridimensional de umidade e as
variáveis prognósticas da microfísica são realizadas em ponto de grade. As parame-
trizações dos processos físicos, da versão original do BAM (BAM-v1.0) são descritas
em (FIGUEROA et al., 2016). Entretanto, a versão usada neste trabalho, é a opera-
cional BAM-v1.2, que teve várias mudanças e melhorias com relação à sua versão
original. Estas mudanças estão descritas em Guimarães et al. (2020) e Coelho et al.
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(2020). Na Tabela 3.4 destaca-se algumas parametrizações usadas neste trabalho.
Por exemplo, a parametrização de Camada Limite Planetária de Bretherton e Park
(2009), que é um esquema desenvolvido para representar adequadamente a CLN.
Detalhes deste esquema podem ser verificados no Apêndice A.2.

A resolução horizontal e vertical do modelo foi TQ299 (resolução horizontal no
Equador aproximadamente 45 km) e vertical L64 (64 níveis). Em base aos resultados
observacionais, se escolheu dois períodos do experimento de campo de GOAmazon
2014/5 para realizar as simulações numéricas. Um período chamado aqui de “seco”,
de 26 a 29 de Setembro de 2014, e outro chamado aqui de “chuvoso”, de 3 a 6
de outubro de 2014. A condição inicial para o período seco foi 26 de setembro,
às 12 UTC, e para o período chuvoso foi 3 de outubro, também às 12 UTC. O
modelo foi rodado por 5 dias para cada experimento com saídas a cada hora. As
condições de contorno foram similares às usadas nas previsões de tempo operacionais
no CPTEC/INPE, isto é, temperatura da superfície do mar da semana (chamado
de SSTWeekly) e campos climatológicos de vegetação, solo, neve e outros.

Tabela 3.4 - Parametrizações utilizadas no modelo BAM-v1.2.

Processo Físico Referências

Processos de superfície

Modelo de vegetação dinâmica, baseado no modelo IBIS
(Integrated Biosphere Simulator) (FOLEY et al., 1996;

KUCHARIK et al., 2000), implementado e melhorado por
Kubota (2012)

Camada Limite
Planetaria Bretherton e Park (2009)

Convecção profunda Arakawa-Shubert revisado (Han e Pan (2011))

Radiação de onda
longa e curta

CLIRAD-LW (Chou et al. (2001)); CLIRAD-SW (Chou e
Suarez (1999), modificado por Tarasova e Fomin (2000))

Fonte: Adaptado de Coelho et al. (2020).
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Para a validação da performance do modelo em simular a precipitação foram usados
os dados diários do conjunto MERGE para a América do Sul. A partir destes dados
foram calculadas médias da precipitação em uma área de 5◦x5◦ e 10◦x10◦ ao redor
da estação T3. Para compreender melhor a relação entre a CLN e a formação da
convecção profunda durante o dia, os dados de MERGE e do modelo BAM foram
comparados com os dados de estação em superfície, previamente na Subseção 3.1.5.
Os resultados destas simulações e comparações são apresentados e discutidos no
Capítulo 5.
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4 RESULTADOS OBSERVACIONAIS

4.1 Ciclos diurno da convecção profunda

Como pode ser visto na Tabela 3.2, durante o período no qual existem dados de
nebulosidade e de radiossondagens, de 19/02/2014 até 30/11/2015, foram registrados
274 dias com convecção profunda. Por sua vez, na Tabela 4.1 estes casos estão
separados de acordo com o mês e o ano em que ocorreram. Uma comparação mais
profunda entre os anos de 2014 (ano normal) e 2015 (ano com El-Niño) é prejudicada
pelo fato de ambos não estarem com dados de nebulosidade completos. De toda
forma, apesar do ano de 2014 ter mais dias com dados faltantes, foram registrados
neste mais dias com convecção profunda (14 dias a mais do que em 2015). E a estação
chuvosa (novembro até abril) apresentou mais registros de convecção profunda (152
casos) em comparação à estação seca (maio até outubro, 122 casos), apesar da maior
parte dos dados faltantes estar compreendida durante a estação chuvosa.

Para avaliar a influência da Camada Limite Noturna nestes eventos convectivos,
procurou-se primeiramente separá-los de acordo com o instante em que ocorreram,

Tabela 4.1 - Número de dias que apresentaram convecção profunda independentemente do
horário de ocorrência. “NA” representa um mês completo sem dados disponí-
veis sobre a nebulosidade. Valores com asterisco (*) significam períodos com
apenas alguns dados faltantes.

AnoMês 2014 2015 Total

Janeiro NA 25 25*
Fevereiro 4* 8 12*
Março 18 20 38
Abril 15 16 31
Maio 14 16 30
Junho 11 11 22
Julho 11 8 19
Agosto 7 5 12

Setembro 11 3 14
Outubro 17 8 25
Novembro 16 10 26
Dezembro 20 NA 20*

Total 144* 130* 274*

Fonte: Produção do autor.
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com o intuíto de determinar o horário em que estes ocorreram. Assim, verificou-se
que o intervalo de tempo com o maior número de eventos ocorreu entre às 11:00 e
14:00 (horário local), totalizando 174 casos (Figura 4.1). Ou seja, de todos os casos
em que ocorreu convecção profunda, quase 2/3 destes (≈ 63 %) apresentaram o
evento durante este intervalo de 4 horas. Entre as 08:00 e 19:00, 240 dias (≈ 88 %)
manifestaram a presença desta nebulosidade. Por sua vez, durante a madrugada e
no início da manhã (00:00 às 07:00 LT) apenas 84 casos foram registrados durante
os quase 2 anos de análise.

Figura 4.1 - Número de ocorrências de convecção profunda em cada um dos 6 intervalos
de tempo analisados.

Baseado na Tabela 3.2.
Fonte: Produção do autor.

Uma vez determinados os horários em que os eventos convectivos ocorreram, foram
analisados os ciclos diurnos de algumas variáveis meteorológicas registradas com
diferentes instrumentos. Em primeiro lugar, foram analisados, os dados de superfície
e de radiossondagens disponíveis durante o período das 00:00 até as 06:00 (LT) para
eventos com e sem convecção profunda diurna. Isto foi realizado com o intuito de
encontrar alguma relação entre as caraterística das variáveis na CLN, neste intervalo,
com a ocorrência da convecção profunda durante o dia.

Os resultados das variáveis em superfície, tais como fluxos de calor sensível, latente
e saldo de radiação, temperatura, umidade, vento, velocidade de fricção, e carac-
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terísticas da turbulência noturna, como o parâmetro de estabilidade z/L e energia
cinética turbulenta (ECT), mostraram algumas diferenças entre os dias com ou sem
convecção profunda diurna. Estes resultados, são mostradas mais adiante (Seção
4.6).

Nas análises de perfis verticais, duas variáveis chamaram muito a atenção: vento e
umidade no topo da CLN e na Camada Residual. Pois, nestes níveis estas variáveis
mostraram diferenças significativas entre as datas com e sem convecção profunda.
Entretanto, como as radiossondagens foram realizadas em apenas um horário du-
rante a madrugada (às 02:00 LT), não se pôde tirar conclusões definitivas sobre as
relações encontradas. Assim, foi necessário o estabelecimento das seguintes estraté-
gias: (i) utilizar dados de LIDAR (Radar Doppler), que possuem maior frequência
temporal de amostragem, analisando a evolução do perfil vertical de vento e avali-
ando todo o ciclo da CLP nos diferentes casos (resultados na Seção 4.2); (ii) utilizar
rodadas do modelo, com alta resolução vertical e com saídas horárias, para poder
estudar o perfil de umidade atmosférica, principalmente nos baixos níveis da atmos-
fera (até o nível de 850 hPa, ou aproximadamente, 1500 m de altura) (resultados no
Capítulo 5).

4.2 Ciclo diurno de perfis de vento observados por LIDAR para dias
com e sem convecção profunda

A Figura 4.2 mostra o ciclo diurno do perfil vertical de vento horizontal na CLP
para todo o período (a), considerando as datas com convecção profunda (b) e as
sem convecção profunda (d) (ver Apêndice B, Tabelas B.1 e B.2), bem como suas
diferenças com relação à média. Estas médias foram calculadas para o período em
que se teve dados de LIDAR e de informações da nebulosidade de modo concomitante
(19/02/2014 - 27/08/2015).

Na média geral de todo período (Figura 4.2a), pode-se notar que o cisalhamento
vertical de vento horizontal é mais intenso durante a noite, em comparação ao dia,
acima da CLN, em aproximadamente 250 m (mais adiante se discute sobre esta
altura com dados de ceilômetro), evidenciando as características distintas entre a
CLC e a CLN. Pois, na CLC, a medida que ocorre a evolução do dia e a altura
da camada aumenta, as propriedades escalares e vetoriais tendem a ser misturadas
verticalmente pela turbulência. Logo, através do perfil de vento, é possível identi-
ficar de forma visual o crescimento e o decaimento da CLP. Mas o resultado mais
interessante é que existe uma clara diferença na intensidade do vento horizontal, na
camada aproximadamente entre 100 e 1000 m durante às 00:00 - 09:00 (LT), quando
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Figura 4.2 - Ciclo diurno do perfil vertical de vento horizontal na CLP obtidos por radar
Doppler (LIDAR).

(a) média geral do período (19/02/2014 - 27/08/2015); (b) média dos dias em que houve
convecção profunda; (c) diferença do caso (b) em relação à média geral; (d) média dos
dias sem convecção profunda; (e) diferença do caso (d) em relação à média geral.

Fonte: Produção do autor.
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se compara dias com (Figura 4.2c) e sem (Figura 4.2e) convecção profunda.

Nas madrugadas das datas em que ocorreu convecção profunda (em qualquer ins-
tante), a magnitude do vento é mais fraca do que em relação aos mesmos horários
observados na média geral, principalmente na camada que se estende de 100 a 1400
m, abrangendo o topo da CLN e a Camada Residual. Por outro lado, durante o
dia o comportamento é praticamente inverso, com o vento ficando mais intenso, em
relação à média geral, a partir de aproximadamente 400 m acima da superfície. Isto
fica evidente ao se realizar a diferença entre os ciclos com convecção e a média de
todo o período (Figura 4.2c).

Porém, nos dias sem convecção profunda o vento é forte no topo da CLN e na
Camada Residual (Figura 4.2d). O comportamento do vento horizontal também
se inverte após o nascer do Sol. Pois, após a erosão da CLN, ocorre um rápido
crescimento da CLC e, por volta das 10:00-11:00 (LT), o vento se torna mais fraco
acima dos 400 m de altura. Nestes dias sem convecção, é possível distinguir mais
facilmente o topo da CLC, principalmente no intervalo em que esta camada cresce,
entre as 08:00 e as 14:00.

Foi considerada a possibilidade de os perfis noturnos médios de vento estarem sendo
determinados pelos eventos convectivos ocorrendo nas mesmas noites. Desta forma,
foram analisados os casos com ou sem convecção profunda das 00:00 até às 07:00 da
manhã. Contudo, ao se excluir as noites em que ocorreu a convecção na madrugada,
houve pouca mudança em relação aos perfis obtidos inicialmente (Figura 4.3a e b).
Mas, variações mais significativas podem ser identificadas quando se considera ape-
nas os dias em que ocorreu convecção na madrugada (78 casos) (Figura 4.3c e 4.3d).
Nestes casos, ventos mais intensos podem ser visualizados durante a madrugada, a
partir de aproximadamente 1000 m de altura, ou seja, acima da CLN e da Camada
Residual. Provavelmente estes valores mais elevados a partir deste nível estiveram
associados ao vento ocorrendo no interior da nuvem convectiva.

Nos casos com convecção na madrugada é possível notar, também, uma diferença
após o final da tarde e no início da noite seguinte, quando ventos mais intensos são
identificados em níveis mais baixos. Considerando o fato mencionado de que, mesmo
excluindo os casos de convecção noturna, os resultados não mudaram substancial-
mente, doravante se focará apenas nos casos com e sem convecção em qualquer hora
(resultados da Figura 4.2).
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Figura 4.3 - Ciclo diurno do perfil vertical de vento horizontal.

(a) média dos dias que apresentaram convecção profunda, mas que não a apresentaram
na madrugada; (b) diferença de (a) em relação à média geral apresentada na Figura 4.2a;
(c) média dos dias que apresentaram convecção durante a madrugada; (d) diferença de
(c) em relação à média geral apresentada na Figura 4.2a.

Fonte: Produção do autor.
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4.3 Vento zonal e meridional observados por LIDAR

Para se ter uma ideia sobre a direção do vento predominante aos quais estão associ-
ados os eventos com e sem convecção profunda, foram analisadas separadamente as
componentes zonal (u) e meridional (v) do vento (Figura 4.4). Diferenças entre os
casos também podem ser vistas ao se realizar esta separação. Em geral, os valores
das componentes são predominantemente negativas (cor roxa), com a zonal sendo
maior em módulo em comparação à meridional, indicando a tendência de os ventos
ocorrerem de leste/nordeste. O cisalhamento da componente zonal também é maior
nas datas sem convecção em relação às das datas com esta nebulosidade. Isto com-
prova que é esta componente zonal que modula as principais variações da magnitude
do vento horizontal descritas anteriormente (Figura 4.4c).

Por outro lado, um padrão distinto é identificado no perfil vertical da componente
meridional (v) do vento. Pois, nos dias com convecção profunda existem alguns fracos
valores positivos (verdes) desta componente nos níveis próximos da superfície. Estes
valores contrastam com os mais negativos e intensos que ocorrem logo acima, na
Camada Residual (Figura 4.4b). Isto indica que nos dias com convecção ocorre um
giro anti-horário do vento com o aumento da altura, sendo mais de sudeste na CLN
e mais de nordeste nos níveis acima. Além disso, a componente meridional do vento
tende a ser mais intensa durante o dia nas situações com convecção profunda.

4.4 Perfis de vento horizontal observados por LIDAR para as estações
seca e chuvosa com e sem convecção profunda

Com relação aos ventos registrados por LIDAR, procurou-se verificar, também, se
havia um padrão distinto entre as estações chuvosa e seca. Para isso, a estação chu-
vosa foi considerada como ocorrendo no intervalo que se estende entre novembro
e abril, e a estação seca como ocorrendo de maio até outubro. Os resultados são
mostrados na Figura 4.5. Em geral, os padrões são similares aos encontrados an-
teriormente, com o cisalhamento vertical sendo mais fraco nos dias com convecção
profunda e mais forte nos dias sem esta nebulosidade. Por exemplo, durante a esta-
ção chuvosa, ilustrada pelos perfis a e c na Figura 4.5, são evidenciadas as mesmas
caraterísticas da Figura 4.2. Caraterísticas similares também podem ser observadas
durante a estação seca, comparando as Figuras 4.5b e d.
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Figura 4.4 - Ciclos diurnos das componentes zonal e meridional do vento.

Considerando dias com (a e b) e dias sem convecção profunda (c e d).
Fonte: Produção do autor.
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Figura 4.5 - Ciclos diurnos de perfis verticais de vento.

Considerando dias com (a e b) sem (c e d) convecção profunda durante as estações seca
e chuvosa.

Fonte: Produção do autor.

4.5 Perfis verticais médios obtidos por radiossondagens

As características observadas nos dados de LIDAR, também podem ser observadas
nos perfis verticais de vento horizontal obtidos a partir das sondagens realizadas
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às 06Z (02:00 LT), durante a madrugada (Figura 4.6). Neste horário a máxima
diferença em relação à média geral ocorre em torno dos 150 a 400 m, em ambos
os casos analisados, na região onde provavelmente está localizado o topo da CLN.
Assim como identificado nos perfis de vento obtidos por LIDAR, são observadas
poucas variações ao se excluir dos casos de convecção as datas que apresentaram o
evento na madrugada. Além disso, também são similares os perfis verticais de vento
horizontal quando se considera apenas as datas que apresentaram esta convecção
durante a madrugada.

Figura 4.6 - Perfis verticais médios de vento horizontal para as radiossondagens realizadas
às 02h (06Z).

Esquerda: Média de todo o período (19/02/2014-30/11/2014, linha preta), dias com
convecção (linha azul) e dias sem convecção (linha vermelha); Direita: Diferença entre os
perfis dos dias com e sem convecção em relação a média geral (mesmo padrão de cores do
gráfico da esquerda).

Fonte: Produção do autor.
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Apesar de não se identificar um jato de baixos níveis noturno nos perfis verticais
médios de vento, é possível que a maior diferença entre 150 a 400 m de altura esteja
associada à ocorrência destes no topo da CLN. Betts et al. (2013) destacam que
jatos noturnos de baixo nível são comumente observados no Estado de Rondônia,
localizado no sudoeste da Amazônia, ocorrendo geralmente em níveis mais baixos
durante a estação seca do que na chuvosa. Apesar de Manacapuru-AM estar locali-
zada na região central da floresta amazônica, alguns autores também reportaram a
presença de máximos de vento em baixos níveis na região de Manaus-AM (GRECO

et al., 1992; OLIVEIRA; FITZJARRALD, 1993). Desta forma, considerando estas vari-
ações temporais e espaciais, os jatos noturnos podem estar sendo mascarados ao se
realizar a média de todos os casos.

A máxima diferença em relação à média, numa região próxima do topo da CLN,
também pode ser visualizada nos perfis de temperatura potencial obtidos no mesmo
instante (02:00 LT) (Figura 4.7). Onde, nos casos antecedendo dias sem convecção,
uma atmosfera relativamente mais quente foi encontrada. Por outro lado, uma con-
dição inversa ocorre em casos com convecção, quando a inversão térmica na CLN
é menos pronunciada em relação à média de todo o período. Ou seja, noites estati-
camente menos estáveis ocorrem nas datas em que ocorre a convecção profunda, e
mais estáveis quando esta não ocorre. Esta maior estabilidade estática noturna, nos
dias sem convecção, contribui para o desacoplamento da camada mais próxima da
superfície de camadas mais acima. Este desacoplamento, por sua vez, torna o vento
em superfície fraco e intermitente, contrastando com o vento mais forte no topo da
CLN.

Diferentemente do que ocorre com os perfis noturnos de vento horizontal, ao se
avaliar os casos que apresentaram convecção profunda na mesma madrugada, vari-
ações mais acentuadas de temperatura potencial são identificadas. Pois, como era
esperado, perfis menos estáveis ocorrem às 02:00 (LT) em noites com convecção.
Contudo, CLN menos estáveis estaticamente ocorrem mesmo em datas que apenas
apresentaram convecção a partir das 07:00 da manhã. É importante destacar que,
ao se excluir das análises os casos que apresentaram convecção na madrugada, pode
estar se desconsiderando, também, datas que manifestaram convecção durante o dia.

Tendo vista estas diferenças, é fácil pressupor que a quantidade de vapor d’água,
disponível em cada caso, tenha um papel fundamental nos processos térmicos e
dinâmicos envolvidos. De fato, variações significativas ocorrem entre os casos com
e sem convecção profunda, tanto na CLP como na atmosfera acima (Figura 4.8).
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Figura 4.7 - Perfis verticais médios de temperatura potencial para as radiossondagens re-
alizadas às 02h (06Z).

Esquerda Média geral dos dias entre 19/02/2014 e 30/11/2015 (linhas pretas), os dias com
convecção profunda (linhas azuis) e os dias sem convecção profunda (linhas vermelhas);
Direita: Diferenças dos perfis verticais, com ou sem convecção profunda, em relação a
média geral.

Fonte: Produção do autor.

Nas primeiras horas das noites precedentes aos casos convectivos, por volta das 20:00
(LT), já há uma maior concentração de umidade em relação à média nos baixos níveis
da atmosfera, principalmente na região entre 100 e 400 m de altura (Figura 4.8a). Às
02:00 (LT) a diferença na concentração de vapor d’água tende a aumentar também
em níveis acima (Figura 4.8b). Ao amanhecer a CLC tende a crescer, erodindo a
CLN e misturando verticalmente as propriedades (Figura 4.8c e d).

O aumento da concentração de umidade acima da CLN nos casos convectivos pode
estar associado a dois processos: à troca (mistura) de vapor d’água entre o topo da
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Figura 4.8 - Perfis verticais médios de umidade específica obtidos através de radiossonda-
gens em 4 instantes distintos.

Considerando o período de 19/02/14 até 30/11/15 (linha preta) e os dias com (linha azul
clara) e sem convecção profunda (linha vermelha). (a) 20:00 (LT), no início da noite; (b)
02:00 (LT); (c) 08:00 (LT); e (d) 14:00 (LT).

Fonte: Produção do autor.
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CLN e a Camada Residual; e à brisa fluvial associada aos rios. A primeira destas
hipóteses pode ter relação com a menor estabilidade estática, que facilita a troca
de escalares na interface entre as duas camadas mencionadas. Pois, o topo da CLN
em noites muito estáveis tem características comparáveis a uma “tampa” que retém
os escalares dentro da camada. Como nos casos convectivos a estabilidade térmica
é menor, a transição entre a CLN e a Camada Residual é menos acentuada nestas
situações.

4.6 Características médias e turbulentas em superfície

Além de diferenças nos perfis termodinâmicos da atmosfera, características turbu-
lentas distintas também podem ser observadas mais próximas da superfície nos casos
com e sem convecção. Para analisar estas características utilizou-se o parâmetro de
estabilidade z/L. Pois, medições de alta frequência foram realizadas em apenas um
nível (3 m), dificultando a análise de outros parâmetros turbulentos, tais como o
número de Richardson. Assim, ao se calcular o ciclo noturno de z/L, desde às 18:00
(LT) da data anterior, constatou-se que as noites que antecederam dias sem con-
vecção apresentaram condições mais estáveis (z/L maiores), ou seja, com menos
turbulência (Figura 4.9). Por outro lado, camadas mais turbulentas, com valores de
z/L próximos de zero, antecederam dias com convecção.

Figura 4.9 - Parâmetro de estabilidade z/L.

Noites antecedendo dias com e sem convecção (linhas azuis e vermelhas, respectivamente),
bem como a média geral para o período analisado.

Fonte: Produção do autor.
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As características mais turbulentas nos casos convectivos são confirmados, também,
pelas séries temporais de ECT e de velocidade de fricção (u∗) (Figuras 4.10a e 4.10b).
Estas variáveis, em todos os casos analisados, tendem a cair rapidamente até às 20:00
e 22:00 (LT), aproximadamente. A partir de então oscilam em torno de um valor
que depende da situação analisada. Em média, os valores de ECT e de (u∗) tendem
a ser maiores nas noites dos casos com convecção profunda e menores nos demais
casos.

Conforme visto anteriormente nos perfis verticais de vento obtidos por LIDAR, as
maiores condições turbulentas dos casos com convecção profunda refletem na altura
da CLN. Isto pode ser comprovado através da análise dos dados de altura da CLP
obtidos por ceilômetro (Figura 4.10c). Nos casos analisados, a altura da CLP tende
a decair rapidamente no início da noite até atingir um ponto de equilíbrio, por volta
das 23:00 (LT). Na média geral de todo o período, esta altura está localizada entre
aproximadamente 250 m e 300 m de altura.

Acevedo et al. (2021) destacam que os regimes de estabilidade da CLN são fortemente
influenciados pelo saldo de radiação em superfície. Casos mais estáveis ocorrem
quando há uma maior perda radiativa em superfície. Estas características também
podem ser identificadas no ciclo noturno do saldo de radiação obtido durante o
GOAmazon 2014/5. Pois, nas noites dos casos com convecção, valores menores (em
módulo) de saldo de radiação são registrados, com o contrário ocorrendo nos casos
sem convecção profunda (Figura 4.11). Isto era esperado para os casos quando esta
nebulosidade ocorre na própria noite, o que pode impactar na média geral. Mas,
além dos casos com convecção profunda durante a noite serem em menor número,
ao se excluir estas datas poderia estar se desconsiderando, também, alguns casos
que apresentaram esta convecção em outro período do dia.

Contudo, ao se analisar a média dos fluxos turbulentos de energia na forma de
calor latente e de calor sensível, poucas diferenças são observadas entre os casos.
Os módulos destes fluxos em média são pequenos, na ordem de 1 a 2 W/m2 no
nível de 3 m de altura, tanto nos casos com convecção profunda como nos que não
apresentaram. De toda forma, não se pode concluir que não existe uma relação entre
os fluxos turbulentos de energia e os casos analisados. Pois, considerando que em
regimes muito estáveis as maiores trocas turbulentas podem ocorrer próximas ao
topo da CLN (ACEVEDO et al., 2021), seria necessário analisar estes fluxos em outros
níveis verticais. Além disso, muitas noites podem estar apresentando turbulência
intermitente que possivelmente esteja sendo filtrada ao se realizar a média dos casos.
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Figura 4.10 - Ciclos noturnos de variáveis turbulentas para casos com e sem convecção
profunda.

(a) energia cinética turbulenta (ECT) a 3 m; (b) velocidade de fricção (u∗) a 3 m; e (c)
altura da CLN estimada por ceilômetro.

Fonte: Produção do autor.
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Figura 4.11 - Ciclos noturnos de radiação e energia para casos com e sem convecção pro-
funda.

(a) Saldo de radiação (-Rn) em noites antecedendo dias com (linha azul) e sem (linha
vermelha) convecção, bem como a média geral para o período analisado (linha preta); (b)
Fluxos de calor sensível (SHF, linhas contínuas) e de calor latente (LHF, linhas tracejadas)
para os mesmos casos.

Fonte: Produção do autor.

Os sinais nas séries temporais de temperatura e umidade específica em superfície
também não são tão claros durante as noites quanto as previamente identificadas
em níveis acima (Figura 4.12). Com relação a temperatura, apesar de noites sem
convecção iniciarem mais quentes do que a média, a taxa de resfriamento é maior
nestes casos (Figura 4.12a), devido a maior perda radiativa vista anteriormente
(Figura 4.11a). Por volta da 01:00 (LT), a temperatura é aproximadamente igual
em todos as situações (≈ 24,4 ◦C). Após este horário, a temperatura tende a ser
levemente maior nos casos com convecção. Nesta parte final da noite, diferenças um
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pouco maiores também podem ser vistas nas condições de umidade (Figura 4.12b).

Figura 4.12 - Ciclos noturnos de variáveis registradas pela estação em superfície para casos
com e sem convecção profunda.

(a) temperatura; (b) umidade específica; e (c) vento horizontal.
Fonte: Produção do autor.

Variações um pouco mais significativas podem ser identificadas no vento horizontal

48



em superfície, porém com sinal contrário e não tão evidentes às presentes em níveis
mais elevados (Figura 4.12b). A 3 m de altura o vento horizontal tende a ser mais
forte nos casos com convecção e mais fraco na situação inversa. Isto está de acordo
com as características turbulentas destacadas anteriormente. Pois, em noites muito
estáveis ocorre o desacoplamento da CLN com a Camada Residual e o vento tende
a ser fraco ou intermitente dentro da camada noturna. Porém, em noites menos
estáveis a separação entre as camadas é menos abrupta, facilitando o transporte de
momento de cima para baixo.

4.7 CAPE e CIN

A partir dos dados de radiossondagens, observou-se que datas com convecção pro-
funda são precedidas por noites com valores elevados de CIN. Por outro lado, poucas
diferenças de energia potencial disponível para convecção (CAPE) são identificadas
durante a noite. Na realidade, o CAPE em média é menor nos casos convectivos do
que nos não-convectivos, em qualquer horário do dia e da noite. Isto está de acordo
com o resultado descrito por Machado et al. (2018) que mostraram que a convecção
estava mais relacionada com a presença de CIN do que de CAPE. Isto pode estar
relacionado com o fato do CIN ter a tendência de ser maior durante a noite do que
durante o dia, devido a relação deste índice com a temperatura e a estratificação
estável camada de ar.

4.8 Ciclo diurno da precipitação e a sua relação com a convecção pro-
funda

Até aqui tem-se focado na relação entre a CLN e a ocorrência ou não da convecção
profunda diurna. Mas, a ocorrência de precipitação está associada em mais de 90%
das situações, com nuvens convectivas. Ou seja, a contribuição de outros tipos de
nuvens (rasas, congestus ou stratus) é muito menor. A Figura 4.14 apresenta o
ciclo diurno da precipitação para os dois anos de GOAmazon 2014/5, registrados
pelo present weather detector (PWD). Pode-se ver que a precipitação tem uma
relação direta, mas não exclusiva, com a convecção profunda. Pois, é possível se
ter precipitação mesmo em dias sem convecção profunda e vice-versa. O pico de
precipitação nas datas em que há convecção profunda também ocorre no intervalo
entre 11:00 e 14:00 (LT). Porém, este pico de precipitação não é evidente nos casos
sem esta convecção (linha vermelha na Figura 4.14).

Devido a ligação da precipitação com os casos de convecção profunda, foi analisado
o perfil de vento para casos com chuva (acima de 1mm/dia), que serão denominados
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Figura 4.13 - Ciclos diurnos de CAPE e CIN para casos com e sem convecção profunda.

CAPE (a) e CIN (b) foram calculados a partir de radiossondagens, obtidas durante os
cerca de 2 anos de GOAmazon 2014/5.

Fonte: Produção do autor.

de “dias com precipitação” e o contrário de “dias sem precipitação”. O resultado é
mostrado na Figura 4.15. Pode-se ver pouca ou nenhuma diferença em relação aos
resultados obtidos nas análises destes casos usando a informação de dias com e sem
nuvem convectiva (Figura 4.2). Portanto, ventos mais intensos estão presentes acima
do topo da CLN nas datas com precipitação (em qualquer hora do dia) e mais fracos
são identificados quando esta não ocorre.
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Figura 4.14 - Ciclo diurno da precipitação.

Considerando a média geral (linha preta) e os casos com (linha azul) e sem (linha vermelha)
convecção profunda.

Fonte: Produção do autor.
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Figura 4.15 - Mesmo que a Figura 4.2, mas considerando a precipitação.

Tomando em conta dias com (a ou sem (c) precipitação, bem como suas respectivas
diferenças em relação à média geral (b e d).

Fonte: Produção do autor.
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5 ESTUDOS DE CASOS COM E SEM CONVECÇÃO PROFUNDA
UTILIZANDO O MODELO GLOBAL DO CPTEC

No capítulo anterior foram analisados os ciclos diurnos de variáveis meteorológicas
registradas com diferentes instrumentos de superfície e de radiossondagens, com
intuito de encontrar alguma relação entre a CLN e a ocorrência ou não de nuvens
convectivas durante o dia. Entretanto, de todas as variáveis analisadas durante a
CLN, em duas variáveis se encontrou as maiores diferenças entre casos com e sem
convecção profunda: perfis verticais de vento e umidade das 02:00 (LT), obtidas a
partir de radiossondagens durante o experimento de GOAmazon 2014/2015. Porém,
com um único perfil de vento de umidade era difícil observar a variação durante
a CLN. Assim, foi estabelecida uma estratégia de usar dados de LIDAR (Radar
Doppler), que tem maior frequência de amostragem, para observar características
do vento horizontal, e utilizar simulações numérica para estudar a umidade. Como
já descrito no Capítulo anterior, os dados de LIDAR foram muito importantes para
ver a evolução da CLN e da CLC, corroborando com as observações obtidas por
radiossondagens. Ficou claro que existe uma relação entre o vento durante a CLN e
a formação da convecção profunda. No presente capítulo são mostrados os resultados
das simulações numéricas. Mas, primeiramente, de forma resumida, é descrito porque
foi necessário utilizar um modelo tridimensional e não um modelo de coluna de
simples.

5.1 Escolha do modelo, da área e dos intervalos de simulação

Como explicado no Capítulo 3, para este trabalho foram utilizados dados do sí-
tio experimental T3, de Manacapuru-AM (Figura 3.1), localizado aproximadamente
em 3,1°S e 60,5°W. Para isso, se escolheu inicialmente a versão unidimensional do
modelo BAM (BAM1D) para realizar os estudos da CLN, considerando casos com
e sem convecção profunda, e com isso complementar os estudos observacionais, em
especial com relação à umidade. Foram realizados testes de validação usando as con-
dições iniciais e as forçantes dinâmicas (advecção horizontal e vertical, e velocidade
vertical) disponibilizados pelo ARM.

Os primeiros testes de validação da CLP foram feitos para o mês de fevereiro e
março de 2014. Entretanto, os resultados mostraram diferenças significativas entre o
modelo e as observações nos níveis perto da superfície, em especial da temperatura
a 2 m, com diferenças de até de 10 ◦C. Não obstante o apoio do grupo de modelagem
global, este problema não seria resolvido. Assim, em vista que o BAM1D não estava
funcionando adequadamente para as simulações da CLP, foi necessário mudar de
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estratégia, e se escolheu o modelo tridimensional BAM, o mesmo modelo usado na
operação da previsão de tempo global no CPTEC. Os detalhes das caraterísticas
deste modelo estão descritos no Capitulo 3. Mas, aqui será descrita a escolha dos
casos simulados.

Com o modelo BAM (tridimensional) foram realizadas simulações dos meses de
setembro e outubro 2014, no final da estação seca, devido à disponibilidade das
condições iniciais para a realização destas rodadas. Porém, para as análises foram
escolhidos 2 intervalos específicos durante estes dois meses, baseando-se na ocor-
rência ou não de precipitação e convecção profunda. Desta forma, ao se observar
a Figura 5.1, nota-se que na metade final de setembro ocorreu pouca ou nenhuma
chuva. Por outro lado, o mês de outubro iniciou com acumulados significativos de
precipitação. Além disso, a Figura 1.2 mostra que no dia 04/10/2014 teve convecção
profunda na tarde, corroborando com os valores de precipitação deste dia.

Figura 5.1 - Precipitação diária no sítio T3 em Manacapuru-AM (mm/dia) para os meses
de setembro e outubro 2014.

Fonte: Produção do autor.

Tendo em vista esta mudança no comportamento da convecção e da precipitação,
foram escolhidos os intervalos entre 27/09/2014 e 30/09/2014 (com convecção pro-
funda) e entre 03/10/2014 e 06/10/2014 (sem convecção profunda). Cada um dos
dias compondo estes intervalos foi rodado para mais 5 dias, com condição inicial das
12 UTC e com saídas horárias. Entretanto, a análise das saídas das previsões do
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modelo mostrou que a rodada com a condição inicial de 27 de setembro (12 UTC),
por 84 horas, foi suficiente para simular o intervalo sem convecção profunda. Da
mesma forma, a condição inicial de 3 de outubro (12 UTC), rodada por 84 horas,
foi suficiente para simular o intervalo com convecção profunda.

Uma vez selecionados os casos e realizadas as rodadas se procurou, primeiramente,
avaliar a habilidade do modelo em representar estes intervalos. Contudo, os registros
de precipitação exemplificados na Figura 5.1 representam dados pontuais daquele
local. Como o modelo numérico representa características específicas de uma área e
não de um único ponto no espaço, procurou-se cruzar as informações do modelo com
as informações do conjunto MERGE (Figura 5.2). Este é formado pela combinação
de dados de precipitação observada por estações com estimativas obtidas por satélite
(ROZANTE et al., 2010).

Desta forma, para poder comparar as rodadas do modelo global BAM com os dados
do MERGE, foram selecionadas 2 áreas abrangendo a região central da Amazônia: a
“Área 1”, compreendendo um domínio com resolução horizontal de 5◦x5◦; e a “Área
2”, possuindo 10◦x10◦ de resolução (Figura 5.2a). De maneira geral, o modelo BAM
conseguiu capturar as características da precipitação nos dois intervalos selecionados.
Tanto a ausência dela no intervalo sem convecção profunda (Figura 5.2b), como os
volumes diários de precipitação durante o caso com convecção profunda (Figura
5.2c). Isto era importante para que se pudesse analisar as diferenças atmosféricas
noturnas simuladas durante estes 2 casos.

5.2 Simulação do ciclo diurno do balanço de radiação e de fluxos de
calor sensível e calor latente em superfície

O saldo de radiação na superfície é a principal fonte de energia para o aquecimento do
ar (calor sensível), para a evaporação da água (calor latente) e para o aquecimento do
solo. Portanto, é crucial realizar uma avaliação desta radiação líquida. A simulação
do ciclo diurno do balanço de radiação, tanto de onde curta, como de onda longa, é
apresentado na Figura 5.3, para ambos intervalos (com e sem convecção profunda).
Nota-se nesta figura que os valores de radiação incidente (cor preta) no caso sem
convecção profunda são ligeiramente maiores, devido a menor nebulosidade, do que
no caso com esta convecção. Durante a noite não existem diferenças significativas
na radiação de onda longa. Também, não existem diferenças significativas durante
todo o ciclo diurno do saldo de radiação para ambos os intervalos.

Na Figura 5.4 são apresentados os fluxos de calor sensível e de calor latente simulados
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Figura 5.2 - Precipitação diária (mm/dia) com dados de MERGE (ROZANTE et al., 2010)
para duas áreas (“Área 1” e “Área 2”) indicadas na figura, em torno de
Manaus-AM, para o intervalo de setembro e outubro de 2014.

(a); precipitação simulada pelo modelo BAM para o caso sem convecção profunda, 28-30
de setembro de 2014 (b), e para o caso com esta convecção, 04-06 de outubro de 2014 (c).

Fonte: Produção do autor.

para os mesmos intervalos. Pode-se notar claramente durante o período diurno a
inversão do padrão entre os valores de calor sensível e latente entre um caso e o
outro. Durante o caso sem convecção profunda (Figura 5.4a) o calor latente (cor
verde) é muito menor que o calor sensível, com um valor máximo na ordem de
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Figura 5.3 - Balanço de radiação na superfície (W/m2).

Casos sem (a) e com (b) convecção profunda: radiação de onda curta incidente (preto),
radiação de onda curta refletida (verde), radiação de onda longa incidente (vermelho),
radiação de onda longa emitida (roxo) e saldo de radiação (azul).

Fonte: Produção do autor.

200 W/m2, contrariamente ocorre durante o intervalo com convecção profunda com
um máximo em torno de 400 W/m2. Portanto, a razão de Bowen (B = fluxo de
calor sensível/fluxo de calor latente) muda radicalmente. Como B é maior do que
0 e menor do que 1 durante o intervalo com convecção profunda, significa que a
maior parte da energia neste caso na CLC é utilizada para a evaporação da água,
aumentando a umidade na baixa troposfera e favorecendo a formação de nuvens.
Este processo de aumento da umidade será tratado com maiores detalhes na Seção
5.4.

5.3 Simulação do ciclo diurno de vento e de temperatura potencial equi-
valente

Nas Figuras 5.5 e 5.6 são apresentados os perfis verticais de vento até 850 hPa
(aproximadamente 1500 m) e temperatura potencial equivalente respectivamente,
para os casos sem e com convecção.
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Figura 5.4 - Fluxos de calor.

Calor sensível (linha preta) e latente (linha verde) para os casos sem (a) e com (b) con-
vecção profunda.

Fonte: Produção do autor.

É importante mencionar que nestas figuras os horários estão em UTC (LT+4).
Observa-se que na Figura 5.5, características noturnas muito similares às identifica-
das nos perfis verticais médios de vento observados com LIDAR estiveram, também,
presentes nas simulações dos sem e com convecção. No caso sem convecção (Figura
5.5a) o vento é fraco em superfície e claramente mais intenso acima dos 980 hPa
(aproximadamente 250 m). Ou seja, próximo do topo da CLN o cisalhamento ver-
tical é forte e o vento atinge um valor máximo, caracterizando um jato de baixos
níveis e permanecendo acelerado em praticamente toda a Camada Residual. Por
outro lado, no intervalo com convecção profunda o cisalhamento não é tão intenso e
não é possível identificar o jato noturno (Figura 5.5b).

Diferentes condições de estabilidade também podem ser constatadas entre os dois
casos analisados (Figura 5.6). Durante as noites do caso sem convecção profunda,
o gradiente vertical de temperatura potencial equivalente é maior do que no caso
com convecção profunda. Isto vai de encontro ao que havia sido previamente iden-
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Figura 5.5 - Perfis de vento (m/s) entre 1000 e 850 hPa.

Casos sem (a) e com (b) convecção profunda.
Fonte: Produção do autor.

tificado pelas observações de radiossondagens. Pois, a estabilidade térmica auxilia
para que ocorra a desconexão da camada próxima da superfície das camadas de ar
mais elevadas, dificultando a troca vertical de momento e de escalares.

Na Figura 5.7a e b se pode ver as mesmas variáveis (vento horizontal e temperatura
potencial virtual, respectivamente), porém considerando as médias dos intervalos
dos casos sem (curva vermelha) e com (curva azul) convecção profunda. Observa-se
as mesmas relações nestes gráficos: estabilidade maior e vento mais intenso (em 950
hPa) no caso sem convecção. Por sua vez, a Figura 5.7c e d mostram a variação do
perfil de temperatura potencial equivalente durante durante a noite (00:00, 02:00
e 04:00 LT) e após nascer o Sol (08:00 e 10:00 LT) para os casos sem (c) e com
(d) convecção. Nestas figuras pode-se notar que nos dias sem convecção profunda a
erosão da CLN e o crescimento da CLC ocorre de mais acelerada em média.
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Figura 5.6 - Perfis de temperatura potencial equivalente (◦C) entre 1000 e 850 hPa.

Casos sem (a) e com (b) convecção profunda.
Fonte: Produção do autor.

5.4 Simulação do ciclo diurno de umidade

Nas Figuras 5.8 e 5.9 são mostrados os perfis verticais de umidade específica e de
umidade relativa, respectivamente. A diferença entres os dois casos é significativa.
Mas, também é interessante ver a diferença entre CLN e CLC. Para o caso com con-
vecção profunda se pode ver valores altos de umidade específica e umidade relativa
dentro da CLN, abaixo de 980 hPa (250 m, aproximadamente) em comparação ao
período da tarde (durante a máxima convecção).

Entretanto, no caso com convecção profunda, durante o dia a umidade aumenta
acima de 950 hPa (500 m, aproximadamente). Isto indica que de manhã cedo, logo
após o nascer do Sol, a CLC cresce e eventualmente alcança a Camada Residual
remanescente da noite anterior, fundindo-se com esta. Assim, a grande quantidade
de vapor da água, que estava concentrada nesta camada e na CLN é misturada
verticalmente pela CLC (Figuras 5.8b e 5.9b). Este processo é semelhante à emissão
de poluentes emitidos na CLN e na Camada Residual, os quais são acumulados nestas
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Figura 5.7 - Perfis de verticais modelados (níveis verticais entre 1000 e 850 hPa).

Perfis de vento (a) e temperatura potencial virtual (b) para os casos sem (cor vermelha)
e com (cor azul) convecção profunda, e para a média (cor verde). Perfis de temperatura
potencial virtual para diferentes horas local durante o caso sem (c) e com (d) convecção
profunda.

Fonte: Produção do autor.

camadas durante este período e, posteriormente, misturados durante o dia pela CLC
(FREIRE; DIAS, 2013). Adicionalmente, a umidade misturada durante o dia pode ser
entranhada com a Atmosfera Livre, podendo romper o nível de condensação por
levantamento (NCL) e contribuir para a formação da convecção profunda diurna.

5.4.1 Fluxo de umidade integrada

Os resultados anteriores tanto observacionais como de modelagem, mostram uma
complexa relação do vento horizontal com os regimes de turbulência e de estabili-
dade da CLP, os quais influenciam nos perfis verticais de umidade, tanto noturnos
como diurnos. Contudo, é importante ressaltar que estes processos de microescala
estão interligados, também, aos processos de maior escala. Pois, além de estarem re-
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Figura 5.8 - Perfis de umidade específica (g/kg) entre 1000 e 850 hPa.

Casos sem (a) e com (b) convecção profunda.
Fonte: Produção do autor.

lacionados com diversos outros processos importantes para a geração de convecção
profunda, ventos de larga escala são responsáveis pelo transporte horizontal de umi-
dade. Este transporte de larga escala pode ser visto quando se relaciona os campos
de precipitação (média entre 12:00 - 18:00 LT) dos intervalos sem (Figura 5.10a) e
com (Figura 5.10c) convecção profunda com os campos de divergência de fluxo de
umidade integrada na vertical, para os mesmos intervalos (Figura 5.10b e d).

Durante o caso sem convecção profunda, pode-se notar que a convergência da umi-
dade integrada está mais concentrada sobre a Região Nordeste do Brasil, enquanto
durante o intervalo com convecção profunda está localizada na Amazônia Central.
Mas, neste caso mais convectivo, durante o dia, há um aumento do transporte ho-
rizontal de umidade proveniente do Oceano Atlântico Sul (a seta maior indica a
origem da umidade). Logo, isto indica que além dos processos locais, a larga escala
também exerce um papel fundamental no aumento da umidade sobre a Amazônia
e, consequentemente, da convecção profunda.
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Figura 5.9 - Perfil de umidade relativa entre 1000 e 850 hPa.

Casos sem (a) e com (b) convecção profunda.
Fonte: Produção do autor.
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Figura 5.10 - Precipitação (mm/dia) simulada pelo modelo BAM, para os casos sem (a)
e com (c) convecção profunda..

Fluxo de umidade integrado verticalmente (kg/(m·s) indicado pelas setas e divergência
do fluxo de umidade integrado na vertical (x105 mm/s) em cores, para os casos sem (b)
e com (d) convecção profunda. O círculo indica a posição geográfica de Manaus-AM,
aproximadamente.

Fonte: Produção do autor.
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6 CONCLUSÕES

A Amazônia é caracterizada pela intensa atividade convectiva, que favorece a li-
beração de energia na forma de calor latente, afetando diretamente a circulação
atmosférica sobre toda a América do Sul. Logo, é de fundamental importância a
compreensão dos processos físicos envolvidos na formação desta convecção, em espe-
cial aos relacionados com a Camada Limite Planetária (CLP). Pois, a compreensão
destes processos podem contribuir para a melhoria de parametrizações físicas de
modelos de previsão de tempo e clima para o Brasil. Muitos trabalhos já foram fei-
tos nesta linha de processos físicos que afetam a formação das nuvens convectivas,
como descrito na introdução, mas pouca atenção foi dada à relação entre a Camada
Limite Noturna (CLN) e a formação ou não de nuvens de convecção profunda, ou de
precipitação, durante o dia na Amazônia Central. Portanto, objetivo deste trabalho
foi responder a seguinte pergunta científica: “Existe alguma relação entre a Camada
Limite Noturna e a possibilidade de formação de nuvens de convecção profunda e
de precipitação durante o dia na Amazônia Central?”.

A CLN possui diferentes características em relação a camada diurna, e está geral-
mente associada à estabilidade térmica e à diminuição da convecção. Além disso,
os fluxos noturnos costumam ter menor intensidade em relação aos diurnos. Mas,
a relação entre e o cisalhamento vertical do vento, que produz a turbulência, e a
estabilidade térmica, que destrói a turbulência, faz com que o comportamento da
CLN seja complexo. Assim, para responder a pergunta anterior foi feito um estudo
observacional e de modelagem, relacionando a CLN com a ocorrência ou não da con-
vecção profunda diurna na região central da Amazônia. Para a parte observacional
foram usados os dados do experimento GOAmazon 2014/15, e para a parte mode-
lagem o modelo operacional global do CPTEC (BAM). A seguir são enumerados os
resultados mais importantes relativos à questão anterior:

a) Os resultados das observações e de modelagem indicam que existe ape-
nas uma fraca relação entre as variáveis em superfície da CLN (fluxos de
calor sensível, latente e saldo de radiação, temperatura, umidade, vento,
velocidade de fricção, parâmetro de estabilidade z/L e energia cinética tur-
bulenta) com a ocorrência ou não da convecção profunda diurna;

b) Os dados de vento de radiossondagens, de Radar Dopler (LIDAR) e experi-
mentos de modelagem, mostram que existe uma clara relação entre o perfil
de vento horizontal e a formação ou não de nuvens convectivas profundas
durante o dia. Fortes ventos no topo da CLN e na Camada Residual e
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fracos em superfície estão associados com dias sem convecção profunda (o
inverso ocorre nos dias com esta nebulosidade);

c) Os dados de umidade de radiosondagens e de experimentos de modelagem,
mostram que existe uma relação entre o aumento da sua concentração no
topo da CLN e acima desta, na Camada Residual, com a formação de
nuvens convectivas profundas;

d) Os experimentos de modelagem, mostram que os ventos fracos e altos va-
lores de umidade acima da CLN (na Camada Residual), assim como a
ocorrência de chuvas intensas durante o dia estão associados, também, a
fatores de grandes escala.

A forma como a umidade da Camada Residual afeta no aumento da umidade na
CLC e, consequentemente, influencia na formação de nuvens convectivas profundas,
ainda não está clara. Aqui uma possível explicação: depois do nascer do Sol, a
CLC cresce e eventualmente alcança a Camada Residual remanescente da noite
anterior, fundindo-se com esta. Assim, a grande quantidade de vapor da água, que
estava concentrada nesta camada e na CLN entranha com a CLC contribuindo
para a formação da convecção profunda diurna. Finalmente, sugere-se que há dois
fatores que estão favorecendo a formação das nuvens convectivas durante o dia: o
crescimento da CLC nas primeiras horas da manhã, a partir de uma CLN fracamente
estável (turbulenta) e de uma Camada Residual úmida; e a convergência de umidade
de grande escala.
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APÊNDICE A - PARAMETRIZAÇÕES DA CLN E DOMODELO GLO-
BAL BAM

A.1 Parametrizações de Camada Limite Noturna

O sistema de equações implementado nos modelos atmosféricos é obtido a partir
de equações gerais básicas da atmosfera, utilizando algumas simplificações baseadas
na ordem de magnitude dos vários termos que, por sua vez, dependem da escala a
ser representada. Além disso, como ressaltado por Coiffier (2011), muitas vezes são
utilizadas algumas aproximações, tais como, a hidrostática (equações primitivas),
ou então, é assumido que o vento horizontal é não-divergente, ou ainda, a atmosfera
é representada através de um único nível vertical (modelo de água rasa), além de
outras aproximações. De maneira geral, o conjunto de equações é baseado nos prin-
cípios de conservação de momento (Segunda Lei de Newton, Equações A.1, A.2 e
A.3), de energia (Primeira Lei da Termodinâmica, Equação A.4), de massa (Equa-
ção da Continuidade, A.5) e de escalares (por exemplo, a umidade, Equação A.6),
juntamente com a equação do estado (Lei dos Gases Ideais, Equação A.7) (HOLTON;

HAKIM, 2013; STULL, 1988):

Du

Dt
= fv − 1

ρ

∂p

∂x
+ ν∇2u (A.1)

Dv

Dt
= −fu− 1

ρ

∂p

∂y
+ ν∇2v (A.2)

Dw

Dt
= −g − 1

ρ

∂p

∂z
+ ν∇2w (A.3)

Dθ

Dt
= Sθ + νθ∇2θ (A.4)

Dρ

Dt
+ ρ(∂u

∂x
+ ∂v

∂y
+ ∂w

∂z
) = 0 (A.5)

Dq

Dt
= Sq + νq∇2q (A.6)

p = ρRdTv (A.7)

As equações acima estão descritas em coordenadas cartesianas (x, y e z), onde
D/Dt ≡ ∂/∂t + u∂/∂x + v∂/∂y + w∂/∂z é a definição de derivada material. Além
disso, u, v e w representam as componentes tridimensionais do vento, t é o tempo,
p é a pressão atmosférica, θ é a temperatura potencial do ar, Tv é a temperatura
virtual do ar, q é a umidade específica do ar, ρ é a densidade do ar, g é a aceleração
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da gravidade, f é o parâmetro de Coriolis, Rd é a constante específica dos gases
para o ar seco (Rd = 287 J kg−1 K−1), ν é a viscosidade cinemática do ar, νθ é a
difusividade térmica e νq é a difusividade molecular de vapor d’água no ar. Além
disso, nas equações A.4 e A.6, Sθ representa a soma de termos diabáticos como
liberação de calor latente e divergência do fluxo radiativo e Sq representa a soma de
termos de fontes ou sumidouros de umidade específica.

A turbulência possui uma característica quase caótica, o que impossibilita a sua des-
crição completa e exata. Contudo, pode-se reescrever o sistema de equações anterior,
obtendo-se um novo sistema para as variáveis médias. Assim, separando as variáveis
dependentes presentes no sistema de equações básicas em componentes médias (u,
v, w, θ, q, p, ρ e Tv) e perturbadas (u′, v′, w′, θ′, q′, p′, ρ′ e T ′v), conforme a média
de Reynolds descrita em 2.1, e assumindo a incompressibilidade do ar (Dρ/Dt = 0)
na Equação da Continuidade (A.5), obtém-se um novo sistema de equações (STULL,
1988; HOLTON; HAKIM, 2013):

Du

Dt
= fv − 1

ρ

∂p

∂x
−
(
∂u′2

∂x
+ ∂u′v′

∂y
+ ∂u′w′

∂z

)
+ ν∇2u (A.8)

Dv

Dt
= −fu− 1

ρ

∂p

∂y
−
(
∂u′v′

∂x
+ ∂v′2

∂y
+ ∂v′w′

∂z

)
+ ν∇2v (A.9)

Dw

Dt
= −g − 1

ρ

∂p

∂z
−
(
∂u′w′

∂x
+ ∂v′w′

∂y
+ ∂w′2

∂z

)
+ ν∇2w (A.10)

Dθ

Dt
= Sθ −

(
∂u′θ′

∂x
+ ∂v′θ′

∂y
+ ∂w′θ′

∂z

)
+ νθ∇2θ (A.11)

∂u

∂x
+ ∂v

∂y
+ ∂w

∂z
= 0 (A.12)

Dq

Dt
= Sq −

(
∂u′q′

∂x
+ ∂v′q′

∂y
+ ∂w′q′

∂z

)
+ νq∇2q (A.13)

p = ρRdTv (A.14)

onde Sθ representa a soma de termos diabáticos médios, Sq representa a soma de
termos médios de fontes ou sumidouros de umidade específica e D/Dt é definido
como D/Dt ≡ ∂/∂t + u∂/∂x + v∂/∂y + w∂/∂z. Comparando-se o sistema A.8 a
A.14 com o descrito pelas Equações A.1 a A.7, observa-se uma grande semelhança
entre os dois, com exceção da presença de alguns termos adicionais presentes no
lado direito das Equações A.8, A.9, A.10, A.11 e A.13. Nestes termos têm-se, além
das variâncias das três componentes do vento (u′2, v′2 e w′2), os fluxos cinemáticos
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turbulentos de momento (u′v′, u′w′ e v′w′), de energia na forma de calor sensível
(u′θ′, v′θ′ e w′θ′) e de umidade específica (u′q′, u′q′ e v′q′), que estão relacionados com
o fluxo de energia na forma de calor latente. Portanto, os termos adicionais presentes
no sistema de equações para as variáveis médias representam a divergência dos fluxos
turbulentos.

Além da questão envolvendo os processos de subgrade, tem-se que o sistema de
equações descrito anteriormente não é fechado, pois existem mais variáveis do que
equações. Pode-se obter novas equações para as variáveis desconhecidas, porém novas
incógnitas surgem ao se realizar esta tarefa. Isto é conhecido como problema de fecha-
mento do sistema de equações, como discutido por Stull (1988). Para contornar este
problema pode-se utilizar um número finito de equações e aproximar/parametrizar
as incógnitas em função de quantidades conhecidas. Métodos que utilizam esta téc-
nica são classificados como esquemas de fechamento local ou não-local. Quando
o fechamento é local, somente aqueles níveis verticais que são diretamente adja-
centes a um determinado ponto afetam as variáveis neste ponto. Por outro lado,
no fechamento não-local os valores das incógnitas em um determinado ponto são
parametrizados pelos valores das quantidades de muitos pontos no espaço. Estes
esquemas costumam representar de maneira mais adequada os processos de mistura
e o crescimento de camadas mais instáveis (CLC), mas também adicionam mais
complexidade e um maior custo computacional nos modelos de previsão numérica
(STULL, 1988; COHEN et al., 2015). Existem, também, esquemas que combinam os
dois conceitos simultaneamente, tais como o visto em Pleim (2007).

Conforme destacado em Holtslag et al. (2013), no caso de camadas estáveis, tais
como a CLN, esquemas que utilizam fechamento local podem ser utilizados de ma-
neira eficiente para a representação numérica destas camadas. Dentre este métodos,
pode se citar o esquema de primeira ordem. Neste método são escritas equações
prognósticas para as variáveis médias (momentos estatísticos de primeira ordem),
mas os momentos estatísticos de segunda ordem (fluxos turbulentos e variâncias) são
parametrizados. Um dos esquemas de fechamento mais frequentemente utilizado é
o esquema de primeira ordem, conhecido também como “Teoria K”. Nesta teoria,
o fluxo vertical turbulento w′A′ de uma variável genérica A é escrito em função do
gradiente vertical da variável média (A) e de um coeficiente de difusão KA, assim,
seguindo Holtslag e Steeneveld (2009):

w′A′ = −KA
∂A

∂z
(A.15)
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Diferentes parametrizações de primeira ordem foram utilizadas, para simulação da
CLE, em centros operacionais de pesquisa e de previsão de tempo e clima no decorrer
dos anos (DUYNKERKE, 1991; MCNIDER et al., 1995; DELAGE, 1997, entre outros).
Como exemplo desse tipo de parametrização, pode-se citar a apresentada por Louis
(1979). Neste trabalho o autor descreve um esquema de primeira ordem para a re-
presentação dos fluxos verticais turbulentos de calor, de momento e de vapor d’água.
Para isso, o coeficiente de difusão de momento (Km) foi descrito como sendo função
de uma escala de comprimento, chamada de comprimento de mistura turbulento de
momento (lm), e de uma função de estabilidade (fm) que depende do número de
Richardson (Ri), que é definido pela razão entre o termo de destruição térmica e os
termos de produção mecânica na equação da ECT 2.3:

Km = lm
2
∣∣∣∣∣∆v∆z

∣∣∣∣∣ fm (A.16)

O comprimento de mistura turbulento de momento (lm) na equação A.16 foi descrito
de forma semelhante à formulação de Blackadar (1962) e dado como uma função da
altura (z), de um número adimensional, conhecido como constante de Von Karman
(κ = 0.4), e de um parâmetro ajustável, conhecido como comprimento assintótico
(λ):

lm = κz

1 + κz
λ

(A.17)

E a função de estabilidade fm foi determinada pelo autor como sendo:

fm = (1 + 4.7Ri)−2 (A.18)

Além dos esquemas de fechamento de primeira ordem, esquemas de ordem 1.5 tam-
bém são muito utilizados para representação numérica da CLE. Nestes esquemas,
além das equações para as médias, é descrita uma equação adicional como, por
exemplo, para a Energia Cinética Turbulenta (ECT). Estes métodos muitas vezes
são classificados como sendo do tipo e− l ou do tipo e− ε (CUXART et al., 2006).
Parametrizações do tipo e− l possuem equações para as variáveis médias e uma
equação prognóstica somente para a energia cinética turbulenta por unidade de
massa (BÉLAIR et al., 1999; XUE et al., 2000; WENG; TAYLOR, 2003, entre outros).
Nestes casos, os coeficientes de difusão de momento (Km) e de calor (Kh) geral-
mente são descritos como dependendo: de constantes ajustáveis (cm e ch), da ECT
por unidade de massa (e) e, da mesma forma que os fechamentos de primeira ordem,
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dos comprimentos de mistura turbulentos de momento e de calor (lm e lh, respecti-
vamente) e das funções de estabilidade (fm e fh, respectivamente) (CUXART et al.,
2006). Assim:

Km = cm
√
elmfm (A.19)

Kh = ch
√
elhfh (A.20)

Neste caso, para parametrizar a dissipação viscosa (ε) na equação prognóstica da
ECT (2.3) dos modelos e− l, pode-se utilizar a formulação de Kolmogorov (KOL-

MOGOROV, 1941; CUXART et al., 2006). Têm-se, então:

ε = cε
e3/2

lε
(A.21)

onde cε também é uma constante ajustável e lε é a escala de comprimento de dissi-
pação. Portanto, esquemas de fechamento de ordem 1.5 do tipo e− l se diferenciam
pelos valores utilizados para as constantes de ajuste (cm, ch e cε) e pelas para-
metrizações utilizadas para descrever os comprimentos de mistura e as funções de
estabilidade.

Com relação aos esquemas de fechamento de ordem 1.5 do tipo e− ε, além de uma
equação prognóstica para a energia cinética turbulenta, é utilizada uma equação
prognóstica para a dissipação de energia (CUXART et al., 2006). Estes esquemas são
utilizados principalmente na engenharia, podendo ser vantajosos em casos de escoa-
mentos irregulares. Como exemplo de modelo deste tipo, pode-se citar o descrito por
Duynkerke (1988), onde a equação prognóstica para a dissipação é dada como sendo
uma função de um termo de transporte (w′ε′), de dois coeficientes de ajuste (c1ε e
c2ε) e de um termo (P ) representando a soma dos termos de produção de ECT:

∂ε

∂t
= −∂w

′ε′

∂z
+ ε

e
(c1εP − c2εε) (A.22)

Como pôde ser visto, tanto os esquemas de fechamento de primeira ordem como os
de ordem 1.5 dependem de funções de estabilidade, as quais estão relacionadas com
o número de Richardson (Ri). Estas funções, podem ser classificadas como sendo de
cauda-curta ou cauda-longa. Funções de estabilidade de cauda-curta tendem mais
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rápido a zero quando o número de Richardson aumenta. Por outro lado, os esquemas
de cauda-longa tendem a se aproximar mais lentamente a zero. Em outras palavras,
formulações de cauda-longa tendem a mostrar maior mistura na CLE, prevenindo
resfriamentos excessivos para alguns casos estáveis, enquanto que os de cauda-curta
são mais adequados para regiões planas em situações muito estáveis.

Se ao invés de parametrizar os fluxos turbulentos e variâncias, forem escritas equa-
ções prognósticas para estes, o esquema é dito como sendo de segunda ordem. Mas,
quando se obtém este conjunto de equações, surgem momentos estatísticos de ter-
ceira ordem (correlações triplas) (MELLOR; YAMADA, 1974; WYNGAARD, 1975). É
possível aumentar ainda mais a ordem de fechamento. Contudo, também aumentará
o número de equações prognósticas, a complexidade das equações envolvidas e o
custo computacional do modelo (MELLOR; YAMADA, 1974; HOLT; RAMAN, 1988).

A.2 Parametrização de Camada Limite Úmida do Modelo Global BAM

Na atual versão do modelo BAM, está implementada de forma operacional na pre-
visão de tempo do CPTEC/INPE um esquema de difusão turbulenta baseado em
Bretherton e Park (2009), denominado “UWMT” por estes autores. Não esquema
de Bretherton e Park (2009) os fluxos turbulentos são parametrizados pela Teo-
ria K. Desta forma, é considerada uma difusão de momento e de escalares, que se
conservam dentro de camadas turbulentas, no sentido do gradiente (downgradient),
conforme a Equação A.15. Estes coeficientes de difusão são calculados a partir da
ECT local de forma semelhante às Equações A.19 e A.20, mas sem as constantes
ajustáveis (cm e ch) (NEALE et al., 2010):

K =
√
e l fA (A.23)

onde fA representa a função de estabilidade para uma variável turbulenta genérica.
Apesar de utilizar a ECT (e) para representar estes coeficientes de difusão, o esquema
de Bretherton e Park (2009) é classificado como sendo de primeira ordem. Pois, o
termo de armazenamento na Equação 2.3, que representa a variação temporal local
de ECT, é negligenciado (∂e/∂t = 0). Logo, a equação da ECT se torna uma equação
diagnóstica.

Uma característica importante do esquema de Bretherton e Park (2009) é o tra-
tamento diferenciado da turbulência em condições saturadas. Pois, se uma parcela
de ar saturada é deslocada verticalmente, pode ocorrer evaporação ou condensa-
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ção das gotas de água e, portanto, a temperatura potencial virtual (θv) não se
conserva. Tomando isto em consideração, os autores reescreveram o termo de pro-
dução/destruição térmica, presente na equação prognóstica da ECT (Equação 2.3),
da seguinte maneira (NEALE et al., 2010):

g

θv
w′θ′v = chw′s′l + cqw′q′ (A.24)

onde sl é a energia estática líquido/gelo e ch e cq são coeficientes termodinâmicos.
Pode-se reescrever a umidade específica total (q) como uma soma nas 3 diferentes
fases: vapor (qv), líquido (ql) e gelo (qi). Assim:

q = qv + ql + qi (A.25)

A energia estática (sl) e os coeficientes termodinâmicos (ch e cq) também podem ser
reescritos (NEALE et al., 2010; BRETHERTON; PARK, 2009):

sl = cpT + gz − Lvql − (Lv + Lf )qi (A.26)

ch = achs + chu(1− a) (A.27)

cq = acqs + cqu(1− a) (A.28)

Nestas equações, cp é o calor específico à pressão constante, T é a temperatura,
Lv é o calor latente de vaporização, Lf é o calor latente de congelamento e a é a
fração de cobertura de nuvens. Além disso, chs e cqs são coeficientes que descrevem
a contribuição dos gradientes de sl e q em condições de ar saturado e, por sua vez,
chu e cqu descrevem a contribuição dos gradientes em condições de ar não-saturado.

Logo, ao invés de considerarem a temperatura potencial (θ) no termo de produ-
ção/destruição térmica, Bretherton e Park (2009) utilizam a umidade específica (q)
e a energia estática (sl) para representarem este termo. Pois, estas variáveis se con-
servam em condições saturadas. Consequentemente, considerando que o número de
Richardson (Ri) é dado pela razão entre o termo de produção/destruição térmica e
o termo de produção mecânica de turbulência, conclui-se que o efeito da saturação
também é levado em consideração no cálculo de Ri.

Na parametrização de Bretherton e Park (2009) o número de Richardson (Ri) é
utilizado para avaliar a estabilidade dinâmica de cada nível em cada coluna vertical
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do modelo (NEALE et al., 2010). Assim, um conjunto de diferentes níveis é diag-
nosticado como sendo uma camada (turbulenta) estavelmente estratificada quando
0 < Ri < Ric = 0.19. Por outro lado, um conjunto de níveis verticais é diagnosti-
cado como sendo uma camada (turbulenta) convectiva se Ri < 0 e, ainda, quando
Ri > Ric a camada é considerada não-turbulenta. Após classificar estas camadas,
são determinadas, também, as regiões de entranhamento nos limites das camadas
convectivas. Portanto, o número de camadas turbulentas presentes em cada coluna
é arbitrário, dependendo do perfil termodinâmico da atmosfera. Isto significa que
a turbulência elevada é tratada da mesma forma que a turbulência gerada pelos
efeitos da superfície em Bretherton e Park (2009). Contudo, é importante desta-
car que os fluxos de calor (energia), umidade e momento em superfície são obtidos
externamente e não são calculados pelo esquema.

Outra característica da parametrização de Bretherton e Park (2009) é a de não
considerar o transporte não-local de escalares, apesar deste estar presente em re-
giões/camadas convectivas. Pois, como as quantidades estão bem misturadas nas
camadas convectivas, este transporte não tem grande impacto nos perfis dos es-
calares dentro destas camadas (BRETHERTON; PARK, 2009). Contudo, existe um
tratamento diferenciado na maneira como é calculada a difusão turbulenta (K) nas
camadas convectivas. Pois, nestas camadas:

Kh =
√
e l < fh > (A.29)

Km =
√
e l < fm > (A.30)

Nestas equações, < fh > e < fm > representam médias verticais das funções de
estabilidade dentro das camadas convectivas, que são calculadas utilizando uma
média vertical do número de Richardson nestas camadas < Ri >.

As funções de estabilidade utilizadas foram descritas como em Galperin et al. (1988):

fh = α5

1 + α3Gh

(A.31)

fm = α1 + α2Gh

(1 + α3Gh)(1 + α4Gh)
(A.32)

onde α1 = 0.5562, α2 = −4.3640, α3 = −34.6764, α4 = −6.1272 e α5 = 0.6986 são
constantes e Gh é uma razão de estabilidade adimensional que é dada em função do
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número de Richardson (Ri). O valor de Gh utilizado por Bretherton e Park (2009)
foi calculado a partir da equação diagnóstica da ECT, onde foi obtida a seguinte
relação entre Gh e Ri:

[α4(α3 − 2b1α5)Ri+ 2b1α2]G2
h + [(α3 + α4 − 2b1α5)Ri+ 2b1α1]Gh +Ri = 0 (A.33)

onde b1 = 5.8. A equação quadrática obtida na formulação anterior implica que
existem diferentes soluções para Gh, dependendo do valor de Ri. Mas, os autores
restringiram o valor máximo de Gh como sendo de 0.0233. Assim, considerando este
limite superior de Gh e as possíveis raízes da Equação A.33, tem-se que:

• Se Ri < 0 (camada convectiva), então 0 < Gh < 0.0233;

• Se 0 < Ri < Ric = 0.19 (camada estável), então Gh < 0;

• Se Ri > Ric = 0.19 (camada não-turbulenta), então não existe Gh que
satisfaça as condições estabelecidas e, consequentemente, K = 0.

Em situações muita convectivas, o valor de Ri tende a ficar mais negativo, se apro-
ximando de −44.5. Assim, nestas situações, a partir da Equação A.33, tem-se que o
valor de Gh tende a 0.0233 (valor máximo). Consequentemente, das Equações A.31
e A.32 tem-se que fh tende a 3.64 e fm tende a 2.76. Por outro lado, em situações de
neutralidade, tem-se Ri = 0 e Gh = 0 e, assim, obtém-se fh = 0.6985 e fm = 0.5562.
Por sua vez, em condições estáveis, ambas funções tendem a zero rapidamente à
medida que Ri se aproxima de Ric = 0.19. Este comportamento pode ser melhor
visualizado na Figura A.1, que representa as funções de estabilidade fm e fh em
relação ao número de Richardson (Ri). Desta forma, estas funções de estabilidade
podem ser classificadas como sendo de cauda-curta, por não admitirem turbulência
para valores maiores do que Ric.

A escala de comprimento turbulenta utilizada (l), tanto para momento, calor e
umidade, foi baseada em (BLACKADAR, 1962) (Equação A.17), assim como em Louis
(1979), mas modificada (NEALE et al., 2010):

(1
l

)3
=
( 1
κz

)3
+
(1
λ

)3
(A.34)

O comprimento assintótico é descrito como λ = ξZ, onde Z é a altura da camada
e ξ é uma constante de proporcionalidade, que em camadas estáveis é dada por
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Figura A.1 - Funções de estabilidade de calor (fh) e de momento (fm) da parametrização
de Bretherton e Park (2009) em função do número de Richardson (Ri).

Fonte: Adaptado de Bretherton e Park (2009).

ξ = 0.085 e em camadas convectivas ξ é descrita como:

ξ = 0.085
[
2− emin(0,<Ri>)

]
(A.35)

onde e mais uma vez representa o número de Euler (≈ 2, 7182).

Mas, além das equações para representação da difusão dentro das camadas turbulen-
tas, a parametrização de Bretherton e Park (2009) utiliza uma formulação específica
para o entranhamento que ocorre nos limites das camadas convectivas. A formulação
do coeficiente de difusão (K) nestas regiões de entranhamento é dada por:

K = we∆ze (A.36)

onde ∆ze é a espessura da camada de entranhamento e we representa a taxa de
entranhamento.

Com relação a ECT, além de negligenciar a variação local (∂e/∂t = 0), termo I
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na Equação 2.3, Bretherton e Park (2009) parametrizaram os demais termos da
equação. Desta forma, a produção mecânica de ECT, termos II e III na Equação
2.3, pode ser reescrita utilizando as Equações A.15 e A.23:

− u′w′∂u
∂z
− v′w′∂v

∂z
= Km

(∂u
∂z

)2

+
(
∂v

∂z

)2
 (A.37)

De maneira similar, utilizando as Equações A.15, A.23 e A.24, a produção/destruição
térmica de ECT, termo IV na Equação 2.3, pode ser parametrizada como (NEALE

et al., 2010):
g

θv
w′θ′v = −Kh

(
ch
∂sl
∂z

+ cq
∂q

∂z

)
(A.38)

Por sua vez, o transporte de ECT, termo V na Equação 2.3, é considerado apenas
em camadas convectivas. Isto é realizado utilizando uma aproximação da ECT local
(e) com relação à ECT média na camada convectiva (< e >) (NEALE et al., 2010):

∂

∂z

(
w′e+ p′w′

ρ

)
= ae(< e > −e)

√
e

l
(A.39)

Assim, em camadas estáveis ae = 0 (sem transporte) e em camadas convectivas
ae = 1. Ondas de gravidade propagando para fora da camada convectiva podem
influenciar no termo de transporte e diminuir uma pequena fração da ECT dentro
da camada convectiva. Contudo, negligenciando estas perdas, a média espacial do
termo de transporte sobre toda a estrutura vertical da camada convectiva é aproxi-
madamente igual a zero (NEALE et al., 2010).

Por último, a dissipação viscosa de ECT (ε), termo V I na Equação 2.3, é descrita
conforme Mellor e Yamada (1982):

ε = e3/2

b1l
(A.40)
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APÊNDICE B - DATAS IDENTIFICADAS COM CONVECÇÃO PRO-
FUNDA

Tabela B.1 - Dias em que foi identificada a presença (“Sim”) ou ausência (“Não”) de con-
vecção profunda (“C. P.”) em 2014, bem como os dias sem dados (“NA”).

2014
Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P.
19/02 NA 24/04 Sim 26/06 Sim 28/08 Não 30/10 Não
20/02 Não 25/04 Sim 27/06 Sim 29/08 Não 31/10 Não
21/02 Sim 26/04 Sim 28/06 Sim 30/08 Não 01/11 Não
22/02 Sim 27/04 Não 29/06 Não 31/08 Não 02/11 Não
23/02 Sim 28/04 Não 30/06 Não 01/09 Sim 03/11 Não
24/02 NA 29/04 Não 01/07 Não 02/09 Não 04/11 Sim
25/02 Não 30/04 Não 02/07 Sim 03/09 Não 05/11 Sim
26/02 Sim 01/05 Sim 03/07 Sim 04/09 Não 06/11 Sim
27/02 NA 02/05 Não 04/07 Não 05/09 Não 07/11 Não
28/02 NA 03/05 Não 05/07 Não 06/09 Não 08/11 Não
01/03 NA 04/05 Sim 06/07 Não 07/09 Sim 09/11 Sim
02/03 Sim 05/05 Não 07/07 Não 08/09 Sim 10/11 Não
03/03 Não 06/05 Não 08/07 Não 09/09 Sim 11/11 Não
04/03 Sim 07/05 Não 09/07 Sim 10/09 Sim 12/11 Sim
05/03 NA 08/05 Não 10/07 Sim 11/09 Não 13/11 Sim
06/03 Não 09/05 Sim 11/07 Sim 12/09 Sim 14/11 Sim
07/03 Sim 10/05 Não 12/07 Sim 13/09 Sim 15/11 Sim
08/03 Sim 11/05 Sim 13/07 Não 14/09 Não 16/11 Sim
09/03 Não 12/05 Não 14/07 Não 15/09 Não 17/11 Sim
10/03 Não 13/05 Não 15/07 Não 16/09 Sim 18/11 Sim
11/03 Sim 14/05 Não 16/07 Sim 17/09 Sim 19/11 Não
12/03 Sim 15/05 Não 17/07 Sim 18/09 Não 20/11 Sim
13/03 Sim 16/05 Sim 18/07 Sim 19/09 Não 21/11 Não
14/03 Não 17/05 Sim 19/07 Não 20/09 Não 22/11 Sim
15/03 Sim 18/05 Não 20/07 Sim 21/09 Não 23/11 Não
16/03 Não 19/05 Sim 21/07 Não 22/09 Sim 24/11 Sim
17/03 Sim 20/05 Sim 22/07 Sim 23/09 Não 25/11 Não
18/03 Não 21/05 Não 23/07 Não 24/09 Sim 26/11 Não
19/03 Sim 22/05 Não 24/07 Não 25/09 Não 27/11 Sim

(continua)
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Tabela B.1 – Continuação
2014

Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P.
20/03 Sim 23/05 Sim 25/07 Não 26/09 Não 28/11 Sim
21/03 Sim 24/05 Sim 26/07 Não 27/09 Não 29/11 Não
22/03 Sim 25/05 Sim 27/07 Não 28/09 Não 30/11 Não
23/03 Sim 26/05 Sim 28/07 Não 29/09 Não 01/12 Não
24/03 Não 27/05 Sim 29/07 Não 30/09 Não 02/12 Sim
25/03 Não 28/05 Não 30/07 Não 01/10 Não 03/12 Não
26/03 Sim 29/05 Não 31/07 Não 02/10 Sim 04/12 Não
27/03 Sim 30/05 Sim 01/08 Não 03/10 Sim 05/12 Sim
28/03 Sim 31/05 Não 02/08 Não 04/10 Sim 06/12 Não
29/03 Não 01/06 Não 03/08 Não 05/10 Não 07/12 Não
30/03 Não 02/06 Não 04/08 Sim 06/10 Sim 08/12 Sim
31/03 Sim 03/06 Não 05/08 NA 07/10 Não 09/12 Não
01/04 Sim 04/06 Sim 06/08 NA 08/10 Não 10/12 Sim
02/04 Sim 05/06 Não 07/08 Sim 09/10 Não 11/12 Sim
03/04 Não 06/06 Sim 08/08 Não 10/10 Sim 12/12 Sim
04/04 Não 07/06 Não 09/08 Sim 11/10 Não 13/12 Não
05/04 Não 08/06 Não 10/08 Não 12/10 Sim 14/12 Sim
06/04 Não 09/06 Não 11/08 Sim 13/10 Sim 15/12 Sim
07/04 Não 10/06 Não 12/08 Não 14/10 Sim 16/12 Sim
08/04 Não 11/06 Sim 13/08 Não 15/10 Sim 17/12 Sim
09/04 Sim 12/06 Sim 14/08 Não 16/10 Sim 18/12 Sim
10/04 Sim 13/06 Não 15/08 Sim 17/10 Não 19/12 Sim
11/04 Não 14/06 Não 16/08 Sim 18/10 Sim 20/12 Sim
12/04 Sim 15/06 Não 17/08 Não 19/10 Não 21/12 Sim
13/04 NA 16/06 Sim 18/08 Não 20/10 Não 22/12 Sim
14/04 Sim 17/06 Não 19/08 Não 21/10 Sim 23/12 Sim
15/04 Sim 18/06 Sim 20/08 Não 22/10 Não 24/12 Não
16/04 Não 19/06 Sim 21/08 Não 23/10 Sim 25/12 Sim
17/04 Sim 20/06 Não 22/08 Não 24/10 Sim 26/12 Sim
18/04 Sim 21/06 Sim 23/08 Não 25/10 Sim 27/12 Não
19/04 Não 22/06 Não 24/08 Não 26/10 Sim 28/12 Sim
20/04 Sim 23/06 Não 25/08 Não 27/10 Sim 29/12 Sim
21/04 Sim 24/06 Não 26/08 Não 28/10 Não 30/12 Não

(continua)
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Tabela B.1 – Continuação
2014

Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P.
22/04 Não 25/06 Não 27/08 Sim 29/10 Não 31/12 Não
23/04 Sim

Fonte: Produção do autor.

Tabela B.2 - Mesmo que a Tabela B.1, porém para o ano de 2015.

2015
Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P.
01/01 Sim 09/03 Não 15/05 Não 21/07 Sim 26/09 Não
02/01 Sim 10/03 Não 16/05 Sim 22/07 Sim 27/09 Não
03/01 Não 11/03 Sim 17/05 Não 23/07 Não 28/09 Não
04/01 Sim 12/03 Não 18/05 Não 24/07 Não 29/09 Não
05/01 Sim 13/03 Sim 19/05 Sim 25/07 Sim 30/09 Não
06/01 Sim 14/03 Sim 20/05 Não 26/07 Não 01/10 Sim
07/01 Não 15/03 Não 21/05 Não 27/07 Não 02/10 Não
08/01 Sim 16/03 Sim 22/05 Não 28/07 Não 03/10 Não
09/01 Sim 17/03 Sim 23/05 Sim 29/07 Não 04/10 Não
10/01 Sim 18/03 Sim 24/05 Sim 30/07 Não 05/10 Não
11/01 Sim 19/03 Sim 25/05 Não 31/07 Não 06/10 Não
12/01 Sim 20/03 Sim 26/05 Não 01/08 Não 07/10 Não
13/01 Sim 21/03 Não 27/05 Sim 02/08 Não 08/10 Não
14/01 Sim 22/03 Sim 28/05 Sim 03/08 Não 09/10 Não
15/01 Sim 23/03 Sim 29/05 Não 04/08 Não 10/10 Não
16/01 Não 24/03 Sim 30/05 Sim 05/08 Não 11/10 Não
17/01 Sim 25/03 Não 31/05 Não 06/08 Sim 12/10 Sim
18/01 Sim 26/03 Não 01/06 Não 07/08 Não 13/10 Sim
19/01 Sim 27/03 Não 02/06 Sim 08/08 Não 14/10 Não
20/01 Sim 28/03 Sim 03/06 Não 09/08 Não 15/10 Não
21/01 Não 29/03 Sim 04/06 Não 10/08 Não 16/10 Não
22/01 Sim 30/03 Não 05/06 Não 11/08 Não 17/10 Não
23/01 Sim 31/03 Sim 06/06 Não 12/08 Não 18/10 Não
24/01 Sim 01/04 Sim 07/06 Sim 13/08 Não 19/10 Sim
25/01 Sim 02/04 Sim 08/06 Não 14/08 Não 20/10 Não
26/01 Não 03/04 Não 09/06 Sim 15/08 Não 21/10 Sim

(continua)

93



Tabela B.2 – Continuação
2015

Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P.
27/01 Não 04/04 Não 10/06 Sim 16/08 Não 22/10 Não
28/01 Sim 05/04 Não 11/06 Sim 17/08 Não 23/10 Não
29/01 Sim 06/04 Não 12/06 Não 18/08 Não 24/10 Não
30/01 Sim 07/04 Não 13/06 Sim 19/08 Não 25/10 Sim
31/01 Sim 08/04 Sim 14/06 Sim 20/08 Sim 26/10 Não
01/02 Sim 09/04 Sim 15/06 Não 21/08 Não 27/10 Não
02/02 Sim 10/04 Sim 16/06 Não 22/08 Não 28/10 Sim
03/02 Não 11/04 Não 17/06 Não 23/08 Não 29/10 Sim
04/02 Não 12/04 Sim 18/06 Sim 24/08 Não 30/10 Não
05/02 Não 13/04 Sim 19/06 Sim 25/08 Não 31/10 Não
06/02 Não 14/04 Não 20/06 Não 26/08 Sim 01/11 Não
07/02 Não 15/04 Sim 21/06 Sim 27/08 Não 02/11 Não
08/02 Sim 16/04 Sim 22/06 Não 28/08 Não 03/11 Sim
09/02 Sim 17/04 Sim 23/06 Não 29/08 Sim 04/11 Sim
10/02 Sim 18/04 Sim 24/06 Não 30/08 Sim 05/11 Sim
11/02 NA 19/04 Não 25/06 Não 31/08 Não 06/11 Sim
12/02 NA 20/04 Sim 26/06 Não 01/09 Não 07/11 Não
13/02 NA 21/04 Sim 27/06 Sim 02/09 Sim 08/11 Não
14/02 Não 22/04 Não 28/06 Não 03/09 Não 09/11 Não
15/02 Não 23/04 Não 29/06 Não 04/09 Sim 10/11 Não
16/02 Não 24/04 Sim 30/06 Não 05/09 Não 11/11 Sim
17/02 Não 25/04 Sim 01/07 Não 06/09 Não 12/11 Não
18/02 Não 26/04 Sim 02/07 Não 07/09 Não 13/11 Não
19/02 Não 27/04 NA 03/07 Sim 08/09 Não 14/11 Não
20/02 Não 28/04 NA 04/07 Não 09/09 Não 15/11 Não
21/02 Não 29/04 NA 05/07 Sim 10/09 Não 16/11 Não
22/02 Sim 30/04 Não 06/07 Não 11/09 Não 17/11 Não
23/02 Não 01/05 Sim 07/07 Não 12/09 Não 18/11 Não
24/02 Sim 02/05 Sim 08/07 Sim 13/09 Não 19/11 Não
25/02 Não 03/05 Sim 09/07 Sim 14/09 Não 20/11 Sim
26/02 Sim 04/05 Não 10/07 Não 15/09 Sim 21/11 Sim
27/02 Não 05/05 Sim 11/07 Não 16/09 Não 22/11 Não
28/02 Não 06/05 Sim 12/07 Não 17/09 Não 23/11 Não

(continua)
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Tabela B.2 – Continuação
2015

Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P. Dia C. P.
01/03 Sim 07/05 Sim 13/07 Não 18/09 Não 24/11 Sim
02/03 Sim 08/05 Não 14/07 Não 19/09 Não 25/11 Não
03/03 Sim 09/05 Sim 15/07 Não 20/09 Não 26/11 Sim
04/03 Não 10/05 Sim 16/07 Sim 21/09 Não 27/11 Sim
05/03 Sim 11/05 Não 17/07 Não 22/09 Não 28/11 Não
06/03 Sim 12/05 Não 18/07 Não 23/09 Não 29/11 Não
07/03 Não 13/05 Não 19/07 NA 24/09 Não 30/11 Não
08/03 Sim 14/05 Sim 20/07 NA 25/09 Não

Fonte: Produção do autor.
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