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Abstract

We make a forma deduction of the dynamical equations used in the numerical weather forecast
model MM5 and a deduction using Tisza-Callen’s formalism of the thermodynamic equations used
in MM5. An extensive bibliographic review of the different physical parameterisations for the
boundary layer, radiation, cumulus, explicit moisture and surface available in MM5 is made. Choice
of the best available physical parameterisations is made in accordance with the analysed results. A
bibliographic review of the importance of boundary and initial conditions is made and the definition
of the size and number of domains is done accordingly. For Portugal, the land cover and altitude,
used in MM5 as boundary conditions, are modified using data provided by the Portuguese
Environmental Institute and the Portuguese Geographical Institute. A characterisation and analysis
of the meteorological data obtained from the Global Aviation Model, AVN (used in rea time
weather prediction), and from the NCEP/NCAR Reanalysis, (that will be used in the future to
obtain a climatic database), are undertaken. The NCEP/NCAR Reanalysis format, NetCDF, is
changed to a format readable by one of the MM5 pre-processors. A statistical analysis is made of
four months of weather forecast data obtained with MM5 with the experimental configuration
available on the Internet, and a comparison is made with results obtained with the configuration
developed in this dissertation.

Keywords. MM5, Meteorology, Numerical Weather Forecast.



Resumo

E feita a dedugdo pelo método das éreas das equacdes dindmicas usadas no modelo numérico de
previsdo meteorolégica MM5 e a deducdo pelo formalismo de Tisza-Cdlen das equaches
termodindmicas usadas no MM5. E efectuada uma revisdo bibliogréfica exaustiva sobre as
diferentes parametrizacfes fisicas, disponiveis no MM5, de camada limite, nuvens, humidade
explicita, radiagdo e superficie. As parametrizagdes sdo escolhidas de acordo com os resultados
apresentados nos diferentes estudos andisados. E feita uma revisdo bibliogréfica sobre a
importancia das condicdes fronteira e das condicles iniciais e definido o nimero e tamanho dos
dominios a usar de acordo com os resultados. Para Portugal Continental € feita a ateracdo da
altimetria e dos usos do solo, utilizados como condic¢des fronteira no MM5, usando dados cedidos
pelo Ingtituto do Ambiente e pelo Ingtituto Geogréfico Portugués. Os dados meteorol6gicos do
modelo global de Aviagdo, AVN, (usados na previsdo em tempo rea) e do NCEP/NCAR
Reanalysis (que serdo futuramente usados na construcdo de uma base de dados climética) sdo
analisados e caracterizados. O formato dos dados do NCEP/NCAR Reanalysis, NetCDF, é alterado
de modo a serem lidos por um dos pré-processadores do MM5. E reslizada uma andlise estatistica a
quatro meses de resultados obtidos com o0 MM5 utilizando a configuragdo disponivel nainternet e é
feita uma comparacéo com os resultados obtidos com a nova configuracdo aqui desenvolvida.

Palavras-Chave: MM5, Meteorologia, Previsio Meteorol dgica
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1 Introducdo

1.1 Motivagao e Contexto

A principal motivacdo deste trabalho foi a importancia dos dados meteoroldgicos em muitas
aplicagdes em ambiente nomeadamente a ligacd a modelos hidroldgicos e as dificuldades que
existem em Portugal no acesso a estes dados.

Os nossos principais objectivos sdo preparar a criacdo de uma base de dados meteorol6gicos de
vérios anos, 30 a 40 anos, a uma escala de 27 km para Portugal Continental e a previsao
meteorol égica em tempo real paratrés dias a umaescalade 9 km.

A base de dados assim criada permitira a obtencéo de resultados fidveis em areas t&o diversas como
a poluicdo atmosférica, o planeamento biofisico, o potencial para energias renovaveis, o risco de
fogos florestais e ateragBes climéticas entre outras.

A previsdo em tempo real cumpriria outros objectivos tais como a previsdo de eventos
meteorol 6gicos relevantes para a agricultura, como as regas e a geada, a previsdo da energia a
produzir em centrais de energia edlica, solar e hidroeléctrica, a previsdo do consumo de
electricidade e a previsdo de situacdes de risco tais como fogos e cheias.

O contexto para a realizacdo desta tese foi a experiéncia existente na seccdo de Ambiente e Energia
em Mecénica dos Fluidos e Termodindmica e a redizacdo de trabalhos finais nas &eas de
escoamentos de ar em areas urbanas (Téania Sousa, 1998), uso de um modelo de qualidade do Ar —
Airmod (Angela Canas, 1999) e Sistematizacio e Visualizacio de dados 4D para Portugal
Continental (Ana Simdes, 2000) orientados pelo Prof. Delgado Domingos.

1.2 Objectivos

Com este trabalho pretendemos atingir o objectivo da previsdo meteoroldgica em tempo rea e
preparar a prossecucao do segundo objectivo que é a criacdo da base de dados meteorol 6gicos. Um
dos objectivos que este trabalho também vai cumprir € a disponibilizacdo de uma ferramenta
pedagdgica importante para os alunos de Engenharia do Ambiente quer nas disciplinas de Fisica da
Atmosfera e Planeamento Biofisico quer nos trabalhos finais de curso. Actualmente esta em curso
um trabalho fina de curso que usou os dados produzidos pelo MM5 no preenchimento de séries
meteoroldgicas e na previsao de rega do qual resultou uma apresentacdo oral (Palma, J e outros,
2002).

O modelo de previsdo meteorol6gica usado € o MM5 desenvolvido em conjunto pela Pensylvania
State University e pelo National Center for Atmospheric Research no fim dos anos 70 e esta
totalmente disponivel na Internet. Este modelo melhorado continuamente desde os anos 70 tem sido
validado com bons resultados em diferentes situagfes (Dudhia, 1993; Cox et all, 1998; Mass et all,
2002, White et al, 1998). Actualmente é usado para previsdo meteoroldgica nomeadamente no
National Center for Atmospheric Research e para investigagdo em muitas universidades como por
exemplo a Universidade de Washington, a Universidade do Utah e a Universidade da Pennsylvania.

O primeiro desafio foi a implementacdo deste modelo. Este modelo corre em sistemas operativos
UNIX ou LINUX e portanto adicionalmente as dificuldades inerentes a implementacdo de um
modelo grande e pouco ‘user-friendly’ tivemos que aprender a trabalhar com um novo sistema
operativo. Esta fase foi facilitada devido a frequéncia de um curso no Nationa Center for



Atmospheric Research, NCAR, sobre a utilizacdo e implementacdo do MM5, onde tive
oportunidade de contactar com utilizadores deste sistema de modelagdo e com as pessoas que 0
desenvolveram. Neste primeiro capitulo apresentamos uma breve descricdo do modelo e os
primeiros resultados que obtivemos de modo a verificar a sua operacionalidade.

Para se poder usar os resultados do MM5 para previsao meteorol égica em tempo real existem varios
requisitos que € preciso preencher: em primeiro lugar € preciso aceder a dados que estgjam
disponiveis diariamente através da Internet, o seu descarregamento pela Internet tem que ser fiavel e
tem que se ter disponivel um computador que permita o calculo em tempo real. A operacionalidade
do modelo foi concretizada e assegurada pelo Professor Delgado Domingos.

O MM5 é um modelo de mesoscala ndo hidrostético com um sistema de coordenadas que segue a
topografia, que resolve as equacdes de Navier-Stokes em trés dimensdes, a equacao termodinamica
e a equacao de conservacdo da dgua. No capitulo dois apresentamos as deducdes que fizemos das
equacOes referidas apresentadas em Dudhia (1993) e referimos as simplificagdes que estéo
subjacentes.

As vérias opgdes de parametrizaces fisicas das nuvens, da precipitacdo, da camada limite e da
radiacdo sdo apresentadas no capitulo trés bem como uma extensa revisdo bibliogréfica das
diferentes parametrizacOes e resultados obtidos em diferentes estudos. Aqui seréo enfatizadas as
razdes da nossa escol ha de determinadas parametrizacGes em detrimento de outras.

No capitulo quatro abordaremos as condicdes fronteira e as condigdes iniciais e a sua importancia
na qualidade dos resultados obtidos. Os dados relativos ao terreno nomeadamente topografia e usos
do solo e os dados meteorol 6gicos. Seréo apresentados os dados meteorol 6gicos usados na previsao
meteorol6gica, dados obtidos do modelo espectral para a aviagdo, AVN, e os dados que serdo
usados na futura construcdo da base de dados, dados cedidos pelo National Center for
Environmental Prediction, NCEP. Os dados meteorol6gicos usados nas condi¢les iniciais seréo
melhorados através da assimilagdo de observacbes de superficie e de radiosondagens
disponibilizadas na NET. Os dados de altimetria e usos do solo serdo melhorados com dados
obtidos do Instituto Geografico Portugués e do Instituto do Ambiente.

No capitulo seguinte sera feita a validacdo do modelo para o intervalo compreendido entre 0s meses
de Junho e Setembro de 2002 através de comparagdes com observagdes de superficie obtidas do
Nationa Weather Service (E.U.A) em Lisboa, Porto e Faro. Neste capitulo serdo também
comparados estes resultados com os resultados obtidos com 0 MM5 aterando a sua configuracéo de
modo a utilizar as parametrizacdes fisicas mais adequadas (resultado do capitulo 3), fazendo a
assimilagdo de observagdes nas condi¢fes iniciais, aterando o terreno e os dominios usados
(resultado do capitulo 4).

1.3 Contribuicé&o Original

A contribuicdo para a montagem experimental do sistema de modelacdo MM5 a funcionar em
tempo real, diariamente, fornecendo previsdes meteoroldgicas para 72 horas disponibilizado na
Internet’ excluindo toda a transicdo da computaco para computacdo paralela que permitiu um

1 www.meteo.ist.utl.pt



consideravel ganho de tempo e a automatizagdo das descargas didrias de dados meteorol dgicos® e
de observagoes.

A deducdo das equactes dindmicas usadas no MM5 (Dudhia, 1993). A deducéo foi feita através do
método das areas (Domingos, J. e domingos, T., 2003) usando como ponto de partida as equacdes
dindmicas apresentadas em Holton (1992). A deducéo das equacdes da termodindmica da atmosfera
usando o formalismo de Tizla-Callen (1985).

O codigo do MM5 néo foi aterado mas foram desenvolvidos varios programas em fortran que
permitem alterar os formatos de input de dados como por exemplo os dados do NCEP/NCAR
Reanalysis em NetCDF, a compilagdo das observagtes cedidas pelo National Weather Service e a
sua transformacd num formato facilmente assimilado nas condi¢bes iniciais peo MM5, a
extraccdo de dados de output para uma dada localizagdo e a sua interpolacdo temporal e espacial
para os locais de observactes e 0 seu tratamento estatistico.

A ateracdo dos dados base de atimetria e de usos do solo para Portugal usando dados cedidos pelo
Ingtituto do Ambiente e pelo Ingtituto Geografico Portugués, 0 que exigiu estabelecer uma
interligacd@o entre o sistema de modelacdo MM5 e o Sistema de Informacdo Geogréfica ArcView e
uma alteracdo pequena no cddigo do programa TERRAIN.

A optimizacdo dos resultados obtidos para Portugal, que nos permitiram optimizar a performance
computacional e a qualidade dos resultados obtidos, em resultado da assimilacdo de dados e da
melhoria do terreno e dos usos do solo, de uma extensa revisdo bibliogréfica dos processos fisicos
disponibilizados no MM5 e da importancia das condigdes iniciais e fronteira

2 trabal ho realizado pelo Professor Delgado Domingos e que actua mente é apoiado por Marco Reis



1.4 Breve Descricdo do MM5

Pré-Processamento

Terreno
TERRAIN | |
l Topografia Usos Solo
y Dados Meteorol 6gicos
REGRID
i AVN NCEP
Observacoes
| LITTLER | ae I
l Superficie Radiosondagem
INTERPF
Processamento Pds-Processamento
>
MM5 — GRADS, Vis5, etc
L INTERPB

Figura 1l — Esquema representativo do MM5 (adaptacéo de Dudhia e outr os, 2000).

O sistema de modelagdo MM5 é um modelo de mesoscala constituido por varios programas de pré-
processamento: 0 TERRAIN, o REGRID, o little-r, o INTERPF e o INTERPB. O processamento
dos dados e obtencdo das previsdes é feito por um programa que tem o mesmo nome, MM5. O pos-
processamento ou sgja a visualizacdo dos resultados obtidos pode ser feita por varios programas,
entre os quais, 0 GRADS, que foi 0 usado.

O programa TERRAIN define todos os dominios terrestres que serdo usados e a relagdo entre eles.
Para cada dominio define a sua extensdo e nimero de pontos da malha. Para 0 dominio maior o
utilizador define a latitude e longitude do ponto central, o nimero de pontos da malha e a distancia
entre pontos consecutivos da malha.

A relacdo entre os varios dominios pode ser unidireccional, em que a informagdo é transmitida do
dominio maior (dominio-mée) para 0 mais pequeno (dominio-filho) sO através das condicbes
fronteira, ou bidireccional, em que adicionalmente os resultados do dominio mais pequeno
substituem os do dominio maior na zona comum. A relagdo bidireciona tem apresentado, como
seria de esperar, resultados melhores, e por isso optdmos sempre por esta opcao.

Este programa processa para todos os dominios a informacéo relativa a topografia do terreno e ao
tipo de usos do solo/vegetagcdo. A informagéo é recebida numa malha regular de latitude/longitude e
interpolada horizontalmente para os dominios escolhidos. Em cada ponto a informag&o de usos do
solo corresponde a uma percentagem para cada tipo de solo. O tipo de solo controla as seguintes
propriedades. albedo, emissividade, disponibilidade de agua, inércia térmica e rugosidade.

A interpolaco pode ser feita segundo o método de Cressman, disponivel para a topografia, ou
segundo 0 método bi-parabdlico disponivel para a topografia e para 0s usos do solo. N&o existem
resultados de comparacGes entre os dois métodos (Dudhia, 2000) e por issO para manter a



consisténcia entre os dois tipos de informacéo optamos pelo método bi-parabdlico. Este método faz
um gjuste bidimensional de duas parabolas e considera que o valor para o ponto desgjado € uma
média pesada dos valores dados pelas duas parabolas. No método de Cressman estipula-se um raio
de influéncia e a importancia dos valores dos pontos dentro dessa area para 0 ponto que se esta a
estimar é inversamente proporcional a distancia. Este método permite controlar a atenuacdo dos
gradientes.

Na definicdo dos dominios especificase a projeccdo desgjada: Lambert-Conformal, Polar
Stereographic ou Mercator. A projeccdo que é habitualmente usada para latitudes médias € a
Lambert-Conformal e por isso foi a escolhida.

A escolha dos dominios tem como preocupacdo o tempo de computacdo que € especiamente
importante para a previsdo meteorolégica em tempo real. O tempo é proporcional ao produto do
nimero de pontos no tempo pelo nimero de pontos no espaco. O passo no tempo devido a
contingéncias resultantes da estabilidade dos métodos numéricos deve ser em segundos o triplo do
passo no espaco em km o que significa que os dominios mais finos sdo por ‘cada ponto muito mais
dispendiosos em tempo de computacdo que os dominios mais grosseiros.

Sendo a relagdo entre os varios dominios bi-direccional o passo espacial tem que diminuir de 1/3
para cada dominio aninhado em relacdo ao seu dominio-mée. Trés malhas aninhadas em two-way
com 0 mesmo numero de pontos tém um custo computacional de 1:3:9 para um dado periodo de
tempo o que significa que a malha mais fina é nove vezes mais pesada que a malha maior.

Em seguida séo apresentados os factores que ndo permitem diminuir tanto o tempo de computagdo
como o desgjado.

- O dominio maior tem que ter um passo espacia grande porque os dados que usamos para
condicdes fronteira e condi¢des iniciais tém uma resolucdo baixa (os dados AVN tém 1° e os
dados do Reanaysis tém 2.5°). Isto condiciona o nimero de dominios necessarios para se
atingir aresolucéo desegjada.

- Os dominios ndo podem ser muito pequenos sendo sdo demasiadamente influenciados pelas
condigBes fronteira. Este factor serd analisado em detalhe de modo a que se possa optimizar o
tempo de simulacéo.

Os dados de altimetria e usos do solo existem nas diferentes resolucdes: 1° (111.0 Km), 30 min
(55.0 Km), 10 min (18.5 Km), 5 min (9.25 Km), 2 min (4Km) € 30 s (0.9 Km).

Inicialmente utilizamos sempre como critério para todos os dominios trabalhar com informacéo que
tivesse uma resolucéo espacia superior e da ordem de grandeza do tamanho da malha desse
dominio. Isto permitiu que a qualidade das simulagdes ndo fosse afectada por uma escolha ma da
resolucdo da informag&o (Dudhia, 2000) e simultaneamente minimiza o tamanho dos ficheiros de
output criados. A informagdo sobre atimetria e sobre os usos do solo foi (capitulo 4) alterada para
Portugal.

A interaccdo sO num sentido tem a grande vantagem de permitir um desfasamento no tempo entre
as duas ssimulacBes o que permitira fazer a base de dados de 40 anos para Portugal com uma
resolucdo espacial (27 Km ou 9 Km) que depois caso a caso podera entdo servir como base para
estudos mais localizados.

Depois de cada um dos dominios ter a informac&o do terreno processada existe um gjustamento da



informacéo nas fronteiras de modo a que ndo haga inconsisténcias. os valores das trés linhas e
colunas exteriores do dominio aninhado sdo substituidos por valores do dominio mée e os valores
das linhas e colunas quatro a seis sdo substituidas por valores que se situam entre os da malha-mae
e da malha aninhada de modo a permitir uma transi¢éo suave entre as duas.

O REGRID interpola horizontalmente dados meteoroldgicos em nivels de pressdo ou a superficie
para a maha dos diferentes dominios. Este interpolagdo horizontal é feita com o método bi-
parabdlico. Se acrescentarem nivels de pressdo aos dados originais a interpolacdo vertical é feita
entre niveis de pressao adjacentes e € linear com a pressdo para o vento, a humidade relativa e linear
com o logaritmo da pressdo para a temperatura.

O REGRID é consgtituido por dois subprogramas. O pregrid que pde a informacdo meteorol égica de
vérios formatos diferentes GRIB (Gridded Binary Data) num dado formato standard e o reggridder
que faz a interpolacdo para as mahas de todos os dominios definidos no TERRAIN a todos os
nivels de presséo.

Os dados meteorol 6gicos que usamos foram cedidos pelo modelo global de aviacdo, AVN, e pelo
projecto de reandlise do NCEP. Os primeiros conseguiram ser lidos pelo pregrid mas os dados do
NCEP vinham no formato NetCDF e tivemos que fazer 0 nosso programa pregrid que conseguisse
por estes dados no formato do regridder.

O regridder tem que receber obrigatoriamente os seguintes campos em niveis de pressdo:
temperatura, componentes horizontais da velocidade, humidade relativa e atura geopotencial. A
superficie tem que receber a temperatura e a pressao ao nivel médio do mar.

OLITTLE-R € o programa que permite que os dados iniciais sgjam melhorados com observactes
de presséo ao nivel do mar, de velocidade e direccdo do vento, de temperatura e temperatura de
orvalho. A coordenada vertical que referencia estas observagdes pode ser a pressdo ou a dtitude. A
qualidade das observacOes € controlada para o instante a que a observacdo se refere analisando a
relacdo entre as observacdes e 0s pontos da malha mais proximos.

A dteracdo dos valores referentes aos pontos da malha pode ser feita de acordo com dois métodos:
0 esguema de Cressman e o esquema Multiquadratico. No esguema de Cressman a observacéo tem
um certo raio de influéncia que varia conforme a velocidade do vento: circular com vento calmo
(inferior a 5 m/s), eiptico com vento forte e eliptico curvado em zonas de curvatura. Este
procedimento pode ser repetido varias vezes usando como campo de partida o obtido pela Ultima
analise Cressman. No esgquema Multiquadratico cada ponto da malha é influenciado por todas as
observacOes sendo esta influéncia inversamente proporciona a distancia.

O INTERPF cria os ficheiros de condi¢Oes iniciais e condic¢des fronteira que o MMS5 vai utilizar
partindo dos dados do REGRID ou do LITTLE-R. Este programa calcula as varias superficies
sigma, s, em funcdo da atura, z e faz a interpolacéo vertica dos dados de superficies isobaricas
adjacentes para superficies a sigma constante (equagdes (29) e (30)). A interpolacdo vertical é linear
com a pressao hidrostatica para todas as variaveis excepto com a temperatura que € linear com 0
logaritmo da pressdo. Calcula também as variaveis adicionais que sdo precisas para 0 modelo ndo
hidrostatico nomeadamente a velocidade vertical e a perturbacéo da pressdo. A velocidade vertical é
obtida integrando a divergéncia da velocidade horizontal.

Este programa faz uma andlise de diagnostico aos dados de velocidade horizontal e remove a
divergéncia horizontal média (explicacéo em 2.2).



O MM5 é o programa que faz a previsdo numérica do tempo resolvendo as equacOes de Navier-
Stokes em trés dimensdes, a equacdo termodindmica e a equacdo de conservacdo da agua no
sistema de coordenadas sigma. A parametrizacdo dos processos fisicos, nuvens, precipitacéo,
camada limite e radiacdo séo definidas neste programa.

1.5 Computacao —tempo real

Este foi um dos primeiros factores que analisdmos porque era determinante para o
sucesso/insucesso de alguns dos objectivos a que nos propusemos. Para podermos fazer uma breve
andlise a capacidade computaciona disponivel cridmos um caso teste descrito em seguida e
avaliamos o tempo computacional despendido (Domingos, J., Sousa, T., 2001).

Caso de estudo - 3 malhas com 23 niveis verticais

Ndmero de pontos 48X58 40X40 25X25
Tamanho da malha 30 10 3.333

Passo no tempo 90 30 10
Aninhamento Two - way two-way
Resolucéo do terreno 10 min (~19km) 5 min (~4km) 30sec (~0.9km)
Parametrizag&o de cumulus Grell Grell Grell
Camada Limite MRF MRF MRF
Humidade Explicita Gelo Simples Gelo simples Gelo Simples
Radiagao Nuvens Nuvens Nuvens
Temperatura no solo 5 camadas 5 camadas 5 camadas

Tabela 1 — Definicdo do Caso de Estudo

Tempo (minutos)

Lisboa (3 malhas)

Pentium IV - 1.4 GHZ, 1000 MB 350 minutos
Pentium III - 1 GHZ, 500 MB 451 minutos
Dual Pentium Il -800 MZ, 500 MB 1082 minutos

Tabela 2 — Performance em varios computador es



2 Equacgoes

2.1 Equacdes Dinamicas

2.1.1 Referencial ndo inercial e coordenadas cartesianas

Para representar um vector num referencial ndo inercial, S, que é o caso da Terra em rotagdo tem
que se considerar o transporte do vector devido a velocidade de rotacdo da Terra, W,

sd( Jo _ed( o o,
corf-gan WO

D

Aplicando esta equacdo ao vector de posicdo, r, com 0 ponto de aplicagdo no centro da Terra,
obtemos a relacdo entre o vector velocidade no referencia inercial, Va, que passaremos a designar
por velocidade absoluta e o vector velocidade no referencia néo inercid, V,

edra _edra o -
gdtt, &dt . ’

el

(©)

em que o segundo termo do lado direito desta equacdo € a velocidade de transporte ou sgja a
velocidade de um fluido imével no globo.

Aplicando a equacéo (1) ao vector velocidade absoluta, V5, obtemos a relacéo entre as acel eracbes
absoluta, a,, e aceleracdo no referencia ndo inercia, a,

gd(V+d\t7V' r)g :gd(\7;:7\f r)g oW W e,
e Us € Us

4

a, =a+2W V+Ww (W r).

a

©)

A componente de r que é perpendicular ao vector velocidade angular, W, é designada por raio de
giracdo, R, tem 0 seu ponto de aplicacdo no eixo de rotacdo, e representa a menor distancia entre um
ponto e o eixo de rotacdo da Terra. Com o raio de giragao a equacao (5) pode ser reescrita,



i =d+2W V- 2W’R.

a

(6)

A Le de Conservagdo da Quantidade de Movimento enuncia que a taxa de variagdo do momento
num referencia inercial, a,, € igual a soma das forcas que actuam no fluido. As forcas que actuam
na atmosfera sdo a gravidade, sendo g* a forca gravitica por unidade de massa no nivel médio do
mar, o gradiente de pressdo, sendo, r, a densidade do ar himido. e F;, a for¢a de atrito por unidade

de massa.

)

Considera-se a gravidade num dado ponto da atmosfera como sendo a gravidade ao nivel médio do
mar porque a diferenca real € negligenciavel (Holton, 1992): a distancia ao nivel médio do mar é
sempre muito inferior ao raio daterra.

Combinando as equacdes anteriores obtemos a seguinte expressao para a aceleracdo de fluidos num
referencial ndo inercial:

1
r

a=- =Np+g*+F, - 2W V +2W'R

©)

O pentltimo termo do lado direito desta equacéo € a aceleracdo de Coriolis, este termo é nulo se o
fluido estiver imével em relacdo ao globo e é perpendicular a direc¢do do vento, alterando a sua
direccdo no sentido horério no hemisfério Norte, e no sentido anti-horério no hemisfério Sul; o
altimo termo é a aceleracdo centrifuga que € um vector com a direc¢éo do raio de giracdo e resulta
do movimento de rotacéo da Terra.

O vector peso aparente de um corpo resulta da combinacdo da gravidade g* e da forca centrifuga,
ter uma magnitude inferior a g* e em cada ponto tem direccdo perpendicular a superficie da Terra,

9)

A Terra adquiriu uma forma elipsdide de modo a que a forga gravitica (direccionada para o centro
da Terra) tenha uma componente paralela a superficie da Terra com a mesma intensidade da
componente horizontal da forga centrifuga e com direccéo oposta (Stull, 2000). Portanto de acordo
com o mesmo autor a forca de Coriolis pode ser interpretada como a diferenca entre a forca
centrifuga e a forca gravitacional.

Designamos este novo termo, o gradiente do potencial da Terra em rotagao, f geo, pPOr geopotencial.



2.1.2 Referencial ndo inercial e coordenadas ndo cartesianas

A equagdo anterior vai ser decomposta nos 3 exos, i, j, k, de um referencial solidario com a
superficie da Terra, em que i esta direccionada para Este, j para Norte e k perpendicular a superficie
da terra e no sentido oposto ao raio da Terra. Este € um referencial ndo cartesiano porque a direccéo
dos eixos varia com a posi¢cao na Terra

2.1.2.1 Decomposicdo da aceleracdo

dvV _du- dv. dw- di q, dk
|+—J+—k+ u—+v

t ot ot 0 ot iy

As taxas de variacdo das direccdes dos eixos tém que ser decompostas emi, j, k. O vector i € funcdo
da coordenada x, o vector j é funcdo das coordenadas x ey, e o vector k é funcdo das coordenadas x

ey:
W, %, T, "_ T

—_—+ — +V—+W— = U—,

dt Tt ix 9y Tz 9x

(12)

.y, u_ 9,9

—_— = +y—+v—t L L

dt Mt Ix Ty 9z Ix Ty

(13)

ok _fk, Tk, K, 1K _ 1K 9K

— =—+U—+V—+W

d it Ix Ty  fz  Ix Ty
(14)

A variacao das coordenadas pode ser escrita em funcéo da latitude, f , longitude, | , (Holton, 1992).

a_ gt 1ge

dt e a a g

(15)

d_gnfg, @19
dd é& a g é ag
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(16)

d_IZ: ad9+v&19]
&  dag fag

(17)

A aceleracdo pode entdo ser reescrita em funcdo das suas componentes segundo 0s eixos i, j, k
(Holton, 1992),

. aslu vutanf wug- amv ultanf wo. amw U
=C— - +— 34 + + + +

édt a ag gd a agy gdt a ag

(18)

2.1.2.2 Decomposicao das forcas

2.1.2.2.1 Forcade Coriolis
A forcade Coriolis pode ser escrita em funcdo das componentesi, j, k,
- 2W'V =- Zl(Wcosf 7+ Weenf I_{)' (uT +Vj + \MZ)J =

=- 2[(\/\NVcosf - W\genf )i + (ueenf ) + (- uwcosf )k]
(19)

e smplificada com aintroducéo da seguinte notacao,

€ = 2Wcosf f = 2Wsenf

- 2W V= (- we+Vf) - uf ] +uek’

(20)

2.1.2.2.2 Forca do Gradiente de Pressdo
A forca devido ao gradiente de pressdo actua perpendicularmente as isbbaras e € proporciona ao
gradiente de pressdo,

- 1
_J - —
Ty r

S 1Rp-- K.

1%, 17
r r qx r

~ |5

(21)

E a Unica forca que ndo desaparece para velocidades nulas.

2.1.2.2.3 Forca de Atrito

11



A forca de atrito resulta da interaccéo entre 0 ar e 0 solo e portanto s € sentida na camada limite.
Esta forca € proporcional a velocidade do vento e tem direccéo contréria a velocidade do vento:

J+F_K.

E =R i +F

ay

(2)

2.1.2.2.4 Forca do Geopotencial

O geopotencia é perpendicular a superficie em cada ponto tendo por isso s componente segundo o
eixok:

-Nf oo =" T geo -
Mz
(23)

2.1.2.3 Aceleracdo nos eixosi, j ek

%:M _w- We+vf-£@+ Fax
at a a r fx
2
dv_ utanf wv _u_lmﬂzay
dt a a r Iy
2 2
d_VV:U tv + ye- £m+|:az-ﬂfﬂ
dt a r Yz 1z
(24)

2.1.3 Modelo ndo hidrostatico

A hipétese hidrostética considera que as aceleracles verticais na atmosfera sGo nulas e por isso a
diferenca de pressdo entre dois pontos a altitudes diferentes é igual ao peso da coluna de ar entre
€SSes pontos:

—=-raq.
dz g

(25)

O uso de um modelo ndo hidrostético é importante quando as aceleraces verticais sdo importantes
0 que acontece quando a escala horizontal se aproxima da profundidade dos obstaculos em analise.
A Ultima versdo do MM5 é ndo hidrostatica permitindo a sua aplicacéo ao estudo de efeitos locais,
nomeadamente, brisas terra/mar e brisas de encosta.

No MMS5 (Dudhia, 1993) define-se um estado de referéncia para a pressdo, Po, e temperatura, To, €
perturbacOes aesse estado, P e T, que sdo as variaveis que sao prognosticadas:
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p(xy,zt)= py(2)+ P (X y.2:)
T(xy,2t)=T,(2)+T'(x,y,21)

r(xy.zt)=ry(2+r'(xy.zt)

(26)
Asvariaveis de referéncia sdo funcéo so da altura z
A temperatura de referéncia, To, € dada por,

&P, 0
T, =Ty, + Alng—2-3,
v @

(27)

em que Tgv €é a temperatura de referéncia no nivel médio do mar e que nas latitudes médias se
considera como sendo 280K no inverno e 290K no verdo, Pg v € a pressdo no nivel médio do mar
que se toma como sendo 10° Pae A, que é 50K, é a diferenca de temperatura entre Pgyv e Pgyv €.
Esta equacdo assume um gradiente de temperatura de aproximadamente 5-6°C/km que é o gradiente
que corresponde a uma atmosfera standard (seca e em estado estacionario).

A pressdo de referéncia, Py, para um dado ponto a aturaz € a pressdo que existiria nesse ponto se a
atmosfera estivesse em equilibrio hidrostético. A magnitude de perturbacdo da pressdo, P, € uma
medida das acel eracOes verticais da aimosfera.

Conjugando a equacdo de equilibrio hidrostatico com a equacdo gque exprime as relacdes entre 0s
parametros intensivos, P, T eV, equacdo (52), obtém-se:

dP Pg _
—=-——=-rgq.
dz RT

(28)

Integrando esta equacdo entre um dado ponto a altura z e o nivel médio do mar (zs.v € zero)
obtemos z como uma fungdo univoca de Po:

13



(29)

2.1.3.1 Nova coordenada vertical

A coordenada vertical usada no MM5 é a pressdo relativa, s, dada por:

pO- pt o pO- pt p
Ps - By p*

S =

Po=Sp*+p P p=sp*+p +p=p,+p

(30)

em que avaridvel pr, pressdo no topo da atmosfera no estado de referéncia € constante e a variavel
ps, a pressao de superficie no estado de referéncia, é funcéo da posicédo e independente do tempo. Os
niveis de s congtante sdo fixos no espaco e no tempo e apresentam valores entre 0, no topo da
amosfera, e 1 no solo; seguem aproximadamente o terreno junto ao solo e aproximam-se das
superficies isobaricas a medida que se ascende na atmosfera (Dudhia et all, 1995).

A mudanca de coordenada vertical sera feita pelo método das areas. O método das areas foi e é
actuamente usado em termodindmica para o caculo de derivadas parciais (Domingos, J., e
Domingos, T., 2003) e € apresentado no ANEXO |I.

2.1.3.2 Mudanca de coordenada vertical

Aplicando arelagdo expressa na equacgao (170) para a derivada parcial da presséo em relagéo ax,

o _Spo s Tpo fp*o

g, T™a, P*Ts g, g,

(31)

e para a mudanca de coordenadas para a derivada parcia de p* em relagdo a X, obtemos:

® A equacdo apresentada em (Dudhia et al, 2000) considera que o Gltimo termo do 2° membro esta
multiplicado por 1/2.
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p* fis

mj :Ej _s_ﬂ_p) ‘Hp*j 1
ﬂX Y.z ﬂX Sy p* ﬂS Y, X ﬂX S,y l+ S ﬂp*j -
Y, X

(32)

Considerando a definicéo de pressdo no modelo ndo hidrostético (equacdo (30)), podemos escrever

a equacdo anterior do seguinte modo:

| T LT s Te| oY L g
ﬂXy,z ﬂXs,y ﬂxsvy p* ﬂS Y. X ﬂX |s,y 1+S_M
p* Ts |,
W _o| s % | .o 1
ﬂX yz ﬂxs,y p* ﬂX s .y ﬂs Y. X S M
p* TIs |,
(33)

Para obtermos as mesmas equagdes que em (Dudhia, 1993),

IR
T[X Y.z ﬂx y.s p* ﬂx y.S T[S y,X,
(34)

partindo da equacdo (33) temos que provar que:

2 D - I B
T Tolfy,s B

p* Ts |, ,
(35)

Primeiro vamos calcular a seguinte derivada parcial (a partir da equacéo (30)),

**
s

=1

- P
s s

S

y.X y.X
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(36)

e substituir na equacdo (35) de modo a obtermos,

& Tps ©

¢ prp* s 8, *_Tpo .
; o6+ T8 g,
g Ts 2,5

(37)

Em seguida aplicamos o método das &reas para 0 quociente da equagdo anterior e obtemos:

O
prepr A0 TP

0
pa< s g,
(39)

Considerando agora que a pressao € igual a soma da pressao de referéncia, Py, com a perturbacdo da
pressdo, P', obtemos,

O

8 ﬂpoﬂxyé fis gxy

(39)
ou sgja podemos provar a igualdade (equacdo (34)) apresentada em Dudhia (1993).

Tog, s a,
*ﬂ_sg =1
P g,
p*i =1.
p*

(40)
Aplicando arelagdo expressa na equacao (171), as equacoes das vel ocidades obtemos:

%_E+%Nu
dt qt
ﬂzﬂﬁ?ﬂﬂv,
a9t
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(41)

Combinando as equactes (24), (34) e (41), podemos entdo escrever as equacdes de prognostico para
a velocidade apresentadas em (Dudhia, 1993),

U * ]
E+\7.Nu:wtamc - we+ vt l[ﬂﬁ{ S—*m{ e J+ F.+ D,
qit a a rlMxl,e P* Wi, T 1,x 5 Apesena
J+ F,+ D,

»0 integracdoparaa
——

escalaresluvel
2 ' * '
s Tt I (S
qt a a r ﬂy XS p* 1Ty X,S fis Y. X j’; Aparece can a

»0 integragdoparaa
escalarepluvel

(42)
emquer édadapelaequacdo (61).

A andlise de escala (Holton,1992 e Pielke, 2002) permite-nos estimar as magnitudes relativas dos
diferentes termos das equagdes considerando valores representativos para as constantes e para as
variaveis dependentes. A comparacdo dos diferentes termos permite-nos desprezar os termos que
tenham magnitudes relativas muito inferiores aos outros ou entdo aplicar um filtro duma certa
magnitude.

Pielke (2002) fez uma andlise de escala as equacdes horizontais do movimento e concluiu que os
termos we, vf e uf sdo proporcionais a escala horizontal do sistema, e por isso quanto maior a escala
maior estes termos. No entanto we também é funcdo da raz&o entre as escalas verticais e horizontais
do sistema que é aproximadamente 0.1 e por isso este termo € aproximadamente 10% dos outros
dois termos associados a forca de Coriolis. Pielke (2002) concluiu também que as forgas de atrito
podem ser desprezadas porque sO sd0 importantes para alturas da ordem de centimetros. Isto
acontece porque a viscosidade do ar é muito baixa e portanto as ateragcbes de momento devido as
forcas de atrito sO séo da mesma ordem de grandeza das ateragdes de momento resultantes da
adveccdo para velocidades muito baixas. De acordo com Pielke (2002) e Holton (1992) um filtro de
10°m.s? nas latitudes médias & escala sindptica permite-nos desprezar os termos assinalados na

equacdo (42).

As equacdes diferenciais do modelo apresentadas anteriormente sdo validas quando 0s passos no
tempo e no espaco tendem para zero ou sdo suficientemente pequenos para que os diferenciais
sgjam constantes nesses passos. Para a atmosfera este critério restringe os intervalos no tempo a
aproximadamente um segundo e os interval 0s no espaco a centimetros (Pielke, 1984).

Para podermos usar as equacdes apresentadas com escalas espaciais e temporais compativeis com
as disponibilidades computacionais temos que integrar estas equagdes para as escalas desgadas.
Neste processo aparecem termos, D, e Dy, funcdo das flutuagbes da velocidade, e que
correspondem a fluxos de velocidade turbulentos. Estes termos tém que ser parametrizados em
funcdo das varidvels conhecidas para se poder fechar o sistema de equacOes.
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2.1.3.3 Relacdo entre coordenada vertical e velocidade vertical

A variacdo de sigma € dada por,

ds %5 L% s —ul s I8 L, I8

d  qt ™% Ty 1z
0

(43)

combinada com as equagoes (155) e (169):

ds _ s T*6 s "0  o@.gd

d P* e, P*WWa, &P s
(44)

que é equivalente a

ds S 7 « o0
E = — FVH Vp —Wﬁ
(45)

2.2 Equacao da Continuidade

A conservacdo de massa de ar obriga a que a variagdo da quantidade do nimero de moles por
unidade de volume, r, sgjaigua ao fluxo liquido do nimero de moles por unidade de volume que

segundo o teorema da divergéncia éigual aN.(r U). Esta igualdade esté expressa na equagso,
1'T|1_rt +K (7 U) =0,

(46)

que em conjunto com a relagdo entre as derivadas euleriana e lagrangeana e com a seguinte
propriedade de operador N,
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em que Vv € o volume especifico definido como sendo o inverso da densidade.

A divergéncia da velocidade pode ser escrita na hova coordenada vertical utilizando as expressoes
(170) e (155),

o=t ful s Y LW W] s Y| rogTw]
Mk, Tslyp* &y, WL, Tslyp* Tyl p* 9|,
fu -
(49)

apresentada em (Dudhia, 1993).

Andisando a equacéo (48) verifica-se que a divergéncia da velocidade é proporcional a variagdo de
densidade. Para uma dada camada da atmosfera a variacéo da densidade € praticamente nula o que
significa que a divergéncia da velocidade, soma da divergéncia horizontal com a divergéncia
vertica, também é nula.

2.3 Equacao Termodinamica

A equacdo de prognéstico para a termodindmica atmosférica sera deduzida de acordo com o
formalismo de Callen (Callen, 1985) aplicado & atmosfera®.

2.3.1 Gas Perfeito: Equacao fundamental

A equacdo fundamental da termodinamica relaciona a entropia, S, com 0s parametros extensivos
volume, V, e energiainterna, U.

O ar comporta-se aproximadamente como uma mistura de gases ideais que pode ser descrita pela
seguinte equacao fundamental (Callen, 1985),

]

6 N,
S=3 stjo+§é NjcjiRlni+NRlni- RA N, In—-=
_ j _

] 4] U0 VO j
2 9 N.
S, + 8 N, ¢, 5RIN 2+ NRIN-Y- R§ N, In—.
j g Yo Vo ol N

(50)

emque & inclui o primeiro e o Ultimo termo que € uma constante porque se considera a
Ccomposi¢ao do ar constante.

As derivadas parciais da equacdo fundamental explicitam as relagbes entre 0s parametros
intensivos, pressdo, P, temperatura, T e potencial electroquimico, m(Callen, 1985).

* Este foi o formalismo usado na cadeira de fisica e quimica da atmosfera leccionada ao curso de
Engenharia do Ambiente.
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(33)

Algumas das segundas derivadas parciais descrevem importantes propriedades do ar nomeadamente
a capacidade molar a presséo constante, c,, a capacidade molar a volume constante, c,, a
compressibilidade isotérmica, k;, a compressibilidade adiabética, k s € o coeficiente de expansdo
térmica, a (Callen, 1985).

T SO o Ni ) NJ
c o & =R —C. = —C.
CNETs QN AN
(54)
T ASo o) j j
0 _ &&= R3¢ +R=39 —Lc. =c +R
P NETT 8]. J 6} s
(55)
kTO_léﬁ-l_Vg :1
VélPg P
(56)
kso_lgﬂg :&P
VelPg ¢,
(57)
o ldVo _ 1
Véellg, T
(58)

A razéo entre a capacidade molar a pressdo constante, ¢, € a capacidade molar a volume constante,
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Cv, € designada por g:

g=-"

(59)

Com os coeficientes introduzidos a equagéo fundamental pode ser simplificada:

S=§, + chlnui+ NRInl.

0 VO

(60)

2.3.2 Temperatura Virtual

A equacdo (52) permite-nos definir uma outra variavel que é atemperaturavirtua, Ty,

P Npg Po M g Py R P, R 4
TV T W, T Mgy Ty LW

q€

e+w

R ItT 1= R 1+ R

Py X __eog_—€pp=r—~_€10r S qoRrT,
T M, 1+w 1+w M, 1+w M,
(61)

gue é a temperatura que uma massa de ar seco teria que ter para ter a mesma densidade que o ar
humido a temperatura T. Nesta equacdo aparece e que € a razéo entre a massa molar do vapor de
agua, M,, e amassa molar do ar seco, My e w que € a razdo de mistura do vapor de adgua definida na

equagao (85).

2.3.3 Equacdao da energia

A equacdo fundamental da termoestética (JJDD, 1996) diz-nos que a transferéncia total de energia
interna sob a forma de calor, dQr, €igual ao produto da temperatura pela variacéo da entropia,

dQ, =TdsU
dg, =Tds® dq
(62)

em que dq representa a transferéncia energia interna sob a forma de calor devido a radiacéo e as
mudancas de fase.

2.3.4 Equacao de Poisson
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A egquacdo de Poisson descreve a relacéo entre pressao, P, e volume, V, para uma massa de ar que
descreve um processo reversivel e adiabdtico. Num processo reversivel o fluxo de calor é
proporciona avariagdo de entropia. Se o fluxo de calor é nulo a entropia mantém-se constante.

Portanto o que pretendemos saber é a variagdo de pressdo com 0 volume num processo a entropia
constante; utilizando as definicdes para os coeficientes termodinamicos dadas atrés obtemos a

equacéo,

ap =P 0 dv_-idv_-c—vlpdv

etV ay,.. K.V o
(63)
gue pode ser integrada,
PVY = PVg
(64)

e escrita em funcéo da temperatura e da presséo:

9 9

PT*¢ =P}
(65)

2.3.5 Temperatura Potencial

A temperatura potencial, g, € a temperatura que uma massa de ar teria se fosse levada por um
processo isentropico até aos 1000mbar.

1-9

_( Py T

o = (1000) 0
(66)

A temperatura potencia € conservada num processo isentrépico.

2.3.6 Temperatura Potencial e Entropia

Num processo adiabatico e reversivel atemperatura potencial e a entropia mantém-se constantes. A
relacdo entre estas duas varidveis pode ser explicitada escrevendo a equagcdo fundamental em
fungdo datemperatura e da presséo,

R
TP cr 09
S=S, +Nc, Inl+NRIn— S, + Nc, In—c;—gc =S, +Nc, |nl§£
T TP 1%}

(67)
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Utilizando a definicdo de temperatura potencial e considerando como estado de referéncia para a
entropia, S, 0s 1000mbar de pressdo obtemos:
Y

B i)— —
—=S-§=C In=—=.
N P To

(68)

2.3.7 Equacéo de prognostico da termodinamica atmosférica

A equacdo fundamental escrita em fungdo da temperatura e da presséo,

S=5 - NRInFP+ Nc,, Inl,

0 TO
(69)
é derivada em relacdo ao tempo e dividida por N de modo a obter-se o seguinte resultado:

ds RdP C,dT _dT _ T ds £ RT dP
= +—2—bp = +

dt Pd Td d c,dt c,Pdt’

(70)

Aplicando a definicdo de calor num processo reversivel deduz-se o seguinte resultado:

& c d cPd c d c ot

(71)

No MM5 a pressio € dada pela soma de dois termos, a pressao de referéncia, Py, que é constante
para uma dada altura, z, e a perturbacgéo da pressdo, P’, pelo que:
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(72)

Substituindo a derivada lagrangeana pela eul eriana obtemos a equagéo,

= 1d T,
mw_. V. T+—(ﬂ—p+v Np'- r ngj+——q+ )
Tt it c, d g, °

H,_/
Aparececam a
Pl v o
(73)

que € a equacdo apresentada em (Dudhia, 1993). A densidade r € dada pela equacéo (61). Esta
equacdo calcula a variacdo da temperatura num ponto como sendo o resultado das seguintes
contribuigdes: adveccdo de ar com uma temperatura diferente, variagdo da presséo, fluxos de calor
radiativo e latente e um termo associado a fluxos de calor turbulentos, Dg, € que corresponde a
contribuicdo das escalas inferiores a escala considerada. O fluxo de calor turbulento é proporcional
arazdo entre a temperatura e a temperatura potencial no estado de referéncia que, de acordo com a
equacdo (66), aumenta com a pressdo do estado de referéncia. Isto significa que quanto mais perto
da superficie maior o fluxo turbulento de calor.

24 Equacao datendéncia da presséo

Com as relagOes apresentadas a equacdo fundamental pode ser escrita como uma fungéo da pressdo
e do volume:

S=§5,+ chln£+ Nc, inL.
I:)O VO

(74)
Derivando em relagdo ao tempo e dividindo por N,

ds CVdP C, dvde_Pds Pg dv

d Pd vd d ¢ d v d
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e usando a equacéo (52) obtemos:

dP _RT ds Pgdv_RTds Pgdv

dt v dt v dt ve, dt v dt

(76)

Usando a definicdo do fluxo de calor podemos escrever a equagao anterior do seguinte modo:
U

dt vg dt v dt vc, dt

d°P _RT ds Pgdv_ R dg, Pg
v

2|2

d_P_iaajq oD 0 Pgdv
gdt o g V dt.
(77)

A equacdo de prognostico para a termodindmica atmosférica € obtida conjugando a equagdo
anterior com a equacao da continuidade, equacao (48),

@° _RT ds Pgav :iﬂiq T D - PgRNU.
d wvgdt v d vggd P"q, z

(78)

Utilizando as expressdes (72), (52) e (59) podemos escrever esta equagao funcdo de P’

i r ogw+v.NP'= +38&ﬂ cpqu;- PgNU U
dt VG do a

' 0.
bl r ,aw+ PgRU —-vNP+£aaB+c ,—D,zU
dt Ve, "y g
TP Pg &1 dq 0

—- r,gw+PgRU =-vRP+—= ;
PR T &c, dt qo 5

»0

(79)

gue é a equacdo apresentada em (Dudhia, 1993). No MM5 os dois Ultimos termos da equacdo (79),
gue representam a variagdo de pressdo devido aos fluxos de calor radiativo, latente e turbulento, séo
desprezados porque Klempt and Wilhelmson (1978) provaram que a sua contribuicdo para a
variacdo de P é muito pequena. Resumindo a variagdo da tendéncia da pressdo num dado ponto
resulta da advecgdo de ar com uma presséo diferente e da expansdo ou compressdo de ar que resulta
duma divergéncia da velocidade n&o nula.
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2.5 Equacao do Movimento Vertical

Utilizando as equactes (24), (41), (158), (155), (26), (61) e (9) a equagdo do movimento vertical
apresentada em (Dudhia, 1993) € obtida.

2
ﬂ_W+V_Nqu +V2+ue_ 1& ﬂ_s " ﬂfgeo
qit a r s |, Mzl,, fz
2 \

W g =SV e To0 [ TP +p* |+F,,- AL

it a rp*{fsl., iz

W . u? +v? r ' T' 1 '

ﬂ—+\7.Nw: +ue+ Og* fi i LY g- LR £9+£9+Faz-9+ D,

ﬂt a r p ﬂs |x,y pTvO g CP p p :'(T Aparec;gma

»0 — int(gra;éoparaa

Este termo aparece escalaresoluvel
em Dudhia (1993)
mas nadeducéo é 1

(80)

Os termos desprezados que correspondem a contribuicdo da rotagdo da terra para a aceleracéo
vertical s80 muito pequenos relativamente aos outros termos (Pielke, 2002).
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3 Parametrizacfes Fisicas

Com a integracéo das egquacles para a escala resollvel aparecem novos termos nas equactes que
estdo associados aos fluxos turbulentos de momento, calor e humidade. Para que o sistema de
equacdes sgja resolivel os novos termos tém que ser expressos em funcdo das varidvels
dependentes 0 que é feito parametrizando esses termos através de resultados experimentais e/ou
conceitos simplificados. S&o também parametrizados os termos associados as mudancas de fase da
agua e as transferéncias de energia sob aforma de calor latente e radiativo.

No MM5 os processos parametrizados sdo: a formac&o e microfisica das nuvens, a camada limite, a
radiacdo e os processos de superficie. A interaccdo entre estas parametrizagdes € apresentada na
figura seguinte. A parametrizagdo da camada limite permite o célculo dos fluxos de calor sensivel e
calor latente que depois sdo usados pela parametrizacdo de superficie para o cdlculo da temperatura
a superficie. O modelo de camada limite permite adicionalmente parametrizar os efeitos da difusdo
turbulenta de calor, quantidade de movimento e vapor de &gua que irdo determinar os perfis
verticais de temperatura, vento e humidade na camada limite.

Dissipagédo
Nuvens
Microfisica Cumulus
Efeito Fraccéo
Nuvens Nuvens
Camada Limite
Radiacio Fluxos Cdor
Latente e Sensivel
Fluxos
Albedo Radiativos
superficie
Superficie Humidade

Figura 2 — Interaccéo entre as parametrizacdes no MM 5 (Dudhia et all, 1993)

A parametrizagdo das nuvens permite determinar se um dado ponto da malha pertence ou ndo a uma
nuvem, se pertencer, ou sgja se a humidade relativa for de 100%, a parametrizacdo da microfisica
das nuvens € activada, sendo € desactivada (I). A estrutura microfisica das nuvens influencia
fortemente o balanco radiativo da nuvem: areflexdo da radiacdo solar incidente no topo da nuvem é
funcdo da concentragdo e tamanho das gotas de &gua e da concentragdo, tamanho e forma dos
cristais de gelo.

3.1 Nuvens e Microfisica

A parametrizacdo das nuvens e da microfisica tem como objectivo calcular os fluxos de calor
latente necessarios as equactes dinamicas e dar como resultado a precipitaco e a percentagem de
nuvens. De acordo com Cotton e Anthes (1989), a magnitude dos fluxos de energia associados as
transformagdes de fase da égua e os fluxos de ar ascendentes e descendentes associados a
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conveccao nas nuvens, podem ter um efeito, muito importante, na dindmica e na energia dos
sistemas de larga escala para escalas de tempo da ordem de horas a dias. As nuvens mais finas
desempenham um papel importante no balanco radiativo para escalas de tempo maiores.

3.1.1 Conceitos Basicos

O vapor de &gua pode ser quantificado através das variaveis dimensionais, pressdo de vapor e
humidade absoluta e através das medidas adimensionais, humidade especifica e razéo de mistura.

A pressao de vapor é definida partindo da equacéo (52) e escrevendo a pressdo total da mistura
como sendo a soma das pressdes que cada um dos componentes teria se ocupasse sozinho o volume
total designadas por pressdes parciais,

RT , o
= P,
v Ell i

representando a pressdo parcial do vapor de agua como e e a pressdo parcial do ar seco como Py
temos:

P=3 P=P +e

(82)

Esta primeira medida para o vapor de &gua, a pressdo de vapor, e, permite-nos definir a massa de
agua por unidade de volume, habitualmente designada por humidade absoluta, r ,

(83)

por semel hanca também podemos escrever para o ar Seco,
P, =r RT.

(84)

Estas medidas ndo sdo constantes para uma massa de ar que altere o seu estado termodinamico. Mas
sendo existir condensacdo a massa total de ar seco e de vapor de agua mantém-se constantes e
portanto também a humidade especifica, g, e arazdo de mistura, w se mantém constantes.
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w=T oM, e ;
my P, M, P-e

(85)

O vapor de agua presente na atmosfera sO estd em equilibrio com a &gua liquida numa camada
muito fina junto a agua liquida e nas nuvens. Quando existe em equilibrio designamos a presséo de
vapor como pressdo de vapor de saturacdo, e, € a razdo de mistura como razéo de mistura de
saturacao, Ws.

A humidaderelativa, r, € umamedidada‘distancia ao equilibrio e € definida como:

oW _eag- &9
W, esg P-eg
(86)

A temperatura de orvalho de umamassa de ar, Tq, € a temperatura que uma massa de ar teria que
ter para que a sua pressao de vapor correspondesse a pressao de vapor de saturacao.

A equacdo de Clausius-Clapeyron que mostra a relacéo entre pressao e temperatura na mudanca
de fase é obtida pelas formas diferenciais® mantendo a coeréncia com as outras deducdes
termodinémicas.

A variacdo da pressdo com a temperatura em mudanca de fase € dada por,

dlm-m)s  g@mo afim g
APo _ & T o _ &g éTg

Moy @m-mls  aAmg alimo
e

P o 6Pa 6TPg
(87)

que pode ser simplificada usando a relacdo de Gibbs-Duhem que torna explicita a relagdo entre
pressdo, temperatura e volume para cada uma das fases,

® Esta deducdo é original. Posteriormente o Prof. Delgado Domingos mostrou-me uma deduc&o (JJDD, 1962) desta
equacdo pelo método das &reas mas feita de um modo menos directo.
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(88)

e com aqua aequacdo de Clausius-Clapeyron retoma a sua forma tradicional,

APy _s-s
gﬂT Boom VooV
(89)

Usando a equacdo (62) podemos substituir a variacéo de entropia,
|1°© DQ=TDS=T(s, - ),
(90)
em quel é atransferéncia de calor associada a mudanca de fase, obtendo,

APs S-S5 _ |
8ﬂT‘Z’an-m/ Vg = Vi T(Vg'vl)

(91)

A equacdo anterior pode ser adicionalmente simplificada se desprezarmos o volume molar do
liquido face ao volume molar do gas e substituirmos este Ultimo pela relacdo dada em (52),

dPs P
Mo, R
(92)

que depois de integrada e aplicada ao vapor de &gua pode ser escrita da seguinte forma:

weeooff o2

(93)

Usando como estado de referéncia os 273K, a pressdo parcial de vapor de saturagdo pode ser
simplificada (Bohren, 1998),

5417¢
e, =6. 11exp¢*i9 83- ?9
(4]
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(94)

em gue a pressdo parcia de vapor estd em mbar e atemperatura em kelvin.

es Hnbar L

BB 88883

T HKL
260 280 300

Figura 3 — Equacéo de Clausius Clapeyron

Uma massa de ar que se encontre na zona a direita da curva ou segja com uma presséo parcial de
vapor inferior a pressdo parcia de vapor de saturacdo a temperatura a que se encontra esta ndo
saturada. Esta massa de ar pode evoluir para a saturacdo quando a razdo entre a presséo parcial de
vapor e a pressdo parcial de vapor de saturagdo atinge 1 o que pode resultar de um arrefecimento
(deslocamento na horizontal) e/ou do aumento da quantidade de vapor de adgua (deslocamento na
vertical).

Devido a forma da curva de Clausius-Clapeyron a saturagdo também pode ser atingida se duas
massas de ar ndo saturadas se misturarem: as propriedades da massa de ar resultante esta na linha
recta que une os dois pontos iniciais e que pode ou ndo cruzar a linha de transicéo de fase, (Bohren,
1998).

3.1.1.1 Nuvens e Precipitacdo

Os processos gue controlam a formagdo de nuvens e precipitacdo sdo: a nucleacdo heterogénea, a
difusdo eacolisdo. A nucleacdo heterogénea é a condensacdo de vapor de dgua em aerossois que
s80 particulas solidas ou liquidas em suspensdo na atmosfera e que passaremos a designar por
nucleos de condensacéo - NC.

A pressdo parcia de saturagdo, e, para uma gota € diferente do que para uma superficie plana:
guanto menor a gota (maior a relacéo superficie/volume) maior a taxa de evaporacdo (mais facil é a
uma molécula libertar-se) e por isso maior tem gue ser a taxa de condensacéo ou equivalentemente
a pressdo parcia de vapor de saturagdo, es*. Existe no entanto um efeito contrério que é devido a
solubilizacdo do nucleo de condensacdo na agua que diminui o nimero de moléculas de &gua por
unidade de superficie e por isso baixa a taxa de evaporagdo da dgua e consequentemente a pressao
parcial de vapor de saturacdo, es*. Estes dois efeitos combinados estdo expressos na equacéo de
Kohler (Stull, 2000),
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€, Trg
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e, 1+ C, img
M, r?
(95)

em gue o0 numerador representa o efeito da curvatura, r, € o raio da gota e o denominador representa
o efeito da concentracdo de soluto, em que ms € a massa de soluto, Ms a sua massa molar e i 0
numero de ides por molécula em solucdo; ¢; e ¢, S80 pardmetros. Se representassemos a razao entre
es* eescomr (Stull, 2000) veriamos que esta razdo aumenta significativamente com o raio até um
determinado raio que designaremos por raio critico, r*, e depois vai diminuindo suavemente. Isto
significa que até atingir o raio critico a gota precisa de uma humidade relativa cada vez maior mas
que depois de o ultrapassar, nlucleo de condensacdo activado, NCA, continua a crescer até a
humidade do ar baixar a um determinado nivel. A formacéo de nlcleos de condensacéo activados €
portanto facilitada em nuvens com temperaturas mais baixas (equagéo (86)).

Estes nlcleos de condensacdo activados que véo crescendo por difusédo vao formar as gotas das
nuvens. Estas gotas deixam de crescer antes de atingir o tamanho necessario para formarem
precipitacdo. A colisdo e coalescéncia destas gotas de agua da origem a precipitacdo em nuvens
guentes gue sdo nuvens em que o gelo ndo desempenha um papel importante.

De acordo com Cotton e Anthes (1989) as ‘nuvens quentes que se formam em massas de ar
maritimas produzem chuva mais frequentemente do que as que se formam em massas de ar
continentais. De acordo com 0s mesmo autores este facto, explicado por Squires (1958), resulta do
facto de as massas de ar continentais terem mais nlcleos de condensagao e portanto a agua existente
na nuvem tem que ser mais distribuida inibindo o processo de colisdo e coalescéncia.

Os processos que precisam de ser parametrizados em nuvens quentes sdo segundo Cotton e Anthes
(1989): a nucleacéo de um espectro de aerossois em um espectro de gotas de nuvens, o crescimento
do espectro de gotas de nuvens em elementos geradores de precipitacéo e o desenvolvimento de um
espectro maduro de gotas de chuva, a sedimentacéo diferencial de gotas de nuvens e de gotas de
chuva e a evaporacdo de gotas de nuvens e de gotas de chuva. A fase inicia de colisdo e
coal escéncia tem sido modelada como sendo um processo estocastico.

A equacdo de Clausius Clapeyron pode ser aplicada ao equilibrio vapor-solido e obter-se por
analogia a equacdo (94) (Bohren, 1998):

6142¢
e, = 6.11exp22.49- 2222
e T o

(96)
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Figura4 — Equilibrio liquido-vapor (azul) e sdlido-vapor (vermelho). Eixo horizontal —temperatura em K e eixo
vertical

Observando o gréfico constata-se que os cristais de gelo podem existir em equilibrio com o ar para
temperaturas inferiores a 0°C se este estiver sobresaturado em relagdo ao gelo. Os cristais de gelo
formam-se quando existe solidificagéo de vapor de agua em nucleos de condensacéo. Os nucleos de
condensacdo tém que ter uma estrutura molecular semelhante a gelo.

Para o intervalo de temperaturas entre 0°C e — 40°C a pressdo parcial de saturacéo em relagdo ao
gelo é inferior a pressdo parcia de vapor de saturacdo em relagdo ao liquido. Este facto explica o
processo de formagdo de precipitacdo em nuvens frias. Wegener -Ber ger on-Findeisen. Enquanto
0 ar estiver sobresaturado em relac@o ao gelo e & &gua ambas as gotas de gelo e de liquido crescem
até atingir a pressdo parcia de vapor de saturacdo em relacdo ao liquido. Depois os cristais de gelo
aumentam de tamanho até se atingir a presséo parcial de vapor de saturacdo em relacéo ao gelo e as
gotas de agua diminuem até desaparecerem contribuindo para aumentar a concentracdo de vapor de
&dgua. Os cristais de gelo também aumentam de tamanho por colisdo com gotas de &gua e sua
solidificagdo. Se 0 nimero de cristais de gelo ndo for demasiado grande crescem o suficiente para
precipitarem. As particulas que resultam do crescimento de cristais de gelo, perdendo a forma
origina, devido a colisGo e solidificagdo instantnea de gotas de &gua sobre-arrefecida séo
designadas por graupel; se a solidificagéo for lenta permitindo que ndo se formem bolhas de ar entre
as sucessivas ‘laminas congeladas, designa-se por hail.

Para o intervalo de temperaturas referidas atras a criacdo de cristais de gelo depende da presenca de
nucleos — nucleacdo heterogénea. De acordo com Cotton e Anthes (1989) os principais mecanismos
de nucleacdo do gelo sdo a deposicao de vapor de &gua directamente no nucleo de condensacéo, a
condensacdo de vapor de agua no nucleo seguido de solidificacdo, a solidificacéo de gotas de &gua
que tém um nucleo de gelo imerso ou a solidificagdo de uma gota de &gua sobrearrefecida devido ao
contacto com um nucleo. De acordo com os mesmos autores medidas em laboratério permitiram
concluir que a concentracdo de nucleos de gelo activados aumenta exponencialmente com o grau de
arrefecimento e a concentracdo de cristais de gelo pode exceder em trés ou quatro ordens de
grandeza a concentragdo de nicleos activos. Esta discrepancia pode estar relacionada com a
fragmentacdo de gotas grandes durante a solidificacdo, fractura de cristais de gelo devido a colisdo
com outros cristais de gelo e fractura de cristais de gelo durante o seu crescimento. O Ultimo
mecanismo parece ser 0 Unico capaz de explicar a concentragdo de cristais de gelo: os cristais de
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gelo partem-se em varios cristais de gelo que permitem a solidificacdo das gotas de agua
sobrearefecidas que por sua vez se partem reiniciando o processo. Esta formacdo secundéria de
cristais de gelo depende da dindmica das nuvens que tem que permitir o transporte de cristais de
gelo para uma zona com temperaturas entre —4°C a —8°C onde se encontram as gotas
sobrearrefecidas. Um outro mecanismo que parece contribuir para a concentracéo elevada de
cristais de gelo € a sobresaturagdo em relacdo a agua liquida a temperaturas baixas, que pode
ocorrer quando existe precipitagéo, e que permite aumentar a taxa de nucleacdo por deposicédo e por
condensacdo-solidificacao.

A precipitacdo devido ao atrito que provoca durante a queda, contribui para diminuir a velocidade
de ascensdo das massas de ar, podendo mesmo alterar o sentido do movimento da massa de ar. A
precipitacdo distribui o condensado dos niveis mais elevados para os niveis mais baixos aterando o
perfil de libertacdo de calor latente, por exemplo, se trouxer 0 condensado para uma camada ndo
saturada, a evaporacdo resultante provoca uma diminuicdo da temperatura que serd a causa de
movimentos verticais descendentes. Em nuvens em que ocorre precipitacdo pode existir
sobresaturacéo em relacdo a agua liquida porque a precipitacdo diminui a quantidade de gotas de
&gua, diminuindo a superficie total onde pode ocorrer condensacdo. A sobresaturacdo provoca um
atraso na libertagdo de calor latente. (Cotton e Anthes, 1989)

3.1.1.2 Formacdo de nuvens

As nuvens formam-se quando 0 ar se encontra saturado e como consequéncia o vapor de &gua
condensa ou solidifica. Na atmosfera as nuvens formam-se por um arrefecimento adiabético do ar
himido em ascenséo ou por mistura das massa de ar. A ascensdo pode ser devida a instabilidade da
atmosfera (precipitagdo convectiva), a turbuléncia, a um obstéculo fisico ou resultar da
‘confrontacéo’ de duas massas de ar de caracteristicas diferentes (precipitacdo ndo convectiva).

3.1.1.2.1 Edtabilidade Estética

A estabilidade estética da atmosfera esta relacionada com o tipo de equilibrio que caracteriza a
atmosfera ou sgja com 0 modo como esta reage a deslocamentos verticais de ar. No equilibrio
estavel a atmosfera tende a eiminar os deslocamentos verticais de ar, no equilibrio instavel a
amplia-los e no equilibrio neutro a atmosfera tende aignora-os.

Para determinarmos o tipo de equilibrio estético de uma atmosfera temos que analisar o que
acontece a uma massa de ar que € deslocada verticalmente da sua posi¢céo de equilibrio. As forgas
gue actuam numa massa de ar s80 0 gradiente de pressdo e 0 seu peso, sendo a aceleracéo, a, :

(97)

Considerando como simplificacdo que a atmosfera esta em equilibrio hidrostético (equacéo (25) ) e
gue o gradiente de pressdo na particula é igua ao gradiente de pressdo na atmosfera (paredes
moveis) entdo a direccdo da aceleragdo vertical é dada pela diferenca entre a densidade da
atmosfera e a densidade da particula,
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(98)

Seria mais Util apresentar os resultados anteriores em fungdo das temperaturas porque o gradiente
atmosférico de temperatura € facil de medir e o gradiente vertical de temperatura da massa de ar
pode ser aproximado pelo Gradiente de Temperatura Adiabético Seco, G

Utilizando a equagéo (52) as relagbes anteriores sdo equivalentes a

iT,,<T U0 a,>0
%Tatm:T 0 a-=
it1.>T U0 a,<0
(99)

A medida que uma massa de ar se move verticalmente num processo adiabético e reversivel a sua
temperatura altera-se devido a variagdo de pressdo,

aéTSo aéTSo aéTVo
T =210 gp— e'"P‘Z’fdP eﬂp‘”fdp_ eﬂT‘Z’PdP— Vap=L gp.
eTP g gaﬁ 0 Nc, Nc, Nc, rce,
efl &

(100)

Considerando que a atmosfera esta em equilibrio hidrostatico,

(dp)atm =-r atmgdz )
(101)
e portanto o gradiente de temperatura seco é dado por,

dar _Tam 9

»g » 10°C/km.
dz r c

P Cp

ramd o -~
dT=- —2dz0 G, ° -
rc G

(102)

Se uma massa de ar é desdocada verticalmente da sua posicdo de equilibrio a sua variacdo de
temperatura é dada pelo gradiente de temperatura adiabético seco. A variacdo de temperatura da
atmosfera é dada pelo gradiente de temperatura da atmosfera.
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Estado de Equilibrio

Figura5 — Perfis verticais de temperatura para 3 atmosferas: 1, 2 e 3. Vermelho: Perfil vertical de temperatura
de uma massa de ar seco.

Atmosfera 1: num movimento vertical para cima a aceleragdo é positiva, num movimento vertical
para baixo a aceleracdo € negativa. Se uma massa de ar se deslocar da sua posicéo de equilibrio a
direccéo da aceleracéo provoca um afastamento maior da posicdo inicial de equilibrio — Atmosfera
Instével.

Atmosferas 2 e 3: num movimento vertica para cima a aceleracdo é negativa, hum movimento
vertical para baixo a aceleracdo € positiva. Se uma massa de ar se dedocar da sua posicdo de
equilibrio a direccdo da aceleragdo faz a particula retornar a sua posicéo inicial de equilibrio —
Atmosfera Estavel.

Se a atmosfera tiver um gradiente de temperatura igual ao gradiente adiabatico seco entdo a
aceleracdo € sempre nula e amassa de ar fica no sitio para onde foi dedocada — Atmosfera Neutra.

Resumindo os critérios que definem o equilibrio estatico em funcdo do gradiente de temperatura da
atmosfera,

— <- Atmodfera Instavel
— =-G Atmosfera Neutra .

c—+ >- Atmosfera Estavel
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Se reescrevermos estes critérios em funcéo do gradiente de temperatura potencial, g,

(104)

-~ r <0 Atmosfera  Instével

—1 < =0 Atmosfera Neutra .

g@l_qg >0 Atmosfera Edtave
edz Datm

(106)

A estabilidade estética pode variar ao longo do dia dependendo da radiacéo solar e da velocidade do
vento: radiacéo solar forte e ventos moderados (atmosfera instavel), irradiagdo do solo e ventos
moderados (atmosfera estavel), ventos fortes e radiacdo pouco importante (atmosfera neutra).

3.1.1.2.2 Nive de Condensacéo, Nivel de Conveccao Livre e Limite de Convecgéo

Se a atmosfera estiver instavel os movimentos verticais sdo favorecidos e se as condigdes de
humidade forem adequadas formam-se nuvens. O nivel a que uma parcela que ascende do chdo tem
que subir até ficar saturada € designado por nivel de condensacao e corresponde a base das nuvens
quando a sua génese esta relacionada com o solo. Este processo ocorre quando uma massa de ar que
esta junto ao solo e cuja pressdo parcial de vapor e, é inferior a pressdo de equilibrio, es, ascende
num processo adiabético e reversivel atingindo a sua pressao parcial de vapor de equilibrio. Neste
processo considera-se que arazéo de mistura da massa de ar se mantém constante.

Para investigarmos qual a relagcdo entre a pressdo parcial de vapor e a pressao parcia de vapor de

saturacdo numa ascensao adiabatica e reversivel escrevemos a pressao parcia de vapor em funcéo
da temperatura e de varidveis que se mantém constantes na ascensao:
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Substituindo a presséo através da equacao de Poisson temos,

e= WA Pogéiglg
w+l eT g
(108)

gue permite finalmente obter a relacéo desgjada,

w aé"omg R 1@—9
e__ wi 8Tg  __ yup et 5

e 54170 2BALT 6

s 6.11exp83983- ~— % 6.11exp(19.83)- 6.11expi—+
T o el g

l_g
- W pTi56.11T apaég—m-lgss—
e wtl

(109)

que, se considerarmos a fronteira impermeével, se pode rescrever em funcdo de uma constante
positiva,

eﬁ: 9 e(pgéﬂ-lg&%— comc>0

(%]

(110)

A medida que uma parcela ascende a sua temperatura diminui aproximadamente de 10°C / Km o
que aumenta a relacao entre e e e até a parcela ficar saturada.

Quando a parcela atinge o nivel de condensacéo o gradiente de temperatura em altitude altera-se
porque € libertado calor associado & mudanca de fase. Se considerarmos que a fronteira da massa de
ar é adiabatica e fechada o novo gradiente de temperatura designa-se por gradiente adiabatico
saturado e tem o valor aproximado de — 5°C/km ou sgja por cada km de ascensdo na atmosfera a
temperatura da parcela diminui 5°C. A partir do momento em que existe condensagdo a parcela
deixa de poder ser considerada sO constituida por gas ideal porque passa a ter gotas de agua.
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Bohren e Albrecht (1998) apresentam a seguinte expressdo para o gradiente de temperatura
adiabético saturado,

1+IV£
a9 1d4)=-8 R ___5c/km
dz c, ¢C,dz C, 1+ I, "W,
c,RT?
(111)

A estabilidade estatica da atmosfera é entéo funcdo do perfil de temperatura da atmosfera e do facto
da parcela estar ou ndo saturada. Analisando a Figura 6 verificamos que qualitativamente temos um
caso adicional que é a atmosfera 4 que tem um gradiente de temperaturas superior ao adiabatico
seco e inferior a0 adiabético saturado. Quando o perfil vertical de temperaturas da atmosfera
corresponde a este caso designa-se a atmosfera por atmosfera condicionalmente instavel porque é
estavel para movimentos de ar seco e instéavel para movimentos de ar himido saturado.

z 19T _ g ckm? 9T - scum

dz dz

Estado de Equilibrio

Figura 6 — Perfis verticais de temperatura para 4 atmosferas. 1, 2, 3 e 4. Vermelho: perfil vertical de
temperatura de uma massa de ar seco. Azul: perfil vertical de temperatura de uma massa de ar saturado.

No diagrama termodindmico apresentado em Stull (2000) podemos observar a trgjectria de uma
massa de ar impermeavel que parta da superficie da Terra numa determinada atmosfera (verde): até
estar saturada a massa de ar segue a linha correspondente ao processo adiabatico seco (vermelho) e
depois de estar saturada segue a linha correspondente ao processo adiabético saturado (azul). A
massa de ar fica saturada quando a temperatura baixa o suficiente para que a razéo de mistura
corresponda a razédo de mistura de saturagdo 0 que ocorre no nivel designa-se por nivel de
condensacdo. A ascensdo da particula € favorecida nos trocos da atmosfera em que a sua
temperatura é superior a do ambiente e € inibida nos outros trogos. O nivel em que a massa de ar
saturada tem que ascender para que a sua ascensao sgja favorecida designa-se por nivel livre de
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conveccao e 0 nivel seguinte em que a sua ascensao comega a ser inibida designa-se por limite de
convecgao.

Ln(P)
\ Limitede conveccio
A\
\\
\ Nivel de convecgdo livre
\ Nivel de condensagdo
T, T T

Figura 7 — Diagrama termodinédmico. Verde: sondagem do ambiente. Vermelho: Gradiente de temperatura
adiabatico seco. Azul: Gradiente de temperatura adiabatico saturado. Amarelo: Energia Convectiva Potencial.

O movimento vertical ascendente é acompanhado de movimentos compensatdrios descendentes. A
medida que a nuvem ascende 0 ar mais frio que a rodeia mistura-se com a nuvem aumentando a sua
taxa de arrefecimento devido ndo sb & mistura mas também a evaporacdo que resulta de o ar ficar
mais seco. Este arrefecimento provoca movimentos verticais descendentes dentro da nuvem.

No MM5 existem dois modelos de precipitacdo: os explicitos que sdo activados quando uma dada
parcela de ar atinge a saturacéo e que funcionam bem para escalas inferiores a 5-10 km (escala da
formacdo de nuvens) e os modelos implicitos que permitem contabilizar processos que ocorrem a
escalas inferiores e que o0 modelo ndo simula. Os dois modelos podem funcionar em simulténeo
para um dado ponto da maha. Zhang (1988) concluiu que mesmo para malhas da ordem dos 10 km
0 uso simultaneo de esgquemas implicitos e explicitos € muito importante na previsdo numeérica de
precipitacdo associada a sistemas convectivos. E que 0 uso conjunto dos dois tipos de esgquemas
permite reproduzir de forma mais fiavel a chuva resultante de diferentes sistemas de precipitacéo
convectiva e estratiforme e permite uma interaccdo mais extensa entre a convecgao parametrizada e
0 ambiente de larga escala.

3.1.2 Modelos Explicitos

Nos modelos explicitos as propriedades das nuvens sdo as mesmas que as do nd da malha e portanto
sempre que existe saturacdo num determinado ponto estes modelos sdo activados. Estes modelos
simulam a escalas grandes a precipitacdo de origem estartiforme a escalas mais reduzidas a
precipitacéo de origem convectiva.

Hsie e outros (1984) apresentam varias vantagens no uso destes modelos. a conveccdo € resolvida
pelo modelo, a distribuicdo vertical de calor latente é determinada explicitamente, as precipitactes
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convectiva e ndo convectiva sdo determinadas explicitamente e a evaporacdo da precipitacdo é
calculada. As desvantagens associadas a estes modelos também referidas em Hsie e outros (1984)
s80 0 tempo computacional extra e a ndo existéncia de dados para a inicializagcdo das diferentes
variavels associadas a agua. No MM5 as condicdes iniciais sO incluem a quantidade de vapor de
agua, todas as outras variaveis, como por exemplo, a &gua liquida das nuvens sdo inicializadas a
zero.

No MM5 os esguemas de modelacéo explicita da precipitacdo sdo activados quando a saturacdo €
atingida. O modelo explicito mais simples remove a sobresaturacdo como precipitacdo e adiciona o
calor latente & equacdo termodinamica (73).

Nos outros model os existentes no MM5 existem equacdes de prognéstico para os diferentes estados

da &gua. As equacbes usadas no MM5 (73), (42),(79) e (80) sdo para o ar humido: o termo

associado as trocas de calor considera o calor |atente associado as transi¢oes de fase e a densidade é
a do ar himido dada pela equacdo (61) que na equagdo do movimento vertical faz aparecer a
perturbacéo da temperatura virtua e atemperatura virtual de referéncia.

A eguacdo de conservacdo da razdo de mistura dos diferentes componentes da dgua na atmosfera
permite-nos os valores das diferentes variaveis associadas a &gua. A equagdo de conservacdo de
uma substancia, X, diz-nos que a variacdo dessa substancia num volume fechado é igual & soma das
fontes e pogos dessa substancia dentro desse volume, S

X _sog X, vRx=s
dt qit

™ S- v.NX
qt

(112)

para cada um dos componentes podemos escrever a equagao do seguinte modo,

dw, = §

TIVVi - Ay’ Y
o S - V.Nw,
(113)

em que w; é arazdo de mistura, definida na equacéo (85), do componente i.

3.1.2.1 Moddo ‘Warm Ran’

Neste modelo as equaches anteriores sdo aplicadas ao vapor de agua, v, a agua das nuvens, c, e a
&gua da chuva, r. As equactes usadas no MM5 sd0 as equagdes apresentadas em (Hsie, 1984a):

op*w,  Ip*w.,u OIp*w,S
P =P P + p*(PRE - PCON)+ p* Faw, + p* Rw,
ot oX 0s —
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*W *wu fp*w,s
Tprw, __ Jptwu Tpw, + p* (- Paa- Prc + Poon) + P* Faw + p* Rw,

S

It x s

dp*w,  op*w,u op*w,s
o == X - 9s +p (PRA+PRC_PR )_g

Orw, v,
ds

+p* F,w,

S
(114)

Nesta equacdo Pre € a evaporacdo de gotas de agua da chuva, dada em Orville e Kopp (1977), Pcon
€ a condensacdo de vapor de dgua ou a evaporacdo de gotas de &gua das nuvens, dada em Asal
(1965), Pra, € 0 arrastamento da agua das nuvens pelas gotas da chuva, dada em Orville e Kopp
(1977), e Prc € a conversdo de &gua das nuvens em chuva dada em Kessler (1969). A distribuicéo
das gotas de chuva com o tamanho é dada de acordo com Marshall-Pamer (1948). A velocidade
terminal das gotas de chuva é dada por v; é parametrizada de acordo com Liu e Orville (1969). A
difusdo horizontal € dada por Fy e a difusdo turbulenta vertical por Fy . O Ultimo termo presente nas
fontes da &gua da chuva € a queda das gotas de chuva em que v; é a velocidade terminal. Na figura
seguinte apresenta-se este modelo baseado num esquema feito por Dudhia (2000).

Evaporacéo P
Orville e Kopp (1977)

Orville e Kopp (1977) >
Nuvens rrastamento ¥, > Chuva

Transformacao PRc
Kesder (1969)

Queda

!

Figura8 —Modelo ‘Warm Rain’.

A parametrizacdo de Kessler da conversdo de gotas de nuvens em gotas de chuva assume que a taxa
de conversdo em gota de chuva é funcéo linear da quantidade de adgua nas gotas de nuvem a partir

de um dado valor critico, que Hsie (1982) considerou de 0.5g.kg*. De acordo com Cotton e Anthes
(1989), esta parametrizacdo ndo permite distinguir entre massas de ar maritimo onde esta converséo

€ mais rapida, de massas de ar continental onde esta conversdo é mais lenta nem considera a
velocidade ascendente na base da nuvem, apesar de ser um factor determinante na activagdo das
gotas de &gua.

As parametrizagbes da distribuicdo do tamanho das gotas de chuva que usam uma Unica
distribuicdo tal como a dada por Marshall e Pamer (1948), é também de acordo com 0s mesmos
autores, responsavel por erros que resultam de se considerar posteriormente apenas uma velocidade
caracteristica de queda. A distribuicdo de Marshall e Palmer considera que o logaritmo do nimero
de gotas com um diametro D € inversamente proporcional aD.
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Os termos presentes nestas equagdes aparecem partindo de,

op*w, oW, op* (dw. - )
! = 1 . = * L V .
ot P ot +W'_8L P dt VYW
0

e das seguintes igualdades,

ap*Wiuzw.uai’nw p*%+up*%
ox ox T ox ox
WY _ v, p*ﬂ+vp* W,
9y oy oy oy
WWE _ s P +W, p* o +Sp*aﬂ:
s os T 9s, s
derivada A

. Ip* ov.Vp* ow L OW,
=W,S -W;S -W,r (g——-W\V.Vp* +sp* —-
Js ds ds ds

em que a substituicdo da derivada A foi feita de acordo com a equacao (45).

Combinando as equacdes anteriores obtem-se:

Jp*wW;u_ dp*w,v_ dp*w;s N

—p*v.Vw, =— w.v.Vp*
P | X dy 9s Ve vP
\7/ *
-W.;S v.VP -W,r Oga—W—in.Vp*
0s ds
* * * * 3 \/ *
op*W; __dp*wu_dp*wyv dp*ws p* dw, +prw,(Fy+Fy)-w,s ov.Vp wr Oga_w
ot X oy 0s Jt — 0s 0s
: > 5 S Esie termo aparece =0 (p* ndo variacoms )em Hsie (1984) este
termos associados a adveccio g‘;‘gﬁgg‘l’u‘\)’ga termo desaparece
(115)

Os modelos explicitos apresentados em seguida sGo melhorias do modelo de Hsie (1984).

3.1.2.2 Moddo ‘Simple lce

Neste modelo introduz-se o gelo. Dudhia (1989) refere que os processos associados a fase de gelo
S80 mais importantes numa camada entre os 0°C e os —20°C onde os movimentos verticais de
ascensdo sdo forcados pela libertacdo de calor latente que resulta da deposicéo de vapor de agua na
neve. Os movimentos verticais de subsidéncia resultam da liquefaccdo e da evaporacdo do gelo e
aparecem atrés das zonas convectivas.

O modelo Simple Ice de Dudhia (1989) considera equagdes de conservacdo para o vapor de agua,
paraaégua e gelo nas nuvens e para a chuva e neve.
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Arrastamento Py,
Transformagdo Py

Sublimacéo P, Iniciacio Pey
Deposicao Pee
CGongelar Pye

Derreter Peel | Congelar Py, Vapor Derreter P,
RM

Condensag&o P,
Evaporagéo P,
Evapor, Pq
v poracEo v

Nuvens Arrastamento Py, Chuva
Transformagao Py

(Agualiquida) Queda
i v

Figura9 - Modelo ‘Simple Ice'. Adaptado de Dudhia (1989).

Este modelo considera que acima dos 0°C as nuvens sdo constituidas so por agua liquida e que a
precipitacdo é toda sob a forma de chuva e que abaixo dos 0°C as huvens sdo constituidas por gelo e
a precipitacéo é constituida sob a forma de neve. Esta separacdo esta de acordo com 0S processos
descritos atras de precipitacdo em nuvens frias e precipitacdo em nuvens quentes. Dudhia (1989)
apresenta as egquactes do modelo em que c corresponde a &gua liquida e ao gelo das nuvense r a
precipitacéo sob a forma de chuva e de neve, Prp, corresponde a deposicéo de vapor em cristais de
gelo e Pr ainiciacdo de cristais de gelo.

dp*w,  op*w,u Ip*wy Ipr*w,s . .
P == P _P _P +p (PRE_PCON_PRD_PRI)+p Faw, + p* Rw,
ot oX oy 0s v
dp*w,  op*wu Ip*wy Iprw.s . i}
pat =- an - pay - paS +p (PRD"'PRl_PR:_PRc"‘PCON)"'p Faw.+ p* Rw,
op*w, op*W,.u  Op*w,v dp*w,s ar w,v,
=— - - + P (Pea t P = Pe) 09—+ p*Fw
at ax ay as p ( RA RC RE) g aS p H r
S
(116)

Os processos associados ao gelo, Prp € Pri, S80 parametrizados de acordo com Rutledge e Hobbs
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(1983) e Lin (1983).
Grell (1995) apresenta a expressao para o cdlculo do calor latente,
Q = L( Fee + Po + P + PCON)+ Lm(PRM + PRF)’
(117)
emgue L € o calor latente de mudanca de fase entre liquido e vapor para temperaturas positivas e
entre solido e vapor para temperaturas negativas e L, 0 calor latente de mudanca de fase entre

liquido e vapor.

3.1.2.3 Modelos ‘Mixed-Phase' e ‘Reisner-Graupedl’

Reisner (1995) refere que quando os processos de formacdo de gelo sdo lentos as tempestades de
inverno podem acumular grandes quantidades de &gua sobre-arrefecida e que isto acontece
tipicamente para temperaturas superiores a —15°C. A previsdo correcta da dgua sobrearrefecida €
especialmente importante para os aviodes.

O modelo ‘Mixed Phase’ de modo a permitir a existéncia de agua sobre-arrefecida introduz a
coexisténcia nas nuvens de agua liquida e gelo e na precipitacdo de chuva e neve. Este esquema é
semelhante a0 esgquema representado na Figura 9 em que 0S processos a cinzento passam a ser

parametrizados como 0s outros processos e portanto o sistema de equagdes passa a ter 5 equagoes.

O modelo ‘Reisner-Graupel’ introduz duas novas equacfes de previsdo uma para o graupel e outra
para a concentracdo de cristais de gelo (Grell, 1995). Este modelo é também é diferente do ‘ Mixed-
Phase’ no que diz respeito a parametrizacdo da conversdo do gelo presente nas nuvens em neve: o
‘Mixed-Phase’ usa a parametrizacdo dada por Kesser (1969) e o ‘Reisner-Graupel’ uma
parametrizacéo bastante mais complexa.

3.1.2.4 Modeo ‘Goddard Microphysics

Este esquema inclui graupel tal como o esquema de ‘ Reisner-Graupel’ e inclui adicionalmente hail.

3.1.25 Modeo ‘Schultz Microphysics'

Este esquema proposto por Shultz (1998), e descrito em seguida, considera éagua sob as seguintes
formas. vapor de a&gua, &gua liquida nas nuvens, gelo nas nuvens e precipitacdo sob a forma de
chuva, neve, e gelo (hail, graupel e deet).

O vapor de agua acima do valor de equilibrio liquido - vapor € convertido automaticamente em
liqguido Pcon), a0 contrério, do vapor em excesso no equilibrio sdlido - vapor. Tal como nos
modelos ‘Mixed-Phase’ e ‘Reisner-Graupel’ a égua liquida pode existir no estado sobre-arrefecido.
O crescimento dos cristais de gelo deve-se principalmente a nucleagcdo de cristais de gelo e difuséo
do vapor no ar sobresaturado relativamente ao gelo. O nlmero de cristais (Prj) € dado por Meyers
(1992) e a taxa de crescimento devido a difusdo depende da sobresaturacéo e da massa de cristais
existente (Prp).

A chuva é produzida (Prc) quando a concentracéo de gotas de agua excede um certo valor a partir
do qual se assume gue as colisdes tém como resultado gotas suficientemente grandes para cairem.
Depois de existir chuva a variacdo da sua quantidade é controlada pelo arrastamento de gotas de
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agua pela chuva Pra), este processo € directamente proporcional a quantidade de chuva e a
quantidade de gotas de &gua na nuvens. A neve forma-se (Prc) quando os cristais de gelo excedem
um certo valor, dado em Zhao (1993), ficando uma concentracdo ndo nula de cristais de gelo na
nuvem de modo a permitir o crescimento por difusdo. O graupel pode formar-se a partir do
congelamento de chuva e a partir do congelamento de &gua sobre arrefecida em flocos de neve.

A quantidade de todas as formas solidas de agua que passam ao estado liquido esté controlada pela
quantidade de calor latente libertado: ndo pode aumentar a temperatura para valores acima de 0°C.
As particulas mais leves liquefazem-se primeiro: gelo derrete em primeiro lugar para gotas de agua
nas nuvens (Prr), em seguida derrete a neve para chuva (Pre) € por fim o graupel também para
chuva.

A evaporacdo tem em consideracéo que as particulas mais pequenas evaporam antes das particulas
maiores e que a agua liquida evapora antes da agua solida, e por isso, por ordem de evaporacao:
gotas liquidas das nuvens (Prg), chuva (Pre), gelo nas nuvens (Prp), neve (Pre) € graupel.

3.1.3 Modelos Implicitos

Um dos processos fisicos mais importantes e complexos que € necessario parametrizar para escalas
maiores que 1-2 km é a convecgao de cumulus (Grell, 1991) de modo a que o modelo produza
precipitacdo antes de se atingir a saturacdo nos nés da malha.

Nas regides extratropicais, de acordo com Cotton e Anthes (1989), a conveccéo de cumulus e a
precipitacdo convectiva, estédo associadas a convergéncia de massa e de vapor de agua e a energia
potencia convectiva disponivel, indicando, que quer o forcamento dindmico quer a instabilidade
termodinamica sdo importantes no desenvolvimento de sistemas convectivos nestas regides. Outro
factor importante € o atrito vertical do vento horizontal.

De acordo com Schubert a parametrizacdo pode ser subdividida nos seguintes subproblemas. como
€ que o ambiente modula a convecgdo (controlo dindmico) nomeadamente a sua intensidade e
localizacdo, como € que a convecgdo modula o ambiente (feed-back) e como € que se controla as
propriedades termodinamicas das nuvens (controlo estatico) (Grell, 1991). O feed-back controla a
distribuicdo vertical de calor latente nas nuvens e o transporte vertical de calor, quantidade de
movimento e vapor de agua.

O controlo dinamico esta relacionado com a determinagéo da taxa de precipitagcdo. Nos esquemas
actuais o controlo dinamico tem sido feito através de um dos seguintes modos (Grell, 1991):

1. relaciona convecgdo com a energia deimpulsdo disponivel, neste esquema ndo existe relacéo
entre a larga escala e a parametrizacdo da convecgao, o controlo dindmico é feito considerando
gue o sistema evolui instantaneamente para um equilibrio em termos de estabilidade estética;

2. relaciona convecgao com propriedades advectivas de larga escala, as propriedades usadas
tém sido a integracdo da convergéncia da humidade e a integragcdo vertical da adveccéo da
humidade e a convergéncia a um nivel baixo, este esquema exige instabilidade convectiva para
ser activado;

3. relaciona convecgdo com a taxa de desestabilizacdo pelo ambiente na larga escala
considerando como hipdtese um equilibrio quase estacionario.

Resultados obtidos por Grell (1991) demonstram gue a hip6tese do estado estacionario (hipétese 3)
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entre as duas escalas é bastante boa para latitudes intermédias especiamente no Verdo e que a
instabilizacdo de larga escala esta bem relacionada com a actividade convectiva. Um dos
mecanismos que permite a estabilizagdo da atmosfera através da convecgdo sd0 0s movimentos
verticais na direccdo da superficie de ar mais frio (Frank, 1983). Esta estabilizagcdo sO acontece para
as dimensdes da linha de cumulus, o resto da atmosfera ndo € aterada.

Em (Grell, 1991) apresentou-se como resultado de testes semi-prognosticos que ndo existe uma
correlagdo satisfatéria entre a actividade convectiva e a estabilidade instanténea local (hip6tese 1).
No entanto em testes prognosticos (Grell, 1993) os modelos com este mecanismos apresentaram
resultados semelhantes aos modelos que admitiam a hipétese do estado estacionario entre as duas
escalas.

A actividade convectiva esta intimamente relacionada com a adveccdo de humidade integrada
verticalmente (hipétese 2) apesar de subestimar as taxas de aquecimento e de diminuicdo de
humidade do ambiente de larga escala, (Grell, 1991). Hsie e outros (1984) também concluiram que
tanto o movimento vertical de larga escala como a convergéncia de vapor de égua de larga escala
estdo estreitamente correlacionados com a taxa de condensacdo. No entanto os resultados obtidos
para a precipitacdo com este modelo s&o piores do que 0s resultados obtidos com qualquer uma das
outras hipéteses (Grell, 1993).

Os movimentos verticais descendentes nas nuvens devem ser levados em conta para nao
sobrestimar o fluxo global vertica de massa nas nuvens 0 que provoca um aguecimento excessivo
devido a subsidéncia, (Grell, 1991). Resumindo: para modelar um feed-back correcto é importante
considerar os movimentos verticais descendentes.

Através dos mecanismos de feedback as propriedades do ambiente de larga escala sdo modificadas
resultado da libertacdo de calor latente, do aguecimento convectivo e da diminuicdo de humidade.
A parametrizacdo do feedback € importante para latitudes médias porque um sobreaguecimento e
uma diminuicdo excessiva da humidade do ambiente de larga escala introduzem erros grandes. Em
termos de feedback existem erros importantes quer considerando que € fungdo da diferenca entre as
propriedades da nuvem e o ambiente quer considerando que a nuvem se forma e desaparece
instantaneamente, (Grell, 1991 e,1993).

O controlo estatico € feito introduzindo um modelo de nuvem. De acordo com Grell (1991) as
propriedades termodindmicas das nuvens ndo sd0 bem representadas usando um modelo
unidimensional, mas a inclusdo de processos microfisicos complexos € pouco importante,
considerando os erros introduzidos pelas outras parametrizagoes.

3.1.3.1 Modeo ‘Anthes-Kuo'

Este método foi desenvolvido por Kuo (1965, 1974) e por Anthes (1977) € o modelo mais antigo
presente no MM5.

No esguema de Anthes-Kuo o controlo dindmico € feito relacionando a convecgdo com
propriedades advectivas de larga escala. A varidvel de larga escala que usa como indicador € a
convergéncia de humidade. De acordo com Anthes (1977) este esquema € activado quando a
atmosfera é condicionamente instavel e quando a convergéncia horizontal de humidade ultrapassa
um certo valor. O feedback é feito considerando que o perfil de aquecimento convectivo na larga
escala € semelhante ao perfil de libertagdo de calor latente dentro da nuvem, (Anthes, 1977). Estes
perfis foram obtidos por Anthes e outros (1987) empiricamente: o perfil de calor latente € uma
parabdlica com 0 maximo na metade superior da nuvem (Giorgi e Marinucci, 1991). O modelo para
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a nuvem é unidimensional e da a temperatura e humidade especifica da nuvem, a taxa de incluséo
de ar exterior, a velocidade vertical e as pressbes de base e de topo da nuvem. As propriedades das
nuvens so representadas por uma adiabatica himida. Este esqguema considera uma Gnica nuvem
mas considera que 0 ceu pode estar sO parciamente nublado. Anthes (1974) assume que uma
fraccdo do vapor de agua condensado € precipitado de modo a que a uma maior quantidade de
vapor de &gua corresponde uma maior precipitagao.

De acordo com Anthes (1977) devido a simplificacdo de se considerar uma Unica nuvem este
esquema é particularmente indicado para situagcbes em que sO existe um tamanho de nuvens
dominante tendo as andlises de sensibilidade mostrado que os resultados s8o0 muito sensiveis a
distribuicdo espectral do tamanho das nuvens. Grell (1991) e Pielke (2002) afirmam que este
esguema tende a sobrestimar a precipitacdo convectiva sendo portanto de acordo com Dudhia e
outros (2000) e Pielke (2002) mais adequado para escalas superiores a 30 km. Também de acordo
com Grell (1991) os perfis verticais de temperatura e de humidade obtidos com este esquema néo
apresentam bons resultados.

De acordo com Pielke (2002) este esquema tem como pontos positivos adicionals estar bem
formulado para os tropicos e malhas grosseiras e permitir calcular de modo eficiente o feedback
para o ambiente.

3.1.3.2 Modelo 'Grel’

O esquema de Grell considera uma nuvem Unica de tamanho grande bidimensional com
parametrizacdo dos movimentos verticais descendentes e ascendentes. Considera que existe sO
existe mistura de ar saturado com ar ambiente no topo e na base da nuvem, (Grell e outros, 1995).
Toda a &gua condensada se transforma em chuva. O feedback € determinado através dos fluxos
descendentes compensatorios dos fluxos verticais na nuvem. No esgquema de Grell (1993) o
controlo dindmico é feito relacionando a convecgdo com a desestabilizacdo imposta pela larga
escala considerando que as nuvens estabilizam o ambiente a mesma taxa que o ambiente de larga
escala 0 desestabiliza.

Dudhia e outros (2000) consideram gue este esquema € Util para escalas que variam entre os 10 e 0s
30 km. Grell (1993) afirma que os resultados obtidos com este esquema permite smular de maneira
redlista a evolucdo de um sistema convectivo de mesoscala e € um esquema muito eficiente
computacionalmente devido a sua ssimplicidade.

3.1.3.3 Modelo Arakawa-Schubert

Este modelo foi desenvolvido por Arakawa e Shubert (1973) e modificado por Grell (1993). De
acordo com Frank (1983) no esguema de Arakawa-Schubert o controlo dindmico é feito
relacionando a convecgdo com a desestabilizacdo imposta pela larga escala, considerando que as
nuvens respondem as alteraces de larga escala, mantendo o nivel de instabilidade condicional. Este
modelo pressupde um conjunto de estados sucessivos de equilibrio em que o sistema convectivo se
gjusta rapidamente as ateracbes mais lentas do ambiente de larga escala, (Arakawa e Shubert |,
1973).

Este modelo considera que o calor latente libertado ndo aquece directamente o ambiente mas
mantém a impulsdo das nuvens permitindo compensar o arrefecimento da nuvem devido a inclusdo
em todos os niveis de ar exterior mais frio e mais seco. Este calor latente permite entdo manter o
movimento vertical de ascensdo na nuvem e 0s movimentos verticais exteriores de subsidéncia que
por sua vez vao aguecer e tornar mais seco 0 ambiente. Na versdo inicial do modelo (Arakawa e
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Shubert , 1973), sO existia inclusdo no ar exterior de ar saturado no topo da nuvem, mas esta
restricdo foi eliminada por Grell (1991). O topo da nuvem ocorre no nivel de limite de conveccéo.

A modificacdo do ambiente pela conveccdo é funcdo do fluxo total de massa, da quantidade total de
ar saturado que se mistura com o ambiente e da razédo de mistura das nuvens no topo, (Arakawa e
Shubert , 1973).

Para cada ponto da maha este modelo considera um espectro de tamanho de nuvens assumindo
portanto que esta area € grande o suficiente para conter um conjunto de nuvens (Arakawa e Shubert
, 1973). De acordo com Pielke (2002) esta hipétese é mais redista mas torna este esquema
computacionalmente pouco eficiente.

Grell (1991) afirma que este esguema corrigido permite obter boas distribuicbes verticais de
temperatura e de humidade. E permite smular bem os sistemas convectivos de mesoscala.

3.1.3.4 Moddos ‘Fritsch-Chappdll’ e ‘Kain-Fritsch’

No esguema de Fritsch e Chappell o controlo dinamico é feito relacionando a conveccdo com a
energia de impulsdo disponivel: se 0 movimento vertical € suficiente para levar uma parcela até ao
nivel de livre conveccdo este esgquema € activado. A precipitagdo convectiva actua de modo a
transformar uma atmosfera instavel numa atmosfera em estado de equilibrio estético (estavel ou
neutra) a uma determinada taxa, (Frank, 1983).

O fluxo convectivo de massa remove 50% da energia convectiva disponivel num tempo
especificado que corresponde ao tempo que a nuvem demoraria a passar nesta célula da malha. A
taxa de mistura com ar € fixa. De acordo com Dudhia (2000) o modelo de Fritsch e Chappell é
adequado para escalas de 20 a 30 km. Este esquema considera os efeitos do atrito na precipitacéo
(Dudhia, 2000).

O esquema de Kain- Fritsch (1993) corresponde a uma melhoria do esquema Fritsch-Chappell e é
adequado para escalas de 10 a 30 km. Considera que toda a energia disponivel € removida no tempo
especificado e usa um esquema de mistura ar-nuvem para calcular as taxas de mistura.

Os esguemas de Fritsch-Chappell, e Kain-Fritsch assumem que a nuvem se forma e desaparece
instantaneamente sem existir um estado estacionario. O calor latente libertado aquece directamente
0 ambiente provocando subsidéncia. O efeito da nuvem na escala superior resulta da subsidéncia e
da mistura horizontal das propriedades da nuvem com o ambiente (Grell, 1993). O controlo estético
inclui uma parametrizacdo microfisica bastante complexa e os efeitos dos movimentos verticais
descendentes nas nuvens.

Nestes dois modelos as nuvens atingem o nivel de conveccdo livre e por iSsO ndo é preciso
considerar um termo extra de impulsdo o que acontece para outros modelos (Grell, 1991).

Molinari e Dudek (1994) referem que o esquema de Fritsch-Chappell é o que tem obtido melhores
resultados nas comparagtes com observactes. Gallus (1999) afirma que o modelo de Kain-Fritsch €
muito sensivel a resolucdo horizontal da malha mostrando grandes melhorias quando passa da
escala de 22 km para a escala dos 12 km.

De acordo com Pielke (2002) o modelo de Kain-Fritsch ndo € adequado para ambientes tropicais
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porgue pode simular a convecgdo com excessivo vigor.

3.1.3.5 Modedo Betts-Miller

Este esquema foi desenvolvido por Betts (1986) e Betts e Miller (1986) e melhorado por Janjic
(1994). O controlo dindmico é exercido considerando a hipotese dos estados sucessivos de
equilibrio entre a larga escala e as nuvens. A convecgdo transporta calor e humidade de modo a
remover ou reduzir a instabilidade condicional, (Janjic, 1994), alterando os perfis de temperatura e
humidade para perfis de referéncia observados por Betts (1986) e Betts e Miller (1986). Os perfis de
referéncia seguem adiabaticas himidas (Gallus, 1998). Este esquema € activado quando o ambiente
é condicionalmente instavel e a atmosfera € mais himida que a atmosfera de referéncia (Gallus,
1998). Os perfis de referéncia sdo relativamente secos de modo que este esquema tende a remover
toda a humidade presente minimizando a quantidade de chuva produzida explicitamente, (Gallus,
1998). Este esguema pode ndo funcionar em situagcOes de convecgdo intensa em que existe uma
camada de ar seco por cima do ar humido, (Galus, 1998). Segundo Betts (1986) os resultados
obtidos sd0 bastante sensiveis aos perfis de equilibrio da humidade e ao parémetro de eficiéncia da
nuvem. Este esqguema ndo considera movimentos verticais descendentes e portanto sO € adequado
para escalas superiores a 30 km, (Dudhia e outros, 2000). De acordo com Pielke (2002) é mais
adequado para oceanos tropicais.

3.1.3.6 Moddo Shalow Cumulus

Frank (1983) analisando estas nuvens concluiu que devido ao facto de globalmente ao longo do seu
tempo de vida ndo existir libertacdo de calor latente podem ser modeladas como se fossem
turbilhBes com uma dimensdo vertical mais extensa. Frank (1983) refere também que estas nuvens
podem existir mesmo que ndo exista instabilidade condicional nem convergéncia ao nivel da
superficie.

Este modelo baseado nos esquemas de Grell e de Arakawa-Shubert lida com as nuvens que néo
provocam precipitacdo e que habitualmente sdo nuvens que tém uma atura peguena e topos que
raramente excedem os 3 km de altitude. Dudhia e outros (2000) referem que este modelo tem em
conta 0s seguintes pressupostos. as nuvens sdo uniformes, ndo existem movimentos verticais nas
nuvens, existe uma mistura intensa de ar exterior com a nuvem e as nuvens sdo pequenas. De
acordo com Pielke (2002) o raio da nuvem é funcdo da profundidade da Camada Limite e da
profundidade da nuvem, a sua profundidade aumenta proporcionalmente a velocidade vertical do ar,
as suas propriedades estéo relacionadas com o ar na camada mais baixa da Camada Limite e a sua
velocidade vertical € funcdo do maximo da energia cinética turbulenta.

3.1.4 Conclusbdes

Dudhia (1989) compara resultados de simulacdes com os esquemas ‘Warm Rain’ e ‘Simple Ice’ e
as principais diferencas entre ambas s&0 que no modelo sem a componente gelo o perfil vertical de
calor latente na atmosfera € menos acentuado e tem o maximo nos 700-900 mbar enquanto que no
modelo ‘Simple Ice’ 0 méximo aparece nos 500 mbar, e o perfil vertical de velocidade € também
menos acentuado para 0 modelo ‘warm rain’ com dois méximos nos 900 mbar e 550 mbar engquanto
que no modelo ‘Simple Ice' existe sO um méximo nos 450 mbar. Grell (1995) refere que 0 esquema
‘Simple Ice’ devido ao facto de permitir manter sO 3 varidveis de estado (por causa da separacéo
aos 0°C) ndo € computacionalmente desvantaj 0so relativamente ao esquema ‘warm rain’.

ComparagOes feitas por Reisner (1995) permitem concluir que o esquema ‘Reisner-Graupel’ tem
custos computacionais 20% superiores a0 esquema ‘Mixed-Phase’® mas produz melhores
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resultados relativamente a quantidade de &gua sobre-arrefecida e a quantidade de precipitacéo
sobre a forma de neve. Estes resultados foram obtidos usando o modelo ‘ Reisner-Graupel’ para 4
malhas aninhadas com resolugdes de 60, 20, 6.7 e 2.2km em que o0 esquema ‘Mixed-Phase’ foi
usado paras as escalas de 60 e 20km e 0 esquema ‘ Reisner-Graupel’ para as outras.

O modelo Schultz é computacionalmente muito eficiente (Dudhia, 2000) e produz resultados téo
bons como o modelo microfisico usado no sistema de modelacdo RAMS, Regional Atmospheric
Modeling System, que € muito mais complexo (Schultz, 1998). De acordo com Cox e outros (1997)
que fizeram um estudo comparativo de varios modelos, 0 RAMS é o modelo que permite obter
melhores previsdes e portanto o esgquema de Schultz permite manter a mesma qualidade dos
resultados com uma eficiéncia computacional melhor.

Relativamente aos esquemas explicitos as melhores solucdes contemplando a eficiéncia
computacional e a qualidade dos resultados obtidos parecem ser 0 ‘Mixed Phase’ e a
parametrizacdo de ‘Schultz’. Para malhas finas teria interesse testar os resultados do esgquema
‘Reisner-Graupel ‘.

Gallus (1999) refere que as interacgdo entre precipitacdo resolvida explicitamente e a precipitacéo
obtida implicitamente tém impacto nos resultados obtidos.

Dudhia e outros (2000) referem as escalas adequadas para cada um dos modelos implicitos.

Modelo  Nenhum Anthes-Kuo  Grell Arakawa-Shubert  Fritsch-Chappell Kain-Fritsch  Betts-Miller

Malha 5-10 Km >30 Km  10-30Km >30 Km 20-30Km 10-30Km >30Km

Tabela 3 — Resolucdo espacial adequada a cada modelo implicito

Um estudo feito por Lobato e outros (2002) comparou os resultados obtidos com o0 MM5 com cada
um dos seguintes modelos. Betts-Miller, Grell, Kain-Fritsch e Anthes-Kuo para um caso de Verdo e
outro de Inverno. As conclusdes obtidas foram que para o caso de Verdo os resultados dos modelos
eram semelhantes mas para o Inverno o esquema de Grell era 0 que apresentava piores resultados.

Ouitro estudo realizado por Klauusmann e outros (2002) comparou os esquemas : Betts-Miller, Grell
e Kain-Fritsch e concluiu que o Ultimo € o que apresenta melhores resultados numa malha de 12
km: o esguema de Grell ndo ssimula bem as zonas de precipitagdo e o esgquema de Betts-Miller
previu uma zona de precipitacdo muito inferior a real. Estes estudo também apresentou como
conclusdes que os resultados obtidos com os esquemas explicitos ndo sdo independentes do
esquema implicito de cumulus usado na malha-mae podendo mesmo ser piores.

Yang (2002) comparou os resultados as parametrizagdes de cumulus, Anthes-Kuo, Betts-Miller,
Grell e Kain-Fritsch, para uma malha de 15 km e obteve os seguintes resultados. para um dado
ambiente sindptico os resultados de todos os esquemas sdo semelhantes, a performance de cada
modelo varia muito com o ambiente sindptico, nenhum dos modelos é melhor em todos os
parametros analisados, 0 modelo de Anthes-Kuo tende a sobrestimar a area de precipitacdo, o
modelo de Betts-Miller tende a concentrar a precipitacdo numa érea mais pequena que a observada,
o modelo de Kain-Fritsch prevé melhor a area em que ocorre precipitagdo no Inverno e o modelo de
Grell é o mais adequado para eventos de precipitacdo intensa. Como conclusdes gerais. nas
previsdes de precipitacdo o0 MM5 tende a sobrestimar a zona de precipitacdo ligeira e a subestimar a
zona de precipitacdo intensa e apresenta melhores resultados para episddios de Inverno do que para
episodios de Verdo. Esta Ultima conclusao também resulta dos estudos de (Giorgi,1991).
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Gochis (2002) testaram os model os convectivos Betts-Miller, Grell e Kain-Fritsch e concluiram que
apesar de nenhum dos model os apresentar ssimulagdes concordantes para todos o0s casos analisados,
0 modelo de Kain-Fritsch apresentou resultados significativamente melhores que os outros
modelos. Também concluiram que a performance de cada modelo varia com o local analisado e que
as estatisticas climéticas obtidas sdo bastante sensiveis ao modelo usado. De acordo com 0 mesmo
estudo o modelo de Grell é responsavel por uma instabilidade excessiva e uma subestimacéo da
humidade e da temperatura na troposfera.

Dentro dos esquemas implicitos vamos escolher para as escalas mais finas o modelo de Kain-
Fritsch e para a escala mais grosseira o0 modelo de Arakawa-Schubert. Posteriormente seria
importante fazer uma comparagdo para Portugal dos resultados obtidos com aguns dos outros
esguemas nomeadamente 0 esquema de Grell por ser computacionalmente mais eficiente.

3.2 Superficie e Camada Limite

3.2.1 Camada Limite

A camada limite atmosférica € uma camada de ar adjacente a0 solo com uma espessura que é em
média cerca de 2 km mas que pode variar entre 200m a 4 Km. Os ultimos 200 a 20 metros sdo a
camada superficial onde os fluxos turbulentos s&o uniformes e constantes em atura. A atmosfera
que esta por cima é designada por Atmosfera Livre e é habitualmente estavel. A zona de transicéo
entre a Atmosfera Livre e a Camada Limite € uma zona muito estavel de inversdo de temperatura.
Esta zona de transi¢éo existe sempre e é responsavel pelo isolamento da Camada Limite do resto da
troposfera: a Camada Limite esta ligada a superficie respondendo ao seu aquecimento e atrito e a
Atmosfera Livre néo.

De acordo com Zhang e Anthes (1982) a camada limite atmosférica € um factor critico na producdo

de sistemas tais como tempestades convectivas, brisas mar-terra, brisas montanha-vale e frentes
térmicas.

Atmosfera Livre ‘ Entradade ar
Zona detransicéo i
AtmosferaMuito Estavel T Topo Camada Limite
lmi stura
Camada Limite
Camada Superficie
4 fricgio A caorsensivel N Calor Latente Superficie

Figura10 — Modelo da Camada Limite Atmosférica adaptado de Dudhia e outros (2002)

A Camada Limite é a zona da atmosfera que esta sob o efeito dos fluxos de calor sensivel e latente
trocados entre 0 solo e 0 ar e, a &gua e 0 ar, e que por isso esta sujeita aos ciclos diarios de
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temperatura, humidade e vento. A camada limite tem habitualmente um comportamento ciclico
diario devido aradiacdo: apresentando-se instével e portanto bem misturada durante o dia e estavel
com grandes gradientes de temperatura, velocidade do vento e humidade a noite. Estes ciclos
diarios podem ser aterados pela passagem de frentes e ciclones porque diferentes massas de ar séo
advectadas para a regido (Stull, 2000). Quando a camada limite € muito turbulenta designa-se por
Camada de Mistura.

A Camada Limite € modelada pelos fendmenos da escala sindptica nhomeadamente os centros de
alta e baixa pressdo. Nos centros de alta pressdo o ar diverge junto ao solo e desce verticamente
para o substituir. A subsidéncia de ar torna a camada limite menos espessa. Nos centros de baixa
pressdo 0 ar converge e ascende eliminado por vezes a separacdo entre a camada limite e a
atmosfera livre permitindo uma renovacao do ar da camada limite (Stull, 2000).

O comportamento da camada limite esta, no entanto, principalmente condicionado pelos fluxos de
superficie, sendo importante a particéo entre calor latente e calor sensivel, e pela entrada de ar da
Atmosfera Livre que contribui para a Camada Limite ficar mais seca. Estes fluxos sdo determinados
pelo fluxo turbulento que é constituido por turbilhdes de diferentes tamanhos.

O aargamento e a tor¢do dos vortices associados aos turbilhdes sdo responsaveis por um fluxo de
energia para escalas mais peguenas onde a energia cinética turbulenta é dissipada devido a
viscosidade (Holton, 1992). Portanto a turbuléncia tem que esta a ser continuamente criada para ndo
se dissipar completamente. De acordo com Peixoto e Oort (1992) as fontes de turbuléncia séo o
atrito do vento e a estabilidade estatica (Figura 5 e Figura 6) sendo portanto fortemente
condicionada pelos perfis verticais de temperatura e da velocidade do vento (Holton, 1992). A
estabilidade estética é responsavel pela criacdo de turbuléncia se a atmosfera estiver estaticamente
instével e pela suainibicdo se a atmosfera estiver estaticamente estével.

A turbuléncia é controlada pela estabilidade estatica e pela estabilidade dindmica que inclui os
efeitos do atrito na geracdo da turbuléncia (Stull, 2000). De acordo com 0 mesmo autor a
estabilidade dindmica é dada pela relagdo entre o NUmero global de Richardson e o Numero de
Richardson Critico. O Numero de Richardson € um nimero adimensiona que representa a razéo
entre a destruicdo de energia cinética turbulenta pelas forcas de impulsdo e a sua producéo devido
ao atrito do vento. O fluxo € dinamicamente estavel se 0 NUmero global de Richardson for maior
que o Numero de Richardson Critico e € dinamicamente instdvel em caso contrério. De acordo com
Stull (2000) para uma atmosfera ser turbulenta tem que ser estaticamente ou dinamicamente
instavel e para ser estavel tem gue ser estaticamente e dinamicamente estavel.

Resumindo: a turbuléncia pode aterar-se em resultado da producéo resultante do atrito, da
producdo ou consumo resultante da accdo das forcas de impulsdo, da dissipacdo viscosa e ainda da
da adveccdo de fluxo médio com um valor de energia cinética turbulenta diferente e do transporte
pel os movimentos turbul entos.

Na auséncia de inibicdo da turbuléncia devido a estrutura térmica da atmosfera a transicdo para
fluxo turbulento € dada pelo NUmero de Reynolds que representa a razéo entre as forgas inerciais,
em que V. e | sdo respectivamente a velocidade e o comprimento caracteristico do fluido, e as
forgas viscosas, em que n € a viscosidade,

De acordo com Garrat (1992) os valores tipicos de Reynolds na Camada Limite sdo superiores aos
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valores que definem a transi¢cdo para turbulento.

A parametrizagdo da turbuléncia exige a parametrizacdo do transporte de momento, energia e
humi dade pel os fluxos turbulentos. Estes termos sdo fungdo dos desvios das variaveis em relacéo ao

seu valor médio também designadas por flutuagdes, u’, v', w', T' e q'. Estes termos aparecem
porque as equacdes diferenciais de previsdo usadas no modelo aplicam-se para intervalos no espaco

e no tempo infinitesimais ou sga para valores instanténeos. Quando se decomple as variaveis
instanténesas, X, de progndéstico dessas equacdes na soma do seu valor médio com uma flutuacéo, x’,

e se pbe a equacdo toda em funcdo do valor médio que é o que na realidade, devido as limitacdes

computacionais, nos interessa, obtemos uns termos extra que sdo fungdo das flutuactes e que tém a
seguinte forma,

J

a(u. %
ox;

(118)

Ostermos u,q', u;q’, u;u; representam respectivamente os fluxos turbulentos de calor, humidade

e momento ou tensdo de Reynolds. O facto de aparecerem estas varidveis adicionais significa que o
sistema de equacdes tem mais incognitas do que equactes e por isso ndo é fechado. De modo a
resolver este problema estes termos adicionais que representam fluxos turbulentos da variavel

considerada tém que ser parametrizados em funcdo de varidveis conhecidas e a esta aproximagao

chama-se fecho de turbuléncia.

Nos esquemas de fecho de turbuléncia substitui-se muita vezes as equacdes de previsdo dos fluxos
de momento pela equacdo de previsdo de energia cinética turbulenta, TKE, definida em Stull
(2000),

TKE = 0.5((u-)2 +(V) + (w)zj.

(119)

As parametrizagOes usadas nos modelos de turbuléncia usam varidveis desenvolvidas com base em
andlises dimensionais e que caracterizam a turbuléncia da camada limite. Uma dessas variaveis € a
velocidade de atrito, u+, que representa a escala adequada a vel ocidade turbulenta,

t
U*Z :_O:CDM120|
r

(120)

e que éigua atensdo de Reynolds a superficie, to, por unidade de densidade. A velocidade de atrito
também é definida como sendo o produto do coeficiente de atrito adimensional, Cp, pela velocidade
a 10 metros de atura. O coeficiente de atrito é definido em fungdo do coeficiente de rugosidade que
apresenta valores diferentes consoante o0s usos do solo (definidos no MM5 no TERRAIN).

O comprimento de Monin-Obukhov, L, é definido como sendo a atura, numa camada limite
estavel, abaixo da qual a producdo de energia cinética turbulenta devido ao atrito excede o consumo
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devido a estabilidade estética,

(121)

em que k € a constante de Von Karman, T, é a temperatura virtual e Fugc € 0 fluxo de calor
superficial cinematico, (Stull, 2000). Se aatmosferafor estavel L € positivo.

A teoria de Obukhov (Garrat, 1996) propbe que os fluxos turbulentos na camada de superficie
sgiam determinados usando sb 0s seguintes par@metros. a atura da camada superficia, hs, a
velocidade de atrito, u, atemperatura potencial virtual, gy, € 0 comprimento de Monin-Obukhov, L.
Esta teoria estipula que existem as funcdes Qu, Qn € Qg que dependem s6 da razéo hd/L tais que 0s
gradientes adimensionais de vento, humidade e temperatura sdo dados por,

kzoV _ (5)
u 9z “\L

ko _; (z
bgq, 0z "(L
ka_; (z
cg, 9z L

(122)

em que b e ¢ sdo respectivamente o nimero de Prantdl e o nimero de Schmidt e u, g+ € g+ S0
variaveis adimensionais turbulentas com dimensdes respectivamente de vento, temperatura e
humidade, e que se anulam para condicfes laminares (Long, 1988). Existem vérias formulacbes
empiricas para as fungdes Qu, Qn € Qo.

De acordo com Blackadar (1996), se no fecho de turbuléncia sO se resolvem as equagdes originais e
se parametrizam 0s novos termos em funcdo dos valores médios, este designa-se por fecho de
turbuléncia de 12 ordem, se pelo contrario neste fecho se introduzem novas equacdes para a taxa de
variacdo dos fluxos turbulentos e sO nestas equacdes € se parametrizam os termos em funcéo das
varidveis conhecidas ent&o o fecho designa-se por fecho de turbuléncia de 22 ordem.

Mellor e Yamada (1974) desenvolveram uma hierarquia de modelos de fecho de turbuléncia
designados por ordem decrescente de complexidade de modelos de nivel 4, nivel 3, nivel 2 e nivel
1. O modelo de nivel 4 resolve as equagdes adicionais para as taxas de variagdo dos fluxos
turbulentos e é portanto um modelo de fecho de turbuléncia de 22 ordem. Os modelos de nivel 2 e 3
desprezam termos de 22 ordem mas o de nivel 3 considera que a difuso e a conveccao sdo termos
de 12 ordem enquanto que o de nivel 2 considera que sdo termos de 22 ordem. O modelo de nivel 1
despreza termos de 12 ordem. De acordo com Mellor e Yamada (1974) a qualidade dos resultados
melhora com o nivel de complexidade apesar de os resultados obtidos com o0 3 e 0 4 nivel serem
muito semelhantes.

Os modelos também podem ter ordem de fecho intermédias se resolverem sO algumas equagdes de
previsdo dos momentos dessa ordem. Por exemplo, os model os Burk-Thomson e ETA, de ordem
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1.5, resolvem as equacdes de previsdo para a energia cinética turbulenta e para a temperatura e
parametrizam 0s outros termos e 0 modelo Gayno-Seaman também de nivel 1.5 considera fecho de
turbuléncia de 22 ordem sO para a energia cinética turbulenta.

Uma das grandes vantagens dos modelos de fecho de turbuléncia de ordem superior a um € que
permitem quantificar a variacdo da turbuléncia e portanto obter melhores parametrizacGes. No
MMS5 os modelos ETA, Burk-Thomson e Gayno-Seaman pertencem a este grupo.

O fecho de turbuléncia do modelo Blackadar para o regime nocturno € de 12 ordem e designa-se por
teoriarK. Neste método o fluxo turbulento de uma dada variavel é funcdo do gradiente dessa
varidvel e de um coeficiente K designado por difusividade turbulenta. De acordo com Stull (2000)
esta teoria funciona melhor para velocidades de vento maiores porque os turbilhdes sdo mais
pequenos e ndo deve ser usada para Camadas Limite Convectivas. Holton (1992) reforca esta
afirmacao referindo que este modelo é mais adequado para atmosferas estaveis ou neutras.

Os fechos de turbuléncia também se podem designar por locais ou ndo-locais. Os primeiros s6
permitem considerar os pequenos turbilhfes. Os ultimos permitem considerar os efeitos de
turbilhdes que se deslocam para disténcias maiores 0 que esta de acordo com 0s processos fisicos
gue ocorrem em atmosferas turbulentas. De acordo com Garrat (1992) os turbilhdes maiores séo 0s
mais importantes porque sd0 0s mais sensiveis a0 ambiente, nhomeadamente, a geometria e a
estabilidade, e portanto, sdo os que diferenciam os fluxos turbulentos. Os modelos ETA, Burk-
Thomson, Gayno-Seaman e Blackadar (regime nocturno) sdo todos modelos de fecho local de
turbuléncia.

Os modelos LES — Large Eddy Simulation sGo modelos de turbuléncia ndo-locais porque simulam
explicitamente os turbilhBes maiores e sO parametrizam 0S mais pequenos que Sd0 0S Menos
importantes. O modelo de parametrizagdo da camada limite MRF € um modelo turbuléncia do tipo
LES em que a parametrizacdo dos turbilhGes mais pequenos é feita por um fecho de turbuléncia de
12 ordem. Os modelos LES apresentam melhores resultados do que os modelos de fecho local
(Garrat, 1992). O modelo Blackadar (regime diurno) € de fecho ndo-local.

O modelo de camada limite também parametriza os fluxos de calor latente e sensivel.

3.2.1.1 Mode o Blackadar de Alta Resolucdo

Este modelo foi desenvolvido por Blackadar e revisto por Zhang e Anthes (1982). A parametrizacéo
da camada limite neste modelo tem como objectivo o calculo da mistura vertical das seguintes
variaveis. vento horizontal, temperatura potencial, razédo de mistura e gelo e agua liquida das
nuvens, (Grell e outros, 1995). De acordo com Holton (1992) o fluxo turbulento horizontal pode ser
desprezado quando a turbuléncia horizontal € homogénea 0 que SO ndo acontece em zonas
horizontalmente heterogéneas como por exemplo na costa.

De acordo com Grell (1995) a velocidade de atrito neste modelo é calculada em funcdo da
turbuléncia definida para quatro casos. convecgdo livre, convecgdo forgada, turbuléncia mecanica e
estavel. A conveccdo livre e forgada que correspondem a um nimero global de Richardson negativo
correspondem a atmosferas estaticamente instaveis em que na primeira domina a convecgdo devido
a gradientes de temperatura e na segunda a conveccdo devido a velocidade do vento. A turbuléncia
mecanica e 0 caso estavel correspondem a um numero global de Richardson positivo sendo no
primeiro caso menor que o nimero critico de Richardson e no segundo maior. Nestes dois casos a
atmosfera é estaticamente estdvel embora no primeiro caso a velocidade do vento torne a atmosfera
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turbulenta.

De acordo com Zhang e Anthes (1982) este modelo considera dois regimes de Camada Limite, o
primeiro € o regime nocturno e abrange os casos da atmosfera estdvel ou pouco instavel (convecgao
forcada no caso estavel e turbuléncia mecanica) e segundo € o regime de livre convecgdo. No
regime nocturno é usada a teoriak em que k € definido em fungdo do nimero local de Richardson.
No regime de convecgdo livre sdo usados os principios desenvolvidos por Blackadar (1996).

A teoriark assume que as misturas turbulentas sdo feitas entre as sucessivas camadas de ar da
Camada Limite Atmosférica sendo determinadas pelos gradientes locais assumindo sempre que 0
fluxo se d& de acordo com o gradiente. O método usado para a convecgdo livre assume que as trocas
sdo feitas entre a primeira camada e cada uma das outras camadas atmosféricas 0 que corresponde a
uma massa de ar que ascende do solo e vai trocando energia, momento e humidade em cada nivel.
Neste método o0 que controla as taxas de mistura € o perfil vertical termodindmico da atmosfera.

O fluxo de caor sensivel (convectivo e de conducdo) trocado com a atmosfera tem uma forma
semel hante a equacéo (126) em que a temperatura da atmosfera é considerada a temperatura no topo
da camada superficial (10 metros) e o coeficiente de conveccdo resulta do produto da capacidade
térmica por um coeficiente de transferéncia de calor que € uma funcéo linear da velocidade de
atrito.

O fluxo de calor latente € calculado partindo da 12 equacdo de (127) considerando que o fluxo
maéssico é funcdo da diferenca de humidades especificas entre a superficie e o topo da Camada
Superficial, da disponibilidade de humidade no solo e de uma fungédo do coeficiente de transferéncia
global (difuso e turbulento). A disponibilidade de humidade é especificada empiricamente baseada
nas alteracdes em 24 horas da temperatura e humidade superficiais. O coeficiente de transferéncia
global é funcdo da estabilidade da atmosfera e da velocidade de atrito. Segundo (Zhang e Anthes,
1982) este termo do fluxo de calor latente € o mais dificil de modelar.

Estudos de sensibilidade realizados com este modelo por Zhang e Anthes (1982) concluiram que a
disponibilidade de humidade € o factor mais critico. Variagdes na disponibilidade de humidade no
solo alteram muito o valor dos integrais verticais dos fluxos de caor latente e sensivel e da altura
méxima da camada limite. A medida que a disponibilidade de humidade aumenta, o ambiente fica
mais himido e mais frio e a camada limite mais baixa.

No estudo da sensibilidade em relacdo a rugosidade as conclusbes foram que aumentar a
rugosidade, aumenta o atrito, a evaporacdo e a mistura. Isto tem como consequéncias uma
diminuicdo da temperatura e da velocidade do vento que no caso em estudo foram respectivamente
de 4°C e de 7m/s.

Em relagdo a capacidade térmica o modelo mostra-se menos sensivel quando os fluxos de calor
latente dominam e mais sensivel quando os fluxos de calor mais importantes sdo os radiativos. Os
resultados obtidos pelo modelo ndo se mostraram muito sensiveis a variagdes do albedo.

O modelo € bastante sensivel as condigdes sindpticas nomeadamente o vento geostrofico.

Comparagoes feitas por Anthes e Zhang (1982) com o modelo mostraram que o modelo reproduz de
maneira bastante fiel a estrutura atmosférica quando as caracteristicas da superficie sdo
correctamente especificadas. As correlagbes entre perfis de temperatura, humidade e vento
observados e simulados séo melhores durante o dia do que durante a noite. Este modelo € de acordo
com Dudhia e outros (2000) pouco eficiente computacional mente.
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3.2.1.2 Modelo de Burk-Thomson

Este modelo foi desenvolvido por Burk e Thomson (1988) baseado nas formulas de Méellor e
Y amada (1974) de nivel 3. Tem uma ordem de fecho de turbuléncia de 1.5, considerando equagles
de previsio para a energia cinética turbulenta e para a temperatura.

De acordo com os resultados apresentados por Burk e Thomson (1988) a Camada Limite smulada
por este modelo apresenta um comportamento bastante redlista em diferentes situagOes
nomeadamente no Mediterraneo, num deserto no Norte de Africa e no Atlantico Norte durante a
passagem de uma frente quente.

3.2.1.3 Modeo ETA

Este modelo usado no sistema de modelacéo ETA foi desenvolvido por Janjic (1990,1994) usando
as equagdes definidas por Mellor-Y amada (1974) que consideram fecho de turbuléncia de 22 ordem
para a energia cinética turbulenta e calculam os fluxos turbulentos como sendo funcéo da energia
cinética turbulenta.

De acordo com Janjic (1994) este modelo considera duas camadas distintas na Camada Limite: uma
camada fina e viscosa acima da superficie onde o transporte vertical € determinado pela difusdo
molecular e uma camada turbulenta em cima onde o transporte vertica € dominado pelos fluxos
turbulentos. A espessura da camada viscosa € diferente para a temperatura, a humidade especifica e
0 vento, e depende da velocidade de atrito, das difusividades moleculares respectivas de cada uma
das varidvels, do nimero de Reynolds. Adicionamente as camadas viscosas para a temperatura e
para a humidade dependem respectivamente do nimero de Prandtl e do nUmero de Schmidt. Estas
camadas sdo muito mais finas do que a camada superficial.

Os fluxos turbulentos das diferentes variaveis na camada superficial acima da camada viscosa séo
iguais aos da camada viscosa e funcdo do gradiente dessas variaveis e de coeficientes de troca de
calor e de momento definidos por Mellor-Y amada.

Janjic (1994) afirma que a camada viscosa no oceano pode operar em trés regimes, laminar, rugoso
e rugoso com spray, dependendo do nimero de Reynolds. No regime rugoso deixa de existir
camada viscosa para 0 momento e no regime rugoso com spray a partir de um certo nimero de
Reynolds a camada viscosa desaparece para todas as variavels porque as ondas e 0 spray
representam um mecanismo muito mais eficaz de troca de calor e humidade do que a difusdo
molecular. Os numeros de Reynolds que correspondem a transicdo so determinados de forma
empirica..

De acordo com Dudhia (2000) este modelo é mais eficiente que o modelo de Blackadar e menos
eficiente que o modelo MRF.

3.2.1.4 Modelo MRF

Este esquema usado actualmente no modelo de previsdo AVN/MRF do NCEP foi desenvolvido por
Hong e Pan (1996) baseado em Troen e Mahrt (1986) e esta descrito em Hong (1999).

A difusividade na Camada Limite est4 formulada de acordo com os resultados de investigacdo em
LES — Large Eddy Simulation obtido por Troen e Mahrt (1986). Este esquema determina a altura da
Camada Limite calculando o nimero global de Richardson e em seguida especifica o perfil do
coeficiente de difusividade em funcdo da altura da Camada Limite e determina os valores dos

58



coeficientes em funcdo dos fluxos a superficie. Os fluxos de calor sensivel e calor latente séo
calculados neste esquema de acordo com ateoria de Monin-Obukhov (Long, 1988).

Neste esguema existe uma parametrizacdo dos fluxos contrarios ao gradiente que depende da
velocidade convectiva e dos fluxos a superficie. De acordo com Dudhia (2000) € um esquema
muito eficiente computaciona mente.

Este esquema permite usar um coeficiente de rugosidade para o calor diferente dos coeficientes de
rugosidade usados para 0 momento e para a humidade. De acordo com Mahrt e Ek (1993) que
analisaram a variabilidade espacial dos fluxos turbulentos e das rugosidades, o coeficiente de
rugosidade do calor apresenta valores que sdo vérias ordens de grandeza inferiores aos do momento.

3.2.1.5 Modelo Gayno-Seaman

Este esquema baseia-se nas equacdes de Mellor-Y amada considerando fecho de turbuléncia de 22
ordem sO para a energia cinética turbulenta Este esquema usa como varidvel conservada a
temperatura potencial da égua liquida o que Ihe permite obter melhores resultados em situacdes de
saturagdo nomeadamente nevoeiro.

De acordo com Dudhia (2000) e Shafran (2000) os custos computacionais deste modelo séo
semel hantes aos do Blackadar e representam aproximadamente 25% do tempo de CPU.

3.2.2 Superficie

Testes de sensibilidade realizados por Zhang e Anthes (1982) permitiram constatar que a
parametrizacdo do solo € o aspecto mais importante na determinacdo do comportamento da Camada
Limite Atmosférica.

No MM5 a temperatura a superficie em terra é calculada através do balanco de energia
considerando que em cada passo no tempo o balango de energia a superficie se anula. Na superficie
da &gua a temperatura é considerada fixa durante o tempo da simulagéo (Grell e outros, 1995).

A Lei da Conservacdo de Energia diz-nos que a variagcdo de energia num volume de controle é igual
a soma do fluxo de energia que entra, Ej,, menos o fluxo de energia que sai, Equ, mais o fluxo de
energia gerado no volume de controle, E,

d—E = Ein‘ Eout+ Eg .
at

(123)

Se aplicarmos esta equacdo ap solo temos que considerar os seguintes fluxos de calor: fluxo
difusivo para a camada de solo seguinte, fluxo de calor sensivel (soma dos fluxos difusivo e
convectivo para o ar), balanco radiativo com o sol e o céu (com ou sem nuvens) e o fluxo de calor
devido a vaporizacdo da agua do solo.

Estes fluxos nem sempre estdo em equilibrio e por isso existe variacdo da energia acumulada no
solo que depende da sua capacidade de armazenar energia interna ou seja a capacidade calorifica
volumica, r Cp,
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dE _ rc E
dt P qt
(124)

A transferéncia de calor através da difusdo para o subsolo e para a atmosfera, qp, € perpendicular
as superficies isotérmicas e dirigida para as temperaturas menores e € dada pela Lei de Fourrier,

. ® ® ® 3
0o = - AKRT = - AL IT5 T 0

x Ty W g
(125)

onde k é a condutividade térmica que mede a capacidade de um material conduzir energia térmica
(Incropera, 1996) e A aarea.

A componente radiativa € a componente mais importante do balanco calorifico do solo (Zhang e
outros, 1982). O balanco radiativo para o solo € dado pelo modelo de parametrizacéo da radiacéo
usando as propriedades do solo, emissividade e albedo, definidas no TERRAIN.

Os fluxos de calor latente e de calor sensivel sdo calculados de modo diferente em funcéo da
parametrizacdo da Camada Limite escolhida. Em seguida apresenta-se a formulacdo geral destes
fluxos.

A transferéncia de calor por convecgdo para a atmosfera, gc, da-se entre o solo e 0 ar quando
estdo a temperaturas diferentes e respectivamente Tse T,

Qc = Ah(TS - T)’
(126)
onde h € o coeficiente de convecgdo forgada e natural .

O fluxo de calor devido a vaporizacdo de agua do solo, q., € dado pela equacéo (90),

g =Am.lU g =Am.T(s, - s).

(127)

Utilizando a definicdo de ental pia e derivando,

h=u+PvpP dh=du+Pdv+vdP =Tds- Pdv+vdP =Tds,
(128)

pode simplificar-se a equagao anterior e obter,

q. = Ama(hv - hl)
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(129)

funcdo da diferenca de entalpias entre a &gua liquida, h. e o vapor de &gua, hy, e do fluxo de &gua,
Ma, que depende da diferenca de concentragdes entre o vapor de agua a superficie do solo, r g € na
atmosfera, r , e de um coeficiente de transferéncia, C,

rha:C(rsup- r).

(130)

A razéo entre o fluxo de calor sensivel da superficie e o fluxo de calor latente € designada por razéo
de Bowen.

Longo Comprimento de Ondé] | Curto Comprimento de Onda Longo Comprimento deOnd

Camada Superficie

T Cdor Sensivelf Cdlor Latente T Cdor Sensivelf Cdlor Latente

Tera Agua - Temperatura Constante
Fluxo solo

Camadas de Solo difusdo solo

Substrato - Temperatura Constante

Figura 11 — Processos de Super ficie adaptado de Dudhia e outr os (2002)

3.2.2.1 Moddo de duas camadas de Blackadar

Este modelo descrito em Zhang e Anthes (1982) assume que a camada superficial da atmosfera tem
10 metros e que 0 solo tem duas camadas, uma camada de solo e uma camada de substrato. A
camada de substrato tem a temperatura média diaria fixa e a camada de solo tem uma temperatura

variavel com um ciclo diario que resulta do balanco de energia aplicado a camada, da espessura da
camada e da capacidade térmica.

Neste modelo € calculada a temperatura da superficie do solo usando uma equacéo do balanco de

energia em que a variagdo de energia dessa camada de solo € dada pela soma do fluxo de calor

difusivo para o substrato, do fluxo de calor sensivel (convectivo e difusivo) e latente para a
atmosfera e do fluxo de calor radiativo.

A variacdo de energia é dada pela equacéo (124) em que o produto da calor especifico pela

densidade € substituido pela capacidade térmica. A capacidade térmica, Cy, esta relacionada com a
condutividade térmica, k, com o calor especifico, ¢, e com avelocidade angular da Terra, w,

K
C, =095/~
2w
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(131)

e com ainérciatérmica, ¢, especificada em funcdo do uso do solo especificado no TERRAIN.

c =./kC

(132)

Grell e outros (1995) referem que Blackadar mostrou que esta formulagdo permite que a onda
térmica da camada de solo do modelo tenha a mesma fase e a mesma amplitude que para um solo
real caracterizado pelas propriedades, condutividade térmica, k, e calor especifico, c.

O fluxo de calor para o substrato € calculado de acordo com a equagéo (125) mas considerando que

o gradiente de temperatura € dado pela diferenca de temperatura entre a superficie do solo e a
temperatura do substrato que € considerada constante e que a condutividade térmica € dada pelo

produto do coeficiente de transferéncia de calor que € uma constante pela capacidade térmica, Cy.

Dudhia (1996) afirma que este modelo tem apresentado deficiéncias na previsao da temperatura do
ar a superficie subestimando as temperaturas maximas e provocando um erro de fase entre as
temperaturas modeladas e as observadas. As possiveis razfes que apresenta sdo: excesso de
disponibilidade de agua e consequente excesso de fluxo de calor latente, a radiacdo de curto
comprimento de onda pode estar a ser subestimada devido ao tratamento do fluxo no ar limpo e a
temperatura do substrato pode estar a ser fixada num valor demasiado baixo. No entanto estudos
realizados no NCAR ndo conseguiram individualizar nenhuma destas razbes pelo que se
reavaliaram os pressupostos do modelo e Dudhia propds um novo modelo apresentado de seguida.

Outra possivel fonte de erros também referida por Dudhia (1996) € o facto de o modelo estar
afinado para ciclos de 24 horas o que significa que 0 modelo pode ndo responder a alteracbes mais
bruscas como por exemplo a passagem de uma frente fria.

3.2.2.2 Modelo de cinco camadas

Dudhia (1996) justifica a necessidade de um modelo com mais camadas que o modelo de Blakadar.
No solo a propagacdo do fluxo de calor € feita através de uma onda que se atenua de modo que
quanto maior € a profundidade mais pequena € a onda e que devido a velocidade finita de
propagacao, tipicamente, 3 cm/hora, quanto mais profunda € a camada mais tempo a onda demora a
atingir essa camada. De modo que a temperatura média e o tempo de resposta de uma camada Unica
que represente o solo € muito diferente da temperatura média da camada mais superficial do solo. O
ar da camada superficial da atmosfera responde a camada superficial do solo, de modo que o
calculo correcto dos fluxos de calor na superficie, exige uma resolucéo vertical maior.

Este modelo usa cinco camadas com as espessuras de 1, 2, 4, 8 e 16 cm e um substrato gue tem uma
espessura de 31 cm, e que € mantido a temperatura constante. De acordo com Dudhia (1996) esta
discretizagdo foi comparada com um modelo de 100 camadas com 1 cm e os resultados foram
semel hantes.

As equagdes usadas neste modelo sdo semelhantes as do modelo de Blackadar. O fluxo difusivo
entre as véarias camadas de solo € calculado de acordo com a equacdo (125) em gue a condutividade
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térmica tem um valor intermeédio entre a condutividade dos solos arenosos e dos sol os argilosos.

A inicializacdo da temperatura no solo é feita considerando que as temperaturas obtidas do MM5
para 0 solo e 0 subsolo estéo respectivamente a 1 cm e a 47 cm (a metade da camada de subsolo) e
que a variagao entre elas € linear.

3.2.3 Conclusbdes

Nos modelos de superficie a escolha 6bvia é o modelo de 5 camadas. No entanto € preciso ter em
conta gque este modelo n&o considera variaces de humidade no solo 0 que de acordo com a revisao
bibliografica causa erros ndo negligenciaveis. Este problema so pode ser resolvido com um modelo
mais sofisticado que tenha isto em consideracdo como € por exemplo o Land Surface Modd ja
disponivel no MM5 (Chen e Dudhia, 2001 e 2001a). Este modelo ndo foi implementado porque
para Portugal ndo existem dados que nos permitam uma inicializagdo da humidade do solo.

Uma breve comparagéo feita entre as temperaturas do solo previstas pelo MM5 usando o modelo de
5 camadas e 0 MRF e as temperaturas medidas numa estacdo meteorol 6gica situada na Quinta da
Franca permitiu constatar que as temperaturas do solo previstas tém uma amplitude muito inferior a
amplitude observada.

Arellano e outros (2001) apresentaram resultados de comparagbes dos seguintes esquemas de
Camada Limite presentes no MM5: Burk-Thomson, ETA, MRF e Blackadar. As conclusbes
principais foram que a altura da camada limite € melhor simulada pelo modelo de Blackadar e pelo
modelo MRF mas os fluxos atmosféricos modelados pelo MRF apresentam piores resultados apesar
de a diferenca na modelagdo dos fluxos ndo variar muito com os diferentes métodos. Os quatro
modelos apresentam um perfil de camada limite mais frio e mais himido que o observado
apresentando os modelos da ETA e de Burk-Thomson piores resultados.

As conclusfes anteriores estdo de acordo com Cheng e outros (2002) que afirmam os modelos
baseados nas férmulas de Mellor-Y amada apresentam deficiéncias nomeadamente preverem alturas
da camada limite inferiores as reais.

Shafran e outros (2000) comparam os resultados obtidos com o MM5 usando o modelo Gayno-
Seaman e usando 0 modelo de Blackadar e concluiram que apresentam resultados semelhantes nas
temperaturas de superficie e na direccdo do vento mas que o modelo de Gayno-Seaman apresenta
mel hores resultados na simulagdo de vel ocidades de vento e de profundidade da camada limite.

Clifford e outros (2002) afirmam que muitas das parametrizacdes da camada limite do MM5,
incluindo a MRF, tém tendéncia para promover uma mistura vertical excessiva, o que significa, que
0S erros gue produzem sdo maiores durante a noite (altura em que existe menor mistura vertical).

Bright e Mullen (2002) fizeram estudos de sensibilidade dos resultados do MM5 a escolha da
parametrizacdo da Camada Limite com os modelos de Blackadar, MRF, Burk-Thomson e Eta na
modelacdo da moncdo do sudoeste dos EUA e concluiram que os modelos de Blackadar e MRF
prevéem correctamente a evolucéo da Camada Limite ao contrério dos modelos Burk-Thomson e
Eta. Os modelos MRF e Blackadar tém no entanto alguns problemas no célculo da inibicdo da
convecgao podendo activar a convecgdo tarde demais.

Os estudos a que tivemos acesso ndo permitem tirar conclusdes definitivas em relagdo ao melhor
esquema a usar pelo que se optou pedo MRF que é computacionamente mais eficiente e
teoricamente melhor. Usou-se um coeficiente de rugosidade para o calor diferente dos coeficientes
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de rugosidade usados para 0 momento e para a humidade.

3.3 Radiacgéo

A parametrizacdo da radiacdo no MM5 pode ser feita de acordo com diferentes esquemas. Neste
capitulo s6 vamos analisar 0s esquemas Cloud-Radiation e 0 RRTM longwave porque 0s outros sao
muito simplificados. A parametrizagdo da radiagdo tem como objectivo calcular o fluxo radiativo
total na superficie para o balango energético de superficie e a divergéncia dos fluxos radiativos num
volume de ar limpo ou de nuvem necessarios ao calculo do aguecimento/arrefecimento (Stephens,
1984).

A influéncia da radiacéo na dinamica depende da importancia da radiacdo relativamente aos outros
fluxos de calor. A radiacdo, com céus limpos, contribui para uma taxa de aumento da temperatura
de cercade 2K .dia®. A radiacso é por exemplo muito maisimportante nas ondas equatoriais em que
o gradiente de temperatura é cercade 0 a 3K.dia™* do que na subsidéncia de ar em anticiclones que
tem um gradiente de 23K .dia™’. A tabela seguinte apresenta val ores de gradientes de temperatura em
diferentes situagOes sinopticas.

Situacgao Sindptica DT/Dt
Chinook 10kh™
Frente Fria 20 k dia™
Ciclone a 850 mbar 8-10 k dia™
Ciclone de Ver&o nas latitudes médias 7-8 k dia™
Subsidéncia de ar em anticlones 23 kdia™*
Ondas Equatoriais 0-3 k dia™

Tabela4 — Gradientes de temperatura observados em diferentes situagdes dinamicas (Sthephens, 1984)

O balanco radiativo € muito importante nas nuvens onde pode contribuir para um aumento de
temperatura de cerca de 10K.dial, o que representa aproximadamente metade do fluxo total de
caor tipico numa nuvem. Dudhia (1989) publicou alguns resultados qualitativos baseados numa
aplicacéo unidimensional do Esquema Cloud-Radiation a nuvens espessas, considerando-as como
corpos negros relativamente a radiagdo de longo comprimento de onda, de modo a que o topo e a
base da nuvem sgam independentes. As conclusdes apresentadas relativamente aos topos foram: 0
arrefecimento radiativo maior ocorre para topos que estegjam aproximadamente nos 350 hPa
(22k.dia’!) porque para cima a taxa de arrefecimento é reduzida devido & menor temperatura dos
topos das nuvens e para baixo o efeito é diminuido devido a absor¢éo de radiacéo pelo vapor de
dgua acima da nuvem (em especial em atmosferas tropicais). O aguecimento radiativo de curto
comprimento de onda dos topos € menos afectado pelo vapor de &gua variando pouco em altura
embora varie bastante com a quantidade de &gua nas nuvens e com o angulo zenital (10 a 20k.dia’?).
O aguecimento de curto comprimento de onda estende-se mais para o interior da nuvem do que o
arrefecimento de longo comprimento de onda o que durante o dia pode resultar num efeito global de
aquecimento do topo. Na andlise do aguecimento das bases das nuvens concluiu gue o aguecimento
é maior para bases que estejam acima dos 400 hPa atingindo o valor de 20k.dia® para 150 hPa
porgue para baixo o vapor de dgua presente no ar reduz este efeito.

Os efeitos radiativos podem ser da mesma ordem de magnitude do que os efeitos associados a
processos de mudanca de fase, por exemplo, quando a base das nuvens esta no nivel de
congelamento, cerca de 5 km, os efeitos de aquecimento dominam o arrefecimento resultante da
liquefaccao.
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Dudhia (1989) apresenta como conclusdes do estudo que o balanco radiativo positivo € importante
no fim da manha e é particularmente importante em regifes com nuvens com bases altas (cirrus)
porque o0 aguecimento da base das nuvens é maximizado e o arrefecimento no topo das nuvens é
compensado pelo aquecimento. Em Webster e Stephens (1980) também é referido que a radiacéo
tende a aguecer a base das nuvens relativamente ao topo, tornando a nuvem mais instavel.

3.3.1 Balanc¢o Radiativo para a atmosfera

A avaliacdo quantitativa dos diferentes termos do balango global anual de energia da Terra permite
avaliar aimporténcia relativa dos diferentes termos do balanco radiativo (Kieth e Trenberth, 1997).

A Figura 12 apresenta 0s resultados obtidos: a radiacdo solar média incidente no topo é de 342

W.m?, dos quais 77 W.m? sio reflecﬂdos pelas nuvens, aerossois e a atmosfera, 30 W.m? sfo

reflectldos pela superficie, 67 W.m? sio absorvidos pela atmosfera e 168 W.mi? %\o absorvidos
pela superf|C|e terrestre. A radiacéo emitida pela superf|C|e terrestre é de 390 W.m?, dos quais 40

W.m? sdo emitidos para o espaco exterior e 350 W.mi? sdo absorvidos pela atmosfera A atmosfera
emite 165 W.m? para 0 espaco exterior e as nuvens emitem cerca de 30 W.mi. As nuvens e a
atmosfera emitem cerca de 324 W.m? absorvidos pela superficie da Terra. O balanco energético da
Terra € fechado s6 com os termos radiativos, o balanco energético para a superficie e para a
atmosfera é fechado com as transferéncias de calor associadas as mudancas de fase.
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1074 Hadiﬁian_z Solar Longwa
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Figura12 — Balanco anual global para a Terra (Kieth e Trenberth, 1997).

A radiacdo solar tem 0 seu méximo de emissdo nos 0.5 mm e a radiag8o terrestre tem 0 seu maximo
nos 10 mm sendo portanto a radiagdo solar maioritariamente radiacéo de curto comprimento de onda
e aradiacéo terrestre de longo comprimento de onda.

65



Difundida pelo ar

Absorvida pelas nuvens

Curto comprimento onda Reflectida pelas nuvens
0la2 m

‘.-’, =
Largo comprimento de onda
4260 m

Figura 13 — Balanco Radiativo para a atmosfera. Azul — Radiacéo de longo comprimento de onda. Vermelho —
Radiacgéo solar.
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Absorvida pelaTerra Absorvida peljTerra

Figura 14 — Balan¢o Radiativo para a superficie. Azul — Radiacdo de longo comprimento de onda. Vermelho —
Radiacgao solar.

A radiacdo solar pode ser absorvida pelo vapor de agua, ozono, dioxido de carbono, oxigénio e
poeiras, absorvida, reflectida ou difundida pelas nuvens, absorvida ou reflectida pela Terra e
difundida pelo ar. A radiag@o solar com um comprimento de onda inferior a 0.3 mm é totalmente
absorvida na estratopausa na transformacao de oxigénio molecular em ozono, a radiacdo solar na
gama dos infravermelhos é absorvida na estratosfera principalmente pelo vapor de agua e pelo
dioxido de carbono e a radiacdo solar visivel atinge a superficie terrestre. A radiagdo de longo
comprimento de onda pode ser emitida pelas nuvens, absorvida ou emitida pela superficie e
absorvida ou emitida pelos gases presentes na atmosfera. A radiacdo de longo comprimento de onda
emitida pela superficie é quase totalmente absorvida na troposfera pelo didxido de carbono e pelo
vapor de &gua e na estratosfera pelo ozono.

Nas nuvens as gotas de &gua, 0 vapor de agua e os cristais de gelo provocam reflexéo e absorcdo da
radiacdo de longo comprimento de onda. As nuvens reflectem e difundem a radiacdo de longo
comprimento de onda podendo este efeito representar, consoante a espessura da nuvem, 30% a 70%

daradiacéo incidente.
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A radiacao electromagnética a um dado comprimento de onda que atravessa uma camada de ar pode
ser transmitida, absorvida ou reflectida. A radiacéo reflectida pode manter a direccdo e sentido
originais ou ser reflectida numa direcgdo diferente. Absortividade, a, € a fraccdo de energia que é
absorvida, reflectividade é a fraccdo de energia que é reflectida, r, e transmissividade, t, € a fraccéo
de energia que é transmitida.

E

+ E gectica  Eapsonica = E P

transmitida
transmitida Ereﬂectida + Eabsorvida =1p
E E E
t,+r +a =1
(133)

A divergéncia dos fluxos radiativos numa camada de ar € dada pela soma de todos fluxos radiativos.

Peixoto (1991) apresenta a Lei de Beer-Bouger-Lambert que da a variacdo da intensidade de
radiacdo, |, devido a absor¢cdo num meio, em fungdo da densidade r , da espessura ds,

1}
-r—n.[k| r dz

e > °l. e™,

(z) =

_ _ 1
dll—-klllrds—-KI,rr—ndzb I, ()

(134)

edek; que é o coeficiente de absor¢éo para um dado comprimento de onda. Se a absor¢éo ocorrer
simultaneamente com dispersdo para direccBes diferentes da origina este coeficiente passa a
representar um coeficiente de extingdo que engloba os dois efeitos. Na expressdo anterior a
espessura do meio ds é substituida pelo produto do inverso do cosseno do angulo zenital, mt, com

dz que € a altura do meio medida perpendicular a superficie e é introduzido o conceito de caminho
optico, d;, definido em Salby (1996), como sendo a distancia adimensional atravessada pela

radiacdo ponderada com a densidade e a absor¢do do meio.

A Le de Beer-Bouger-Lambert permite-nos obter uma expresséo para a transmissividade e para a
absortividade,

1
-=d
t = _transmiti — I|(21) —e m"
|

(135)
A transmissividade diminui exponencialmente com o caminho éptico.

A energia aém de transmitida, absorvida e reflectida também pode ser emitida. Um corpo negro
emite 0 maximo de energia que um corpo pode emitir a uma dada temperatura e absorve toda a
radiacdo incidente. Para um corpo negro a intensidade da radiacdo electromagnética emitida é
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funcédo do comprimento de onda, | , e datemperatura, T, e é dada pela funcdo de Plank:

(136)

Integrando a equacgédo anterior para todos os comprimentos de onda e todas as direcgdes obtemos a
Lei de Stefan-Boltzman que afirma que a quantidade de energia por unidade de tempo e por
unidade de érea emitida por um corpo negro, B, é proporcional a quarta poténcia da temperatura
absoluta,

pB(T)=sT*,
(137
sendo s a constante de Stefan-Boltzman.

A Lei de deslocamento de Wien obtida derivando a fun¢éo de Plank diz-nos que o comprimento de
onda da radiacdo com o maximo de intensidade € inversamente proporcional a temperatura
absoluta,

| T = constante.

(138)

O comprimento de onda da radiacdo esta relacionado com a temperatura do corpo que a emite:
quanto mais elevada a temperatura do corpo, maior a quantidade de energia emitida (Lei de Stefan-
Boltzmann) e menor o comprimento de onda a que é emitida 0 maximo da energia (Lei do
deslocamento de Wien).

A fraccdo da energia emitida por um corpo em relagdo a do corpo negro & mesma temperatura
chama-se emissividade, T . A Lei de Kirchoff afirma que a emissividade monocromética, T |, € igual
a absortividade monocromdtica, a;. Ou sgja um emissor selectivo a uma dada radiagdo também
absorve a mesma radiacéo. Os corpos que se comportam de acordo com esta Lei sdo designados por
corpos cinzentos. Estas propriedades tem o valor unitario para um corpo negro e um valor menor
para 0S Outros Corpos Cinzentos.

3.3.2 Radiacao de longo comprimento de onda em céu limpo

As equacdes que permitem calcular os fluxos de radiagdo que uma dada camada de ar no nivel z
recebe de baixo, F~, e de cima, F , sdo dados pelas seguintes equacdes (Stephens, 1984) derivadas
por Liou (1980):
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(139)

O fluxo que a camada z recebe de baixo é dado pela soma da radiacdo emitida pelo solo e
transmitida até z (1° termo) com a radiacdo emitida e transmitida por todas as camadas entre 0 solo

e a camada considerada (2° termo). A radiagdo emitida pelo solo é integrada para todos
comprimentos de onda. A radiacéo total das camadas inferiores é dada pela integracéo da radiacéo

emitida por cada uma das camadas integrada em todos os comprimentos de onda. O fluxo que a
camada recebe de cima é dado pelaintegraco para todas as camadas superiores da radiagdo emitida
e transmitida em todos os comprimentos de onda.

A radiacdo emitida é atenuada no caminho através de absorcéo e reflexdo. Para a radiacdo de longo
comprimento de onda a reflexéo para direccdes diferentes da original € desprezavel. O coeficiente
que representa esta atenuacgo t; é designado por funcdo de transmissio difusa e é dado em

Stephens (1984) por,

1 1,
mjmo Zje ™ mdm
0 H

(140)

em que aintegracdo em mrepresenta a integragdo para todo o hemisfério e u a concentragdo do gas
absorvente dada por r ds. A transmissividade, t |, resulta directamente da equacéo (135).

O calculo dos fluxos radiativos exige a parametrizacdo dos integrais de frequéncia e de caminho
Optico.

3.3.2.1 Parametrizacdo: Integracdo no Caminho Optico

O coeficiente de absorcéo, ki, é funcdo da pressdo e da temperatura, variaveis que apresentam uma
variagdo muito grande na atmosfera. Existem dois métodos de parametrizar esta integracdo
designados por ‘ scaling approximation’ e aproximacao dos dois parametros. Ambas consideram que
a absorcdo num caminho ndo homogéneo pode ser aproximada pela absor¢cdo num caminho
homogéneo desde que se gjustem alguns parametros, (Stephens, 1984).
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d| = k| (p,T)dU» k| (pO,TO)U
'Scaling Aproximation'

_ pdu
p= '[ > Aproximagdo dos dois parametros
u= Jdu

A ‘Scaling Aproximation’ considera que o caminho optico pode ser representado por dois factores
em que o primeiro € s6 funcdo do comprimento de onda e o segundo é funcdo da presséo e da
temperatura. A aproximacdo dos dois par@metros considera que o coeficiente de absor¢éo € fungdo
do comprimento de onda e de uma pressdo que é constante em cada camada mas que varia entre
camadas.

Os erros da ‘ Scaling Aproximation’ s80 maiores que os erros da Aproximagdo dos dois parametros.
Os erros da ‘ Scaling Aproximation’ sd0 maiores na alta atmosfera. (Stephens, 1984).

A integracdo no caminho optico para o Cloud Radiation Scheme e para o RRTM é feita de acordo
com a‘scaling aproximation’ em que d é proporcional ap®® para o vapor de &gua e proporcional a

p" para o didxido de carbono, (Grell e outros, 1995).

3.3.2.2 Parametrizacdo: Integracdo para 0s comprimentos de onda

A integracdo para os comprimentos de onda tem que considerar a variagao lenta da emisséo (fungéo
de Plank) com o comprimento de onda e a variagdo muito mais rapida do coeficiente de absorcéo
com 0 comprimento de onda.

A emissdo e absorcdo de radiagdo em gases ocorre a comprimentos de onda especificos funcéo da
sua estrutura interna tendo cada gas um espectro caracteristico de emisséo e de absorcéo. As linhas
de emissdo sdo largas devido as perturbacbes externas, colisdes, que ateram sensivelmente os

niveis de energia e devido ao efeito de Doppler que atera a percepcdo da frequéncia de emissdo
devido a sua velocidade relativa, (Peixoto e Oort, 1992).

No MM5 sdo usados dois métodos para a parametrizacdo da absorcdo de radiacdo de longo
comprimento de onda dos gases. 0 modelo da distribuicéo k e 0 modelo de emissividade.

3.3.2.2.1 Méodo da Emissividade

A emissividade é definida em Stephens (1984), como uma integracdo da emissividade para todos os
comprimentos de onda ‘ pesada’ pela funcéo de Plank,
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sl AcoPBd =] (Lt )pBd

Devido a Lel de Kirchoff a emissividade considera-se igual a absortividade definida pela equacéo
(135), 0 que permite reescrever os fluxos de calor expressos na equacao (139),

TN —aT4(1. T ( d' (z.Z)
F'(2=sT/(1- T (z2=0)) jsT Td
Fi(2) = jsT 241 @2) (; 2z

s di (z2)

F'(2 stopo(l-l z,z= zmpo) jsT 4d

(141)

independentes do comprimento de onda. Estas equagtes deduzidas por Stephens (1984) sdo as que
sd0 usadas no MM5 na opcéo ‘ Cloud Radiation Scheme' apresentadas em Grell e outros (1995).

Este esquema de radiacdo considera a absor¢do da longo comprimento de onda pelo vapor de aguae
pelo dioxido de carbono e considera que a emissao no topo da atmosfera resulta s6 do diéxido de
carbono. Em Grell e outros (1995) sdo apresentadas as expressdes usadas para o calculo da
emissividade para o vapor de agua, desenvolvidas por Rodgers (1967),

=& (a+Th)Ind" parad 3 10g.m?
i=0

Tzé_(c +Td, )«/—' parad < 10g.m

em que &, by, ¢ e di so constantes.

Na troposfera o didxido de carbono e o vapor de agua absorvem simultaneamente na regido
espectral dos 15mm. A contribuicdo dos dois em conjunto ndo € igual a soma das contribuicdes pelo
gue é necessario introduzir uma correccdo. Na troposfera os fluxos radiativos séo calculados
dividindo aregido espectral em duas: na regido espectral em que o CO, ndo absorve considera-se s6
a contribuicdo do vapor de &gua, na outra consideram-se a contribui¢cdo dos dois considerando uma
correccao que retira a sobreposi ¢éo,

I tot — 1- (1_ I vapor )(1_ TCOZ ) :

(142)
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Para obter os fluxos de calor para todos os comprimentos de onda somam-se os fluxos para as duas
regides do espectro. Na estratosfera o arrefecimento devido a radiacdo de longo comprimento de
onda resulta s da emissdo do CO nos 15mm.

3.3.2.2.2 Método da Distribuicédo k

Numa atmosfera homogénea a transmissdo de radiacdo electromagnética num dado intervalo
espectral depende s6 da fraccdo do intervalo que esta associado a um dado coeficiente de absorcéo
ou sgja a fraccéo do intervalo espectral em que o coeficiente de absorcdo esta no intervalo entrek e
k+dk. Esta fraccdo pode ser dada por uma funcéo de probabilidades f(k)dk, permitindo reescrever a

equacao (140),

(143)

apresentada em Stephens (1984). Este método substitui a integracdo da absortividade com o
comprimento de onda que € uma fun¢do muito irregular pela integracdo da funcéo de probabilidade
com a absortividade que é uma fun¢do muito mais regular. Stephens (1984) refere que esta funcéo
simula bem as heterogeneidades da atmosfera porgue as distribuicdes de k as diferentes altitudes

estdo inter-rel acionadas.

3.3.3 Radiac¢éo de longo comprimento de onda em céu nublado

Num céu nublado a parametrizacdo dos fluxos radiativos tem que incluir a parametrizacdo da
transmitancia de radiacdo nas nuvens de modo a que se possa calcular ainteraccao entre as nuvens e
as camadas de ar e entre as nuvens e a superficie da terra e o perfil de temperaturas nas nuvens

espessas.

A emissividade das gotas de chuva € dada em Stephens (1984) por:

(144)

em gue K é o coeficiente de absorcdo de massa que é considerado constante com os valores de
0.130 n?.g* para os fluxos radiativos que vém de baixo e 0.158 nt.g* para os fluxos radiativos que
vém de cima, (Grell e outros, 1995). Estes valores estdo de acordo com os valores teoricos
esperados e com medidas realizadas (Stephens, 1984). Esta diferenca entre os dois valores resulta
do facto dos fluxos que vém de cima e de baixo serem espectralmente diferentes.

O efeito da chuva e da neve cuja magnitude é duas a trés ordem de grandeza inferior mas néo se
considera desprezével. Para a chuva considera-se um valor de absortividade de 0.33° 103nf.gt e
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para aneve um valor de 2.34° 10°3n?.g*.

Os cristais de gelo considera-se que néo reflectem radiagdo de longo comprimento de onda e que
sd0 suficientemente espessos para absorverem como corpos negros. Considerando que tém uma
forma hexagonal e gque se orientam ao acaso a absortividade (razéo entre a area total e a area Util
dos cristais) tem o valor de 0.0735n7.g* que esta de acordo com experiéncias redlizadas.

A emissividade da &gua liquida é combinada com a emissividade do vapor de &gua, da chuva, da
neve e dos cristais de gelo de modo a obter-se uma emissividade total dada em Grell e outros (1995)
por,

T tot = 1- (1- T vapor )(1- T liquido )(1- T neve)(l- T chuva)(l- T gdo) '
(145)
em que as emissividades se consideram iguais as absortividades (Lei de Kirchoff).

Os fluxos de calor numa dada camada de nuvem a temperatura, T, sdo dados por:

F'(2=F'(3)[+-1(2.2]*1 (2,257’
Fr@=F @1 (@2} (2.25T

(146)

N&o se consideram céus parciamente nublados. a fraccdo de nuvens € 0 ou 1 devido a natureza
estratiforme das nuvens (Dudhia, 1989).

3.3.4 Radiagao de curto comprimento de onda

Para uma dada camada de ar o calculo da radiacdo de curto comprimento de onda que entra na
fronteira superior é calculada considerando os efeitos do éngulo zenital que altera a componente
vertical e o caminho 6ptico, as nuvens que absorvem radiacdo, dSy,, € que devido ao seu albedo a
reflectem e difundem, dSy, € 0 ar em que a radiacdo solar de curto comprimento de onda é
absorvida pelo vapor de &gua, dSa,, € difundida, dSar, (Grell e outros, 1995). O fluxo de radiacéo de
curto comprimento de onda &

Zipo

FJ’(Z) = na)- J.dS\Ir +d$\la+dSAr +dSAa =

z

(147)
A absorcéo daradiacdo solar pelo vapor de agua depende do comprimento de onda, da temperatura

e da pressdo e da sobreposicdo com a absorcdo pela dgua liquida nas nuvens. A parametrizacdo para
a absorcdo foi desenvolvida por Lacis e Hansen (1974) e é apresentada em Stephens (1984),

73



290

(1+14150)°*° +59250
u= I(Lj [E} du
T) R
(148)

em gue atemperatura de referéncia € 273 k e a presséo de referéncia € 1013mbar.

A difusdo da radiagcdo dispersa a radiagdo solar em todos os sentidos inclusivé para o espago
diminuindo a quantidade total de radiagdo que incide numa dada camada inclusive a superficie
terrestre. A difusdo de radiagdo ocorre para todos os componentes incluindo moléculas e é
inversamente proporcional a quarta poténcia do comprimento de onda de modo que quanto mais
pequeno € o comprimento de onda mais radiagdo é difundida. A difusdo da radiaco solar pelo
sendo que para uma atmosfera é cerca de 20% (Grell e outros, 1995).

As nuvens reflectem, difundem e absorvem a radiacdo solar. O efeito conjunto da reflexéo e da
difusdo € designado por abedo. destes dois factores, O albedo e a absortividade da nuvem sdo
interpoladas de fungdes tabuladas em funcdo do angulo zenital e do caminho optico da nuvem
desenvolvidas por Stephens (1978).

O fluxo radiativo de curto comprimento de onda que vem de baixo resulta da radiagdo solar
reflectida pela superficie terrestre que é funcdo do seu abedo. Considera-se que a radiacéo
difundida ndo volta a interagir com a atmosfera (Dudhia, 1989). Tal como para a radiacéo de longo
comprimento de onda ndo se consideram céus parcial mente nublados (Dudhia, 1989).

3.3.5 Conclusodes

Dos model os de parametrizacéo da radiagdo disponiveis no MM5, o Cloud-Radiation usa o método
da emissividade para o célculo da absorcdo do vapor de agua e do didxido de carbono e 0 RRTM
longwave usa o modelo de distribuicdo k para o calculo da absorcdo espectral detalhada do vapor de
&gua, do ozono e do didxido de carbono. A interaccdo da radiacéo de longo comprimento de onda
com os cristais de gelo, a &gua liquida, a chuva e a neve e o caculo do radiagdo de curto
comprimento de onda séo cal culadas de modo (descrito atrés) semelhante para os dois métodos.

O método da emissividade é o que apresenta resultados com maiores erros: 5 a 20 W.m? nos fluxos
de longo comprimento de onda & superficie, 0.2 a0.5°C.dia™* nas taxas de variacdo de temperatura.
O modelo de distribuicdo K € o que apresenta melhores resultados, (Stephens, 1984).

No célculo do balango da radiacdo de curto comprimento de onda ndo € considerada a absorcdo
pelo dioxido de carbono, ozono e oxigénio. No entanto a absorcdo de radiacdo por estes
componentes € muito inferior a do vapor de agua. A parametrizacdo da radiacdo de curto
comprimento de onda considera a interaccdo com as nuvens. Os aerossois absorvem radiacéo e
difundem-na e nestes esquemeas este facto ndo € considerado.
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4 Dados do Terreno e Dados Meteoroldgicos

4.1 Dados Terreno

O curso sobre modelos numéricos de previsdo meteorolégicos disponibilizado na NET pelo
National Weather Service (2001) resume os efeitos da representacdo do terreno nas simulagdes. De
acordo com esta fonte os movimentos verticais sdo afastados das montanhas devido ao declive ser
inferior ao real, sendo os movimentos ascendentes deslocados para montante e os movimentos
descendentes deslocados para jusante. A velocidade de propagacéo de frentes perto da superficie
pode ser alterada e a formagéo, o desenvolvimento e a propagacdo de ondas a jusante da montanha
podem ser afectados. Os ventos locais homeadamente os ventos de vale e 0s ventos que descem a
montanha podem n&o ser simulados e segundo Sellers e outros (1993) o coeficiente de rugosidade
de momento é alterado com as ateracBes de topografia.

Riphagen e outros (2002) estudaram os efeitos da representacdo do terreno na precipitacéo e
concluiram gue existe uma relacdo estreita entre alteracdes na topografia e ateraces nas previsdes
de precipitacdo. A precipitacdo resulta da ascensdo adiabética duma massa de ar humido de modo
que se a atura duma montanha é subestimada a precipitacdo pode ser subestimada a montante e
sobrestimada a jusante. Concluiram também que as alteragdes na topografia, devido ao facto de
minimizarem as barreiras aos movimento de massas de ar, podem contribuir para subestimar as
tempestades porque atenuam os gradientes de temperatura e subestimam a baroclinicidade.

De acordo com Wu e Raman (1996) os usos do solo contribuem para criar heterogeneidades que
influenciam o desenvolvimento de circulagdes de mesoscala. Rabin e outros (1990) referem por
exemplo o efeito das variagdes do uso do solo no padréo simulado de nuvens convectivas.

Stensrud e outros (2001) fizeram analises de sensibilidade aos resultados obtidos do MM5 com e
sem assimilacdo de dados de cobertura do solo obtidos de satélite e concluiram que a humidade do
solo, a fraccdo de cobertura vegetd e o indice de érea foliar tém uma grande influéncia nas
magnitude dos fluxos de calor sensivel e latente e nas previsdes das temperaturas da tarde.

Rabin e outros (1990) referem estudos realizados em que a razdo de Bowen € o factor principa na
determinacdo da amplitude da variac8o da temperatura a superficie. Comrie e outros (2000) referem
que as ateracdes de uso do solo nomeadamente a urbanizagdo podem contribuir para aumentar as
temperaturas minimas de cerca de 2°C sendo esta alteracdo da mesma ordem de grandeza que
alteracOes resultantes de modificagdes do clima.

Diner e outros (1999) de modo a justificarem a importancia do uso de imagens de satélite para
determinacdo do correcto uso do solo, apresentam uma revisdo da interaccéo entre o uso do solo e
os fluxos de superficie, em gue frisam que o aumento de albedo resultante de alteracdes de uso do
solo como por exemplo a desflorestacdo ou a desertificagdo pode contribuir para reduzir a
precipitacéo; este efeito também éreferido por Rabin e outros (1990).

Sellers e outros (1993) referem que alteractes de albedo superiores a 0.02 sdo significantes para a
determinacdo dos fluxos de superficie e da temperatura. Em termos de rugosidade referem que é
preciso definir coeficientes diferentes para a transferéncia de calor, momento e humidade e que a
precisdo desgjada é da ordem dos 0.1%.

A humidade do solo é referida em Smith e outros (1994) como sendo a variavel mais importante
para a previsdo meteoroldgica referindo outros estudos em que o padréo de chuva convectiva foi
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alterado devido a préticas de irrigacdo. Mannig e Davis (1997) referem que os valores de humidade
do solo usados no MM5 baseados em valores climatol 6gicos sdo responsaveis pela subestimacdo da
temperatura e sobrestimacdo da humidade perto da superficie.

Devido a constatacdo da importancia dos usos do solo e da topografia resultante da revisdo
bibliografica feita, compardmos os dados de terreno usados pelo MM5 com dados existentes em
Portugal e disponibilizados de forma gratuita.

A atimetria usada provém de um modelo digital de terreno globa produzido em 1996 pelo USGS
designado por GTOPO30. Este modelo usou diversas fontes para os dados de altimetria, pelo que a
qualidade dos dados € muito variavel de sitio para sitio, correspondendo nalguns sitios a resolugéo
de 30"’ e noutros a uma resolugdo muito mais grosseira. Em Portugal as fontes usadas ndo estéo
especificadas. Para o caso de Portugal, apresentado na Figura 15, pode observar-se que a altimetria
tem uma definicdo muito baixa, apresentando por exemplo na Serra da Estrela uma atitude méaxima
de 1168 metros.

[] Limite.shp
AtimetriaUSGS
[Jo0-2m
[_] 200-400
[C_] 400-600
(I 600- 800
800- 1000
1000 - 1200
1200 - 1400
1400 - 1600
1600 - 1800
No Data

Figura 15 — Altimetria do modelo digital de terreno do USGS

Em Portugal o Ingtituto do Ambiente tem disponibilizado na Internet uma carta de atimetria
vectorial para Portugal Continental com as curvas de nivel espacadas de 100 metros. No Sistema de
Informag&o Geogréfica ArcView produzimos uma modelo digital de terreno com base nestas curvas
de nivel (Figura 16). Este modelo digital € muito melhor que o do GTOPO30 pelo que a topografia
gue usaremos sera a fornecida pelo Instituto do Ambiente.
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Figura 16 — Altimetria do modelo digital deterreno do Instituto do Ambiente

Nas simulagdes iniciais 0s usos do solo usados para Portugal foram produzidos pelo U.S Geological
Survey’s — USGS em conjunto com o Earth Resources Observation System Data Center — EROS,
com a Universidade Lincoln do Nebraska — UNL e pelo Joint Research Center of the European
Comission. De acordo com as informagdes presentes no site do USGS estes dados tém a resolucéo
de 1 km e sdo baseados nos dados do Advanced Very High Resolution Radiometer — AVHRR no
periodo de Abril de 1992 a Marco de 1993.

Anaisando a classificagcdo dos usos do solo para Portugal concluimos que os dados também ndo sdo
realistas nomeadamente o facto de considerarem o Norte de Portugal ocupado por savana (Figura
17) e sO considerarem uso urbano em Lisboa.

O uso do solo considera 25 classes entre as quais 0 uso urbano, &gua, neve e diferentes tipos de
pastagem, agricultura e vegetacdo. Para cada ponto esta definida qual a percentagem de cada classe.
Informacdo que é interpolada para a malha dos dominios criados com 0 mesmo método usado na
interpolacdo da topografia. A interpolacdo permite obter para cada ponto da malha uma
percentagem de cada um dos usos, a determinagdo do uso dominante em cada ponto é feita de
acordo com a percentagem de agua: se € superior a 50% 0 uso € &gua, se é inferior a 50% 0 uso
dominante € o que tiver a maior percentagem excluindo a adgua. O uso do solo determina as
seguintes propriedades: albedo, humidade disponivel, emissividade, rugosidade e inércia térmica
em funcdo da estagdo (Verdo ou Inverno).

O IGP tem disponivel na NET um mapa de usos do solo a escala de 1:100 000 baseado num
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levantamento fotogréfico do Pais no periodo de Agosto de 1985 a Agosto de 1987, as classes de
usos do solo estéo definidas na Tabela16 (ANEXO I).

/\/ Limie.shp

Usosolo

1- Urbano

[ 2- Culturas e Pastagens Sequeiro
[ 3- Culturas e Pastagens Regadio
5- Mosaico Agricola e Grassland
6 - Mosaico Agricola e Florestal
[ 8- Arbustos

[ 9- Grassland e Arbustos

10- Savama

14 - Floresta folha agulha e perene
16- Agua

[ 19- Vegetacio Escassa

No Data

Figura 17 — Usos do solo do USGS

Com este mapa redefinimos o0s usos do territério Portugués fazendo corresponder cada uma destas
classes as categorias de vegetacdo definidas pela USGS (Tabela 5) e para as quais estéo associadas
os parametros fisicos. abedo, humidade, emissividade, rugosidade e inércia térmica. A
correspondéncia entre classes do IGP e do USGS estdo definidas na Tabela 16 e foram feitas com a
colaboragdo do Prof. Pita e consultando Telles e Cabral (1999). O ideal seria definir para cada
classe do IGP valores dos parametros necessarios aos modelos de superficie, tal ndo foi feito por
falta de informacéo sobre os mesmos, mas pretende-se suprimir esta falha no futuro.
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Figura 18 — Usos do solo do | GP convertidos nos usos do USGS de acordo com Tabela 16

O mapa de usos do solo feito com base nos dados do IGP representado na Figura 18 apresenta usos
do solo muito mais realistas nomeadamente a ocupacdo urbana € visivel em varios pontos do Pais, o
Norte esta ocupado essencialmente com floresta e agricultura e o sul com agricultura e pastagens de
sequeiro e mosaico agricola / florestal. E importante referir que um dos pontos frisados na revisio
bibliogréfica que foi os erros introduzidos por se considerar uma humidade do solo que s6 tem dois
valores anuais (Verdo/Inverno) ndo é corrigido com esta melhoria do terreno.

A ateracéo dos dados do terreno no MM5 foi feita usando os ficheiros de terreno produzidos pelo
MM5 com os dados do USGS para os diferentes dominios. A partir destes ficheiros produziram-se
ficheiros de texto, com as matrizes das atitudes e de usos do terreno, que séo importadas para o
Sistema de Informacdo Geografica ArcView, onde sdo alteradas para Portugal, usando os dados da
atimetria do Instituto do Ambiente e os dados do IGP com as classes de uso do solo ja adaptadas.
Por fim os ficheiros de terreno do MM5 séo alterados com estas novas matrizes. Estas operactes
foram todas realizadas usando a linguagem de programacao Fortran e as operactes do ArcView.
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Albedo (%) Humidade Emissividade Rugosidade Inércia Térmica
(%) (% a 9mm) (cm) (cal cm? k's™?)

Y, I Y, I Y, I Y, I Y, I
1 - Urbano 18 18 10 10 88 88 50 50 0.03 0.03
2—Culturas e 17 23 30 60 92 92 15 5 0.04 0.04
Pastagens Sequeiro
3—Culturas e 18 23 50 50 92 92 15 5 0.04 0.04
Pastagens Regadio
4 —Culturas e 18 23 25 50 92 92 15 5 0.04 0.04
Pastagens Sequeiro e
Regadio
5-Mosaico Agricolae 18 23 25 40 92 92 14 5 0.04 0.04
Grassland
6 - Mosaico Agricolae 16 20 35 60 93 93 20 20 0.04 0.04
Florestal
7 — Grassland 19 23 15 30 92 92 0.12 0.10 0.03 0.04
8 — Arbustos 22 25 10 20 88 88 10 10 0.03 0.04
9 - Grassland e 20 24 15 25 90 90 11 10 0.03 0.04
Arbustos
10 — Savanna 20 20 15 15 92 92 15 15 0.03 0.03
11 - Floresta folha 16 17 30 60 93 93 50 50 0.04 0.05
larga e caduca
12 - Floresta folha 14 15 30 60 94 93 50 50 0.04 0.05
agulhae caduca
13 - Floresta folha 12 12 50 50 95 95 50 50 0.05 0.05
larga e perene
14 - Floresta folha 12 12 30 60 95 95 50 50 0.04 0.05
agulhae perene
15 - Floresta mista 13 14 30 60 94 94 50 50 0.04 0.06
16 - Agua 8 8 100 100 98 98 0.01 0.01 0.06 0.06
17 - Zonas Humidas 14 14 60 75 95 95 20 20 0.06 0.05
Herbéceas
18 - Zonas Humidas 14 14 35 70 95 95 40 40 0.05 0.05
Florestais
19 — Vegetagéo 25 25 2 5 85 85 10 10 0.02 0.02
Escassa
20 - Tundra Herbéacea 15 60 50 90 92 92 10 10 0.05 0.05
21 - Tundra Florestal 15 50 50 90 93 93 30 30 0.05 0.05
22 - Tundra Mista 15 55 50 90 92 92 15 15 0.05 0.05
23 - Tundra Escassa 25 70 2 95 85 95 0.1 5 0.02 0.05
24 - Neve ou Gelo 55 70 95 95 95 95 5 5 0.05 0.05

Tabela 5 — Classes da USGS. Usos do solo e propriedades consideradas para as estacdes do Inverno (de 15 de
Outubro a 15 de Abril) edo Veréo (15 de Abril a 15 de Outubro).

4.2 Dados Meteoroldgicos

As condicdes fronteira e condi¢les iniciais para previsao séo obtidas de modelos de previsdo global
ou modelos de previsdo regiona gque cubram um dominio maior.

4.2.1 Modelo AVN

Os dados usados foram os dados do modelo Global de Aviagdo Americano — AVN. E um modelo
espectral com 170 ondas o que corresponde a resolucdo de aproximadamente 80 km e que
actualmente faz a previsdo para 384 horas. A resolucdo temporal do modelo é de 9 minutos. A
resolucdo vertical é de 42 niveis com 3 niveis ha camada limite, 12 niveis abaixo dos 800hPa e 10
niveis acima dos 100hPa. Este modelo tem ainda uma resolucdo razoavel nos 250 hPa (zona dos
jactos). A resolucdo temporal e espacia referidas sO se aplicam as simulaces até as 84 horas
(COMET, 1998c). A resolucdo espacia do AVN permite a modelacéo explicita de fendmenos tais
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como as ondas de resolucdo superior a 80 km, jactos e gradientes horizontais com resolucéo
superior a usada. Esta resolugdo ndo permite a modelacdo de fendmenos de mesoscala tais como a
brisa de maré, sistemas convectivos e ventos de montanha.

Variavel Niveis Verticais Lat ~ Lon Tempo Qualidade
Temperatura 42 niveis de pressao* 0.7 0.7 6h em 6h
Altura Geopotencial 42 niveis de pressao* 0.7 0.7 6h em 6h
Humidade Relativa 42 niveis de pressao** 0.7 0.7 6h em 6h
Velocidade U 42 niveis de pressao* 0.7 0.7 6h em 6h
Velocidade V 42 niveis de pressao* 0.7 0.7 6hem6h
Temperatura Superficie 0.7 0.7 6hem6h
Presséo Nivel do mar 0.7 0.7 6hem6h
Velocidade U 2 metros 0.7 0.7 6hem6h
Velocidade V 2 metros 0.7 0.7 6hem6h

Tabela6 —Variaveisdo modelo AVN usadas no MM5. * 996, 987, 977, 966, 953, 938, 922, 903, 882, 859, 833, 804,
773, 740, 704, 666, 627, 586, 544, 502, 460, 418, 378, 339, 302, 267, 235, 205, 177, 152, 130, 109, 92, 76, 62, 49, 39,
29, 21, 14, 7 e 2 mbar

** excepto acimados 100 mbar

Este modelo tem associado um sistema de assimilagdo de dados global que faz o controlo de
qualidade das observaches e a sua assimilagdo nas condig¢des iniciais do modelo. O tipo de
observacdes assimiladas sdo vérias desde radiosondas, a metars, a observacdes em navios e avifes e
a dados obtidos de radares e de satélites como por exemplo o0 Meteosat (GDAS, 20024a). Estes dados
depois de passarem por um controlo de qualidade sdo agregados com dados de simulagdo que
preenchem os vazios espaciais de dados de modo a obter-se as condic¢des iniciais do modelo AVN.
A quaidade das condicBes inicias para um dado sitio depende portanto da densidade de
observacOes. Esta rede € iguamente densa na América do Norte e na Europa e portanto as
comparacOes feitas entre as observacdes e as andlises resultantes do modelo apresentadas em GDAS
(2002b) para as condicdes iniciais sdo igualmente boas para os dois continentes.

GDAS (2002a) apresenta valores do erro quadrético médio por més dos resultados do AVN para a
Europa para o periodo compreendido entre Dezembro de 1998 e Agosto de 2002 em funcéo do
tempo de simulagdo. Os erros maiores para as variaveis temperatura a 850 mbar e pressdo ao nivel
médio do mar estdo associados a0 més de Janeiro e os menores ao més de Julho. No caso da a
humidade especifica é exactamente o oposto. A velocidade do vento a 850 mbar tem um
comportamento mais variavel mas o maximo situa-se entre Dezembro e Fevereiro e 0 minimo entre

Junho e Agosto.

Erro Quadratico Médio Presséo Nivel Mar ~ Temperatura Humidade Especifica  Velocidade Vento
mbar 850 mbar °C 925 mbar 850 mbar m/s
Janeiro  Maximo — 48h 4.1 25 0.8 7
Minimo — Oh 1.7 11 0.6 5
Julho Méaximo — 48h 2 1.7 1.7 5
Minimo — Oh 1.1 0.8 1.4 3.5

Tabela7 — Erro quadréatico médio por més dos dados AVN para a Europa no periodo Dezembro de 98 e Agosto
de02.

No entanto analisando melhor a rede de observacbes constata-se que para a zona incluida nos
nossos dominios que abrange Portugal, Espanha, Marrocos e o Atlantico Norte é bastante menos
densa e portanto decidimos avaliar o impacto de fazer a assmilagdo de dados de estaghes em
Portugal para as condi¢desiniciais.
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Os dados de terreno deste modelo séo obtidos a partir dos dados do U.S Geological Survey - USGS
com resolucéo de 30"'. Estes dados sdo tratados de modo a que a topografia esteja representada na
mesma escala horizontal do modelo por uma topografia média. Esta topografia média é mais suave
mas permite simular de modo mais correcto a escala usada. O facto de se suavizar a topografia
causa erros de representatividade que sGo mais significativos em zonas de terreno acidentado como
por exemplo os Pirinéus ou a Serra da Estrela. Estes erros podem estar presentes em todas as
varidveis nomeadamente agquelas que estdo directamente relacionadas com a topografia como as
temperaturas, a pressdo a superficie e a precipitacdo. A temperatura a superficie usada no modelo
AVN é constante a0 longo da simulagdo e resulta duma andlise feita pelo NCEP's Climate
Modeling branche.

A parametrizacdo da conveccdo é feita de acordo com Pan e Wu (1995) e baseia-se no modelo de
Arakawa-Schubert alterado por Grell mas substituindo o agregado de nuvens pela nuvem mais
espessa. A parametrizacdo da radiacdo € feita de acordo com um modelo multi-espectral
desenvolvido por Chou (1992), este modelo calcula o balango de radiacéo de curto comprimento de
onda através do método de bandas multiplas considerando a absorcéo e reflexdo pelo vapor de égua,
ozono, diéxido de carbono e nuvens e calcula o balanco de longo comprimento de onda para o
dioxido de carbono, ozono e vapor de &gua através de um método semelhante a0 método da
distribuicdo k. A parametrizacdo da camada limite € feita de acordo com o Modelo MRF
desenvolvido por Hong e Pan (1996) e a parametrizacdo dos processos de superficie é feita de
acordo com um modelo de duas camadas as profundidades de 0.1m e 1m descrito em Pan e Mahrt
(1987).

De acordo com COMET (1998a) o modelo AVN apresenta as seguintes vantagens em relacéo a
outros modelos globais. prevé primeiro a ciclogénese, ‘preenche’ melhor os ciclones e localiza
melhor os ciclones e os anticiclones. De acordo com a mesma fonte 0s erros e enviesamentos deste
modelo sd0: 0 enviesamento negativo da temperatura, a lentiddo e excesso no aprofundamento do
ciclone, a subestimacdo da espessura da camada entre os 1000 e os 500 mbar sobre os ciclones a
superficie, a sobreestimacdo da extensdo do festo Atlantico, o enviesamento positivo de humidade
com sobreestimacdo da precipitacdo nos eventos de precipitacdo elevada e subestimacdo da
precipitacdo de montanha, de lagos e de mongoes. Junker (1998) e Comet (19984) referem ainda
que o transporte de massas &rcticas pouco profundas de ar frio é demasiado lento devido as
simplificacfes na representacdo do terreno.

4.2.2 Condigdes Iniciais

As variaveis que sd0 necessarias para inicidizar o MM5 e que vém do Regrid sdo as duas
componentes da velocidade horizontal, u e v, atemperatura, T, a humidade relativa e a dtura
geopotencial. Como este modelo é ndo hidrosté&tico também tém que se inicializar a velocidade
vertical e a perturbacéo da pressdo. A velocidade vertical € inicializada integrando verticamente a
divergéncia da velocidade horizontal.

De acordo com Dudhia (2001) as perturbacOes das condig¢des iniciais diminuem com o tempo de
simulagcdo pelo que um refinamento das condic¢fes iniciais é particularmente importante para as
previsdes mais curtas.

Langland e outros (1999) fizeram um estudo sobre o impacto da assimilacdo de dados nas
condicOes iniciais do Oceano Pacifico Norte nas previsdes meteoroldgicas da Costa Ocidental da
América do Norte, durante um periodo de dois meses, e concluiram que, neste caso, 0s erros de
previsdo para 48 horas séo reduzidos cerca de 10%.
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Langland e outros (2002) estudaram a sensibilidade da previsdo de ciclones extratropicais as
condi¢des iniciais e o crescimento dos erros ao longo do tempo. Neste artigo fazem uma peguena
revisdo de estudos que avaliaram a sensibilidade as condic¢des iniciais, referindo Rabier e outros
(1996), e Hello e outros (2000), que concluem que existe maior sensibilidade as condicdes iniciais
em zonas baroclinicas nomeadamente nos ciclones. No caso da tempestade de 25 de Janeiro de
2002 na costa leste dos EUA, estudado por Langland e outros (2002), uma melhoria das condic¢bes
iniciais permitiu uma reducdo de 75% dos erros na previsdo das 72horas. Os mesmos autores
afirmam que erros, da ordem de centenas de km na determinac&o da posicéo de um ciclone, podem
resultar de erros nas condigdes iniciais da temperatura e do vento da ordem, respectivamente, de
poucos °C e de poucos m/s. Weygandt e outros (2002) afirmam que a evolugcdo de tempestades
depende criticamente das condic¢des iniciais de humidade.

O refinamento das condicdes iniciais pode ser estético ou resultar da assimilacdo de dados ao longo
do tempo num periodo anterior a previsdo meteorolOgica. Isto atera os erros produzidos pelas
condicdes fronteira de dois modos opostos. permite que os erros das fronteiras se propaguem para
mais perto do centro do dominio antes do inicio da simulacdo mas por outro lado permite que a
assimilacdo de dados corrija parcidmente estes mesmos erros. A assimilacdo de dados que
apresentaremos em seguida é estatica.
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4.2.2.1 Assimilacdo de dados

EstacOes Variaveis Periodicidade
Manha Tarde
T Td P 03 6 9 0 369
Braganca
Portalegre

Castelo Branco

Penhas Douradas

Vila Real

Beja 1

Beja 2

Coimbra

Viana do Castelo

Sines

Lisboa 1

Lisboa 2*

Sintra

Tancos

Monte Real

Evora

Porto 1

Porto 2*

Faro*

Ovar

Montijo

Sagres

Viseu

Tabela 8 — EstacGes de superficie M eteoroldgicas em Portugal (T: temperatura, Ty: temperatura de orvalho; P:
Pressdo). * Periodicidade horéria

Estacdes Variaveis Periodicidade
T Ty P f Vg \%

Funchal (Madeira) ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ 2" aodia

Lajes (Agores) ’ ’ ’ . . . . 1’ aodia

Lisboa ’ g ‘ g g . i’ 2" aodia

Tabela 9 — Radiosondagens em Portugal

A assimilacdo de dados é importante porque permite melhorar as condi¢des iniciais para 0s
diferentes dominios. A qualidade das condigdes iniciais que véem do AVN estéo restritas ao facto
da densidade das estacBes na zona abrangida pelos nossos dominios ser menor gque no resto da
Europa e ao facto das condi¢des iniciais para os dominios de resolucéo de 27 e de 9 km serem
obtidas por interpolacéo dos dados AVN com 80 km de resolucgéo.
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Para a assimilacdo de dados considerdmos as estacbes de superficie e as radiosondagens de
Portugal, Espanha, Franca, Marrocos e Argélia. Fez-se um programa que junta estas observactes
para as zero horas e as pde num formato standard ingerido pelo MM5. A assimilagéo de dados foi
feita para os trés dominios. Seria desgavel que no futuro houvessem observacfes de navios ou
avioes feitas no Atlantico que pudessem ser assimiladas devido a escassez de informagdo nesta area.

A assimilacdo de dados no MM5 pode ser feita através do método de Cressman ou do método da
interpolacdo multiquadrética. Nuss e Titley (1994) comparam o desempenho destes dois métodos na
assimilacdo de dados meteorol 6gicos. Foram considerados 5 casos tipicos. o primeiro e o segundo
com respectivamente 150 e 25 observacOes distribuidas aleatoriamente com uma densidade de
probabilidade uniforme, o terceiro com 150 observagdes com uma densidade alta numa metade do
dominio e baixa na outra (terra-mar), o quarto com 150 observacdes distribuidas por determinadas
zonas com intervalos entre elas (satélite), e o quinto 150 observacfes que descrevem um percurso
(avidon). Para cada caso foram gerados 100 conjuntos de observacGes. O método de Cressman
apresenta erros quadréticos médios 1.5 a 5 vezes maiores do que 0 método da interpolacéo
quadrética para todos 0s casos estudados com excepcao do avido para o qual o método de Cressman
apresenta resultados quase t& bons como o método da interpolagdo multiquadrética. O aumento
dos erros ao passar de um universo de 150 observacdes para 25 € menor no método da interpolacéo
multiquadratica do que no método de Cressman 0 que indica que o0 método da interpolacéo
multiquadratica € bastante bom para um conjunto pequeno de observacfes. Também de acordo
com Nuss e Titley (1994) este método agjusta-se bastante bem as observacbes mesmo com
suavizacao sem produzir fenébmenos artificiais entre as observacdes. O principal resultado obtido é
gue o método da interpolacdo multiquadrética apresenta resultados sistematicamente melhores que
0 método de Cressman e portanto serd 0 método que vamos usar na assimilacdo de dados apesar de
devido a sO recentemente ter sido incorporado no MM5 ser 0 método menos testado.

O método da interpolacéo quadratica modela para cada variavel, y, o campo, H(y), que representa o
erro da varidvel 'y em fungdo da sua localizagdo x. O erro para uma dado ponto x é dado pela
diferenca entre o valor real, yg, e o valor estimado pelo modelo AVN, ym, para esse ponto. Nuss e
Titley (1994) apresentam a equacdo de interpolacdo para um campo unidimensiona com N
observacoes,

Ve - yu =H(y)=a2.Qlx- x)
(149)

em que X; € a posicao de um ponto do campo onde ha uma observacao, X € a posicdo do ponto y, a;
s80 pesos e Q é uma fungdo hiperbdlica dada por,

2

Q(x->g):-aar>x_;(i| +1.0% ,
g ¢ o

(150)

onde ¢ é uma constante arbitraria. Nuss e Titley (1994) estimam para este parémetro um valor
optimo de 0.1 apesar de afirmarem que o método é bastante robusto.

Os coeficientes a; sdo cal culados resolvendo o seguinte sistema de equagdes linear, em que X; € uma
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localizac&o onde existem observaces,
J

Yoi-VY,i =aaiQ(X,- - Xi)
i=1

(151)

em que, Yo' é o valor observado em X;, ymo valor interpolado do modelo AVN para Xj, € % S30
localizacOes de pontos onde existem observagdes. O sistema de equagdes linear corresponde a

-1 Q(Xl—Xz) Q(X1_X3) Q(XI_XN) [a, | _yol_ylvu |
Q(Xz_xl) -1 Q(XZ_XS) Q(XZ_XN) a, Yoo =~ Y2
Qx-x) Qlx—%) -1 Qb =Xy) [z | |Yos— Yus
Q(XN _Xl) Q(XN - Xz) Q(XN _Xs) -1 [An] [Yon = Ymn |
(152)

Ao contrario do Método de Cressman que corrige s6 alguns dos vaores modelados, 0 método da
interpolacéo quadrética corrige o campo todo. Analisando o sistema de equactes dado por (152)
podemos concluir que os valores de a; aumentam com a razéo entre o erro do ponto j e a distancia
a0 ponto i ao ponto j.

As observagbes sdo avaliadas antes de serem assimiladas. Os testes de avaliagdo de qualidade
existentes no MM5, descritos em Grell e outros (1995), sdo controlados pelo utilizador. Os
primeiros testes realizados sd0 0s testes verticais aplicados as radiosondagens e que quando
activados gjustam os perfis de temperatura de modo a removerem as camadas superadiabéticas e
removem os picos nos perfis de vento, temperatura e temperatura de orvalho. Activamos este teste
porgue as camadas superadiabéticas (atmosfera 1 na Figura 5) devido a sua instabilidade sdo raras e
geralmente restringem-se a uma camada fina junto ao solo em dias de calor intenso. Seguidamente
sd0 aplicados testes que comparam a diferenca entre uma observagéo e o valor estimado para um
ponto, com a média pesada, tendo em consideracdo a distancia entre pontos, das diferencas dos
pontos vizinhos. Se a diferenca entre os dois valores referidos exceder um certo valor a observacéo
€ desprezada. Grell e outros (1995) aconselham este teste para zonas em que a rede de observactes
é extensa. Devido aos nosso dominios incluirem o Oceano Atléantico e o Mediterraneo néo
aplicamos este teste. Os Ultimos testes a serem aplicados avaliam a qualidade das observacdes pela
diferenca entre o seu valor e o valor estimado pelo AV N, recusando-as se esta diferenca exceder um
certo valor que é controlado pelo utilizador. AplicAmos este teste mas como consideramos que a
fiabilidade das observacfes assimiladas € maior que os resultados da interpolacdo do AVN

estipulamos valores elevados para estas diferencas.

Em seguida apresentamos para o dia 27 de Setembro de 2002 as condi¢des iniciais de temperatura e
humidade relativa com e sem assimilacdo de dados. Analisando estes dois mapas (Figura 19)
constatamos que as condi¢des meteorol dgicas que resultam da assimilacdo de dados sdo mais secas
e mais gquentes, 0 que era esperado, pois, de acordo com a revisdo bibliografica feita, 0 modelo
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AVN apresenta enviesamentos para condicdes mais frias e mais himidas. A assimilacdo de dados
também permite obter uma andise inicial mais detalhada que provavelmente ndo é capturada nas
condicdes iniciais dadas pelo AVN devido a sua resolucdo mais grosseira. Os dados da Figura 20
referentes a0 dominio maior ja ndo permitem tirar conclusdes tdo 6bvias em relacdo a humidade
relativa que nuns sitios (oceano) aumenta e noutros (terra) diminui com a assimilacéo de dados.
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Figura19 —Mapas da temperatura (em cima) e humidaderelativa (em baixo) a 0.996 sigma as 12 horas do dia 27
de Setembro de 2002 para o dominio 3 (9 km). O mapa da direita corresponde aos dados AV N inter polados e o
da esquerda aos dados AVN inter polados e corrigidos devido a assimilagédo de dados.

Figura 20 —Mapas da temperatura (em cima) e humidaderelativa (em baixo) a 0.996 sigma as 12 horas do dia 27
de Setembro de 2002 para o dominio 1 (81 km). O mapa da direita corresponde aos dados AVN inter polados e 0
da esquerda aos dados AVN inter polados e corrigidos devido a assimilagédo de dados.

4.2.3 CondicGes Fronteira

Foram feitos vérios estudos para determinar analisar a influéncia das condicbes fronteira
compilados por Warner e outros (1997) que se apresentam de seguida.

Baumhefer and Perkey (1982) analisaram os resultados obtidos para o campo de pressdes a 6 km
em quatro cenarios. um subdominio de 1 malha com uma resolugdo de 2.5° lat-lon, um subdominio
de 1 malha com uma resolucéo de 5°, 2 mahas sendo a maior com uma resolucéo de 5° e a mais
pequena (subdominio) com uma resolucéo de 2.5° e as duas malhas com uma resolugdo de 2.5°.
Utilizaram o primeiro cen&rio como cen&io de referéncia. Todas as mahas tinham a mesma
estrutura vertical e as mesmas parametrizagdes fisicas. As conclusdes obtidas foram: os erros
propagam-se depressa nas latitudes altas e médias com uma velocidade aproximada de 20° a 30° de
longitude por dia e propagam-se principalmente das fronteiras a norte e a oeste, e 0s maiores erros
estdo associados a zonas da fronteira com maiores gradientes. Os erros propagam-se mais devagar
nas latitudes mais baixas porgue as condi¢cBes sGo mais barotropicas e o fluxo na fronteira mais
lento. Nas médias e dtas latitudes os erros propagam-se mais devagar no Verdo do que no Inverno
pelas mesmas razdes.
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Treadon e Peterson (1993) analisaram a altura dos 500hPa em 5 dominios em que a razéo entre
areas consecutivas é de ¥z e aresolucdo (40 e 80 km) e as parametrizagoes fisicas sdo as mesmas. O
dominio maior tém 5000 km de lado e o mais pegueno 1300 km. As conclusdes principais obtidas
foram: quanto maior o0 dominio menor o erro e maior ataxa de aumento do erro com o tempo. Para
cada dominio o erro aumenta primeiro linearmente e depois estabiliza 0 que corresponde as fases
em que o0 erro esta a avancar pelo dominio e seguidamente ja contaminou todo o dominio. Outra
conclusdo importante deste estudo foi que os fendbmenos meteorol 6gicos de pequena escala sd se
desenvolvem num dominio quando os mecanismos forcadores séo locais a esse dominio.

Dickinson e outros (1988) analisaram a precipitacdo obtida com o0 MM4 para 3 dominios em que a
raz8o entre as area era de 1:3:9. A fronteira do dominio maior estava a 1200 km do evento, a do
dominio intermédio a 600 km e a outra bastante perto do evento. A conclusdo principa foi que o
campo de precipitacdo € muito sensivel a distancia das fronteiras sendo os resultados obtidos do
dominio maior e do mais pequeno muito diferentes. Os resultados obtidos entre 0 dominio maior e o
intermeédio sdo semelhantes.

Baumhefer and Perkey (1982) afirmam que os erros gerados pelas condicdes fronteira sdo téo
Importantes para a qualidade dos resultados obtidos que previsdes obtidas com uma malha mais
grosseira e um modelo mais simples podem ser melhores do que previsdes duma malha aninhada
com maior resolucdo e um modelo mais complexo. As diferentes fontes de erro nas condicles
fronteira s8o enumeradas em seguida.

As condicdes fronteira sdo obtidas para intervalos de 6h (caso actual dos dados recebidos do AVN)
ou 12h sobre o dominio pretendido e geralmente é assumido que as variaveis variam linearmente
em cada intervalo de tempo. Duhia (2001) afirma que a interpolagdo no tempo gera erros e que nao
deve ser inferior as escalas temporais dos fendmenos que passam na fronteira.

A resolucdo espacial é geramente da ordem de 1 (100 km) ou 2.5 graus (200 km). Dudhia (2001)
faz notar que esta resolucdo espacial grosseira gera erros na interpolacéo para a malha do modelo e
ndo permite que fendmenos de dimensdo inferior entrem no modelo. O caso actua dos dados
recebidos do AVN aresolucdo € de 1° grau 0 que para as nossas latitudes corresponde a cerca de 80
km.

As simulagdes no dominio ndo alteram os resultados obtidos para as condigdes fronteira (excepto
em two-way) o que limita a evolugdo da simulagdo porque ndo permite ainteracgdo entre o dominio
e 0s fendmenos caracteristicos de escalas maiores (Warner,1997).

Os modelos que produziram as condigbes fronteira correm num dominio maior, muitas vezes
global, e por isso devido a restrigdes computacionais tém geramente parametrizagdes fisicas mais
simples (Warner, 1997). O mesmo autor afirma que estas diferencas entre os dois modelos séo
responsaveis por gradientes que podem gerar ondas gravitacionais ndo-meteorologicas que se
propagam para o interior do dominio. No MM5 o problema das ondas gravitacionais € minorado
porgque a fronteira tem duas zonas de modo a evitar gradientes elevados. a exterior em que 0s
valores séo impostos e uma zona interior em que o modelo relaxa para as condigoes fronteira.

As formulagbes numéricas das condicBes fronteira podem ser erradas ou entdo ndo serem
apropriadas a todos os casos (Warner,1997).

4.2.3.1 Imposicoes das Condicoes Fronteira

Adoptamos para 0 dominio mais grosseiro, das parametrizactes fisicas disponiveis no MMS5, as que
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s80 mais semelhantes as das modelo AVN, ou sgja, 0 modelo MRF para a camada limite e o modelo
RRTM-Longwave para a radiac8o. Para a parametrizacdo de cumulus o modelo mais semelhante €
0 Arakawa-Shubert, no entanto, ndo podemos utilizar esta parametrizacdo porque a verséo do MM5
que estamos a usar fica instavel quando usamos diferentes parametrizacOes fisicas de cumulus para
os diferentes dominios, e por isso, fizemos a mesma opgdo para todos os dominios, ou sgja, 0
modelo de Kain-Fritsch.

A resolucdo dos dados que fornecem as condigdes fronteira € de 1 grau (aproximadamente 80km) o
que devido as razdes apresentadas atras condiciona o tamanho da malha mais grosseira do MM5 a
aproximar-se desta ordem de grandeza. A resolucdo temporal do dominio mais grosseiro do MM5,
devido a restricdes impostas pelos métodos numéricos, é controlado pelo passo espacia e em
segundos tem o valor de 1/3 do passo espacial em km.

No entanto este dominio é demasiado grosseiro para que se desenvolvam certos processos
meteorol 6gicos e para sentir a influéncia dos usos do solo e da topografia mais acidentada de modo
que se fez uma pequena revisdo bibliogréfica de modo a determinar qual a resolugdo horizontal
adequada para o dominio mais fino.

Mass e outros (2002) avaliam a importancia da resolucéo horizontal na qualidade das previsoes
feitas. Apresentam um estudo feito com 2 anos de resultados de previsdes obtidas com o0 MM5 para
malhas com resolugdes espaciais de 36 km, 12 km e 4 km grid para os Estados Unidos. As
conclusdes principais sd0 que a qualidade das previsdes de precipitacdo melhora com a passagem
da resolucéo horizontal de 36 km para 12 km porque a malha de 36 km n&o define adequadamente
os fendbmenos associados a precipitacéo resultante de barreiras orogréficas. No entanto a passagem
de 12 para 4 km apresenta resultados mais dificeis de avaliar com excepcdo dos eventos de
precipitacdo pesada a montante das montanhas nos quais os 4 km representam uma melhoria na
qualidade. Estas conclusdes estdo de acordo com Zhang (2002) que concluiu que um aumento da
escala horizontal para 10 km representa uma melhoria significativa nas previsdes da quantidade de
precipitacdo mas que uma resolucdo mais finaja ndo justifica o tempo computacional adicional.

Também de acordo com Mass e outros (2002) o erro na direccéo do vento diminui cercade 10 a 15°
na passagem de 36 para 12 km e diminui sO cerca de 1 a 2° na passagem para os 4 km. As previsoes
da temperatura melhoram um pouco na passagem dos 36 para os 12 km e sdo similaresentre os 12 e
0s4 km.

Os mesmos autores afirmam que uma resolucédo elevada (< 10 km) é especiamente importante para
conveccao forcada intensa como € por exemplo a conveccdo associada a topografia acidentada ou a
frentes e para circulagtes diurnas ou orogréficas.

A importancia de se usarem pelo menos dois dominios com resolugdes horizontais respectivamente
de cerca de 80 e 10 km ficou expressa atrés. No MM5 a ligacéo entre dominios pode ser feita de
duas maneiras. a informagdo passa sd no sentido dominio maior - dominio aninhado (one way nest)
ou a informacdo passa em simultaneo nos dois sentidos (two way nest). No primeiro caso as
simulagdes para 0 dominio maior sdo feitas primeiro com uma dada resolucéo espacia e temporal e
s80 usadas posteriormente como condi¢des fronteira para um dominio mais pequeno. Este esquema
€ computacionamente mais eficiente mas devido a razdes referidas gera mais erros. No segundo
caso 0s dominios correm em simultaneo, e em cada passo no tempo, as condicdes fronteira séo
fornecidas ao dominio mais pequeno e o dominio maior actualiza o valor das suas varidveis com 0s
resultados mais precisos do dominio mais pequeno. E computacional mente mais ineficiente mas nas
fronteiras os resultados dos dois dominios estdo mais de acordo (Dudhia, 2001).
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O aninhamento two-way-nest decorre do seguinte modo: a malha grosseira corre um tempo, 0s
valores sdo interpolados para a malha fina no espaco e no tempo, em seguida a malha fina corre o
nimero de passos no tempo que totalizam um passo no tempo da maha grosseira e retorna estes
valores para a malha grosseira que actualiza os valores no seu interior usando estes resultados. Por
fim amalha grosseira atenua os gradientes criados nas fronteiras (Grell, 1995).

No MM5 de modo a minimizarmos 0s erros optamos por utilizar sempre interacgdo simultanea
entre dominio-mée e dominio filho. O facto de optarmos por usar two-way nesting, 0 que obriga a
que a razdo de resolucdes seja /3, e a termos que ter dois dominios com resolucdes de cerca de 80 e
10 km, levou-nos a opcéo de trabalharmos com trés dominios com as resolucdes de 81, 27 e 9 km.

O dominio mais fino inclui o territério que nos interessa mais e que € Portugal Continental mas
considera a fronteira um pouco afastada de modo a que fendmenos de previsdo que sO S&0
resolvidos nas escalas mais finas e por isso sO s produzidos neste dominio tenham tempo para se
desenvolver através da sua interacgdo com o terreno. Dudhia (2001) afirma que as perturbacfes das
condicdes fronteira controlam o desenvolvimento da previsdo a medida que sdo transportadas
advectivamente para o interior do modelo, de modo que o tamanho ideal do dominio maior, seria
tal, que para o tempo desgjado de simulagdo, a velocidade de propagacdo dos fendmenos que
passam na fronteira, ndo permitisse que estes atinjam o dominio mais fino no tempo de previsdo que
consideramos ser 72 horas.

Warner e outros (1997) propde com base no estudo de Baumhefner e Perkey (1982) como
velocidade de propagacdo para latitudes médias no Inverno 30 m/s e no Verdo 15 mi/s.
Considerando o0 nosso tempo de previsdo isto obrigaria que as fronteiras do dominio 1 estivessem a
uma disténcia de 7776 km das fronteiras de Portugal. Considerando que o dominio 1 tem uma
malha de 81 km isto implicaria um nimero de pontos de aproximadamente 195" 202 pontos o que é
inaceitdvel em termos de tempo computacional para previsdes em tempo real. O que decidimos
entdo fazer foi calcular o tamanho dos dominios em funcéo do tempo razoavel de calculo nos meios
de que displinhamos para previsao em tempo real. De qualquer modo evitamos colocar as fronteiras
em zonas em que existem elevadas aceleracOes ou gradientes, como por exemplo, zonas de
topografia complexa, e tentdmos tornar interior a0 dominio mais fino zonas de forte forcamento
local, de modo a diminuirmos a importancia das condigdes fronteira

4.2.4 Dados do NCEP/NCAR Reanalysis

Os dados do modelo AVN ndo permitem que se fagcam andlises climatol égicas e meteorol gicas do
passado porque sO estdo disponibilizados diariamente 0 que punha em causa 0 nosso objectivo
futuro de construir uma base de dados climatol 6gicos para Portugal. Esta base de dados nacional
permitirq avaliar de modo mais correcto e mais direccionado para utilizadores especificos, como
por exemplo agricultores e decisores publicos, 0 impacto de ateracOes climéaticas no territério
portugués.

O projecto denominado ‘reanalysis do NCEP e do NCAR produziu um conjunto de dados globais
gque abrange mais de 50 anos e que resultaram da assimilacéo de observacbes das seguintes
proveniéncias. radiosondas em altitude, satélites, avides, navios e terra, etc. Estes dados foram
sujeitos a testes de controlo de qualidade e assimilados num modelo de previsdo meteorologica. O
sistema global de assmilagdo de dados e 0 modelo mantém-se inalterados para os 50 anos o que
permite que os dados resultantes sgam coerentes entre si, 0 que é uma caracteristica muito
importante para estudos de variabilidade climatica.

Os dados do NCEP/NCAR Reanalysis estéo disponiveis na NET pelo NOAA-CIRES Climate
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Diagnostics Center, Boulder, Colorado. Estes dados tém uma cobertura espacial global e abrangem
o periodo que decorre de 1948 a 2000 de 6 em 6 horas. Estes dados so dados para 17 niveis de
pressdo e para a superficie numa grelha de 2.5 graus latitude ~ 2.5 graus longitude. Os niveis de
pressdo sao: 1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400, 300, 250, 200, 150, 100, 70, 50, 30, 20 e 10 hPa.

A pressdo ao nivel do mar esta na mesma grelha de 2.5 graus latitude © 2.5 graus longitude. Os
outros dados medidos a superficie, nomeadamente, a temperatura (a 30 cm do solo), as duas
componentes horizontais do vento (10 metros) estdo numa grelha Gaussiana T62 que corresponde
aproximadamente a 1.904 graus latitude ~ 1.875 graus longitude.

A qualidade e fiabilidade destes dados, avaliada por Kalhay e outros (1996) e Kistler e outros
(2001), é apresentada em seguida. Os dados produzidos pelo reanalysis estdo classificados em trés
classes: A, B e C. As varidveis do tipo A, sdo as varidvels mais influenciadas pelas observactes e
por isso as mais fiaveis, incluindo-se nesta categoria: a temperatura nos niveis de pressdo, a atura
geopotencial nos niveis de pressdo, as velocidades do vento nos niveis de pressdo e a pressdo ao
nivel do mar. As varidveis do tipo B, nas quais se incluem a humidade relativa nos niveis de
pressdo, a temperatura a superficie e as velocidades a 10 metros, sdo ‘iguamente’ influenciadas
pelas observacOes e pelo modelo de previsdo meteorologica. As varidvels do tipo C sdo
completamente determinadas pelo modelo. Na escolha das variaveis que utilizdmos tentamos
maximizar as varidveis do tipo A e excluimos as variaveis do tipo C o que nos permite ter mais
confianca nos dados de partida e maior controlo sobre os resultados obtidos.

Variavel Niveis Verticais Lat * Lon Tempo Qualidade
Temperatura 17 niveis de pressao* 2.500 ~ 2.500 6h em 6h A
Altura Geopotencial 17 niveis de presséo* 2.500 ~ 2.500 6hem 6h A
Humidade Relativa 17 niveis de presséo* 2.500 " 2.500 6hem6h B
Velocidade U 17 niveis de pressao* 2.500 ~ 2.500 6hem 6h A
Velocidade V 17 niveis de presséo* 2.500 ~ 2.500 6h em 6h A
Temperatura 30cm 1.904 “ 1.875 6hem 6h B
Presséo Nivel do mar 2.500 ~ 2.500 6hem 6h A
Velocidade U 10 metros 1.904 " 1.875 6hem 6h B
Velocidade V 10 metros 1.904 ~ 1.875 6hem6h B

Tabela 10 — Variaveis usadas. *1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400, 300, 250, 200, 150, 100, 70, 50, 30, 20 e 10

Os dados estéo disponibilizados em formato NetCDF (Net Common Data Form) e tem associados
uma biblioteca de unidades denominada Unidata. Este formato tem associado uma biblioteca de
procedimentos que podem ser acedidos do fortran e que permitem ir buscar os dados que forem
NeCcessarios.

O programa que recebe e interpola as andlises meteoroldgicas no MM5 € o REGRID. O pregrid que
tem como objectivo por os dados hum formato standard aceite pelo regridder ndo esta preparado
para aceitar dados em formato NetCDF e por isso isto usando como base dois programas existentes,
um que lia os arrays de dados dos ficheiros acima mencionados e outro que lia no formato
intermédio produzido pelo pregrid, desenvolvemos um programa que usando a biblioteca do
NetCDF |€é toda a informagdo necesséria dos ficheiros NetCDF e a escreve para ficheiros com o
formato standard exigido pelo regridder. Isto permitiu disponibilizar os dados do Reanalysis para
processamento pelo sistema de modelagdo MMS5.
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5 Resultados da Previsdo Meteoroldgica

A previsdo meteorol6gica em tempo real, que esta disponibilizada na NET desde Janeiro de 2002,
esté desde 5 de Abril do mesmo ano com a configuracéo apresentada na Tabela 11, e os dominios
representados na Figura 21, doravante designada por configuracdo I. A partir do inicio de Outubro
de 2002 comegou a usar-se em regime experimental a configuragdo designada por configuracéo |1
que resultou das conclusdes apresentadas nos capitulos anteriores (Tabela 12 e Figura 21). Nesta
configuracdo as condi¢des iniciais resultam duma assimilagdo de dados de superficie e de
radiosondagens e a altimetria e usos do terreno para Portugal Continental estdo melhorados (Figura

16 e Figura 18).

Figura 21 — Dominios da CONFI GURACAO | (usada no nosso site da NET a partir de 5 de Abril de 2002) e da
CONFIGURACAO Il (em regime experimental a partir de Outubro de 2002)

Configuragéo | - 3 malhas com 23 niveis verticais

Numero de pontos — Configuracéo | 31X31 43 X 31 70X43
Tamanho da malha (km) 81 27 9

Passo no tempo (segundos) 243 81 27
Aninhamento Two — way Two-way
Resolucéo do terreno 10 min (~19km) 5 min (~9km) 30 s (~1km)
Parametrizagdo de cumulus Grell Grell Grell
Camada Limite MRF MRF MRF
Humidade Explicita Gelo Simples Gelo simples Graupel
Radiacéo Nuvens Nuvens Nuvens
Temperatura no solo 5 camadas 5 camadas 5 camadas

Tabela 11 — Definicdo da configuracéo |
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Configuracdo Il - 3 malhas com 33 niveis verticais

Numero de pontos— Configuragao Il
Tamanho da malha (km)

Passo no tempo (segundos)
Aninhamento

Resolucéo do terreno
Parametrizacédo de cumulus
Camada Limite

Humidade Explicita

Radiacéo

Temperatura no solo

41 X 31
81
243

10 min (~19km)
Kain-Fritsch®

MRF

Gelo Simples
RRTM — Longwave

5 camadas

43 X 31

27

81

Two — way

5 min (~9km)
Kain-Fritsch

MRF

Schultz

RRTM - Longwave

5 camadas

70X43
9
27
Two-way
30 s (~1km)
Kain-Fritsch
MRF
Schultz
RRTM — Longwave

5 camadas

Tabela 12 - Definicédo da configuracéo 11

A andlise de resultados sera feita em duas partes, em primeiro lugar faremos uma anaise dos
resultados obtidos pela Configuragdo | desde Abril de 2002 e seguidamente uma comparagdo entre
0s resultados obtidos pelas duas configuractes para 18 dias do més de Outubro.

Os Unicos dados de observacdes que temos desde Abril sdo os dados dos METAR' s apresentados na
Tabela 13 cedidos pelo National Weather Service (E.U.A). Desde a mesma altura também temos
dados de observacbes do Instituto de Meteorologia disponiveis na Net mas a intervalos de tempo
muito irregulares (embora ultimamente o servico do IM tenha melhorado) e por isso ndo foram
considerados. O Instituto de Meteorol ogia também tem disponiveis dados de 10 em 10 minutos para
muitas estagfes mas estes dados sdo pagos e por isso ndo foram utilizados. Foram desenvolvidos
programas em Fortran para descodificar, compilar e juntar estes dados aos dados produzidos pelo

MMS5.

® Neste dominio a parametrizago escolhida é a de Arakawa-Shubert mas o modelo apresenta problemas com a escolha
para este dominio de uma parametrizacéo diferente da usada nos dominios interiores quando esta Ultima é a de Kain-

Fritsh.
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Estacdes Variaveis Periodicidade

T Ta Prec P Nuvens V4 \%
Santa Maria (Acores) . . . ‘ . . ‘ Horario
Flores (Agores) . . . . g . . Horario
Faro . . . . . . . Horario
Funchal (Madeira) ’ ‘ g : ‘ ‘ : Horério
Horta (Agores) . ‘ . . g ‘ . Horario
Lajes (Agores) . . . . . . . Horario
Ponta Delgada (Agores) . . . . . . . Horario
Porto . . . . ‘ ‘ . Horario
Porto Santo (Madeira) . . . . g . . Horario
Lisboa . . . . . . . Horario

Tabela 13 — Estactes de superficie M eteor ol égicas em Portugal em aeroportos (T: temperatura, Tyq: temperatura
de orvalho; Prec: precipitacdo qualitativa; Nuvens: altura das nuvens e percentagem; Vq: direcgdo do vento e V:
velocidade do vento).

As variaveis que foram comparadas sdo a temperatura a 2 metros de atura, a humidade relativa a
dois metros de atitude, a pressdo ao nivel médio do mar e a velocidade e magnitude do vento a 10
metros de altura.

Os dados produzidos pelo MM5 sdo: temperatura a 2m, T, componentes u e v da velocidade do
vento a 10 metros, razéo de mistura a 2 metros, w, precipitacdo convectiva e ndo convectiva,
press3o de referéncia, P* e perturbacdo da pressio, P'.

A pressdo é calculada a partir de P* ede P’ utilizando a equacéo (30).

As componentes u (direccdo Este) e v (direccdo Norte) da velocidade do vento foram transformadas
em magnitude e angulo em relacéo ao Norte.

Para os dados relativos a quantidade de &gua presente na atmosfera serem comparaveis reduzimos
quer arazdo de mistura do modelo, quer a temperatura de orvalho das estacGes meteorol dgicas de
superficie a quantidade mais frequentemente usada: humidade relativa. A humidade relativa
definida na equagdo (86) é arazéo entre arazdo de mistura e arazdo de mistura de saturagéo.

A razdo de mistura de saturacdo € dada por uma equacdo analoga a da razéo de mistura, equacdo
(85), mas substituindo a pressdo parcial de vapor, e, pela presséo parcial de vapor de saturacéo, e,
gue se pode calcular com atemperatura através da equacdo de Clausius Clapeyron, (94).

A temperatura de orvalho medida nas estacBes meteoroldgicas foi primeiro transformada em razéo
de mistura e depois em humidade relativa.

A temperatura de orvalho, Ty, € definida como sendo a temperatura que determinada massa de ar
teria que ter para que a sua pressdo parcial de vapor, e, coincida com a pressdo parcia de vapor de
saturacdo, es, de equilibrio de fases:

e (T,)=e.

S

(153)
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Para relacionarmos a temperatura de orvalho com a razéo de mistura para a superficie usamos as
equacoes (94) e (107) e obtivemos,

6 )
6.11expe19.83- /2= W _p
T, g wtl
I - 5417 _ ,
19.83- n&E X" 2
EwH 6.11p

(154)
em que atemperatura estd em kelvin e a presséo em mbar.

De modo a poderem ser comparadas as variaveis do modelo foram interpoladas para a localizagéo
da observacdo através de uma interpolacdo bilinear. Esta interpolacdo representa uma media dos
quatro pontos envolventes ponderada com a distancia a cada um deles. Esta interpolacgdo representa
uma diminui¢ao da resolucdo devido a ser umamédia. A pressdo do modelo antes de ser interpolada
para o lugar da observacao foi corrigida para o nivel médio do mar considerando a atitude do ponto
e do facto de o valor dado pelo modelo ser para um nivel sigma de 0.998.

5.1 Desempenho da Configuracao |

Os parametros sdo o0 erro médio (modelo - observado), o erro médio absoluto e a raiz do erro
quadrético médio. Estes par ametr os sdo calculados por hora de previsdo e por simulacéo de 72
horas e correspondem a média respectivamente dos valores por hora de previsao e por
simulacdo ocorridos durante os 4 meses. A andlise por hora de previsdo permitird avaiar a
qualidade dos resultados com a evolucéo do tempo e a andlise por ssimulagdo permitira avaliar a
qualidade das simulagdes em situacdes meteorol ogicas diferentes.

O erro médio é importante porque permite analisar os desvios sistematicos do modelo mas néo
permite quantificar o erro médio absoluto devido as compensacdes de valores positivos com valores
negativos e por isso calculamos também este Ultimo. A raiz do erro quadrético meédio da mais peso
aos valores de erro maiores e por isso em conjunto com o erro médio absoluto permite avaliar horas
de simulag&o e smulagdes de 72 horas onde os erros séo mais irregulares.

5.1.1 Horade Previsao

Os resultados obtidos correspondem a alguns dias de Abril e de Maio de 2002 e aos meses de
Junho, Julho, Agosto, Setembro de 2002.

Os erros médios das variaveis pressdo, temperatura, humidade relativa e magnitude do vento
exibem um comportamento com um periodo di&rio. Faro apresenta para todas as variaveis uma
variacdo diaria superior o que pode resultar de Faro estar perto de uma zona de relevo importante ao
contréario de Lisboa e do Porto.

Os erros absolutos da temperatura, humidade relativa e pressdo aumentam suavemente com o tempo
de smulagdo e o erro absoluto da velocidade do vento mantém-se constante ao longo do tempo. Isto
provavelmente resulta do facto do vento ser uma variavel mais local e portanto menos influenciada
pela diminuicdo de qualidade das condicdes fronteira.
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Figura22 — Erro médio (modelo-observacéo), erro médio absoluto e erro quadrético médio (RMS) por hora de
previsdo das variaveis temperatura a 2 metros, pressdo ao nivel médio do mar, humidade relativa a 2 metros, e

magnitude e direcgédo do vento a 10 metros para Lisboa.
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Figura 23 — Erro médio (modelo-observacgao), erro médio absoluto e erro quadréatico médio (RMS) por hora de
previsdo das varidveis temperatura a 2 metros, pressao ao nivel médio do mar, humidade relativa a 2 metros, e

magnitude e direcgdo do vento a 10 metros para Porto.
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Figura24 — Erro médio (modelo-observacao), erro médio absoluto e erro quadréatico médio (RMS) por hora de
previsdo das varidveis temperatura a 2 metros, pressao ao nivel médio do mar, humidade relativa a 2 metros, e
magnitude e direc¢do do vento a 10 metros para Faro.

99



Analise das temperaturas ao longo do tempo de ssimulacdo

Em Lisboa o erro médio absoluto da temperatura aumenta com a hora de previsdo entre
aproximadamente 1 e 2 °C sendo este aumento mais acentuado a partir das 36 horas. Em Faro o erro
meédio absoluto da temperatura € cerca de 2 © C para as primeiras 12 horas e depois varia entre de 2
a 3 °C. No Porto o erro médio é cerca de 1.5°C para as primeiras 24 horas e depois aumenta
aproximadamente para 2°C.

O erro médio em Lisboa, Porto e Faro tem um comportamento oscilatorio com um periodo
aproximadamente didrio. Em Faro o enviesamento € positivo durante o dia e negativo a noite, no
Porto é exactamente ao contrario, sendo o enviesamento médio do dia positivo para o Porto e
negativo para Faro. Em Lisboa o enviesamento médio das 72 horas é negativo sendo positivo sO de
manh&. Em Lisboa e em Faro o enviesamento tem uma tendéncia negativa ao longo do tempo.

Os erros quadraticos médios em Lisboa, Porto e Faro aumentam ligeiramente ao longo do tempo o
que corresponde ao aumento do erro médio absoluto. Em Lisboa, Porto e Faro o erro quadrético
medio segue qualitativamente e quantitativamente o erro absoluto, ou sga, existem poucas
simulacdes em que o erro absoluto num dado instante sgja muito maior que o erro médio absoluto
para esse instante.

O comportamento do erro médio permite-nos concluir que a simulacdo da amplitude diaria da
temperatura em Lisboa e em Faro é maior do que a observada e no Porto é menor.

A temperatura da camada limite depende do aguecimento ou arrefecimento acumulado. O
arrefecimento ocorre durante a noite. O fluxo de calor nocturno é aproximadamente constante ao
longo da noite e o arrefecimento acumulado vai aumentando, sendo maior em noites de céu limpo
do gue em noites de céu nublado, neste Ultimo caso se a nebulosidade for variavel, o fluxo de calor
perdido também o é. O aguecimento ocorre durante o dia. O fluxo de calor diério € qualitativamente
semelhante a radiacdo solar e por isso tem um comportamento sinusoidal atingindo o valor maximo
ao inicio da tarde (Stull, 2000). O arrefecimento acumulado € maior de madrugada antes do
nascimento do sol e 0 aguecimento acumulado € maior ao fim da tarde.

O aquecimento durante o dia resulta do ganho de energia devido a radiaco solar ser superior a
energia perdida através dos fluxos de calor latente (evaporacao), calor sensivel e de conducéo para
o solo. O arrefecimento a noite resulta da perda de energia devido a radiagdo de longo comprimento
de onda ser superior aos ganhos de energia que resultam dos fluxos de calor latente (condensagéo
ou sublimacéo), do calor sensivel e de conducéo do solo.

Em Lisboa o modelo prevé um aquecimento excessivo de manhd, apresentando um enviesamento
positivo mé&ximo & 11h, e um arrefecimento excessivo no resto do dia, apresentando um
enviesamento negativo maximo por volta das 19h. Com o tempo de previsdo 0 enviesamento tem
uma tendéncia negativa. Em Faro apresenta um comportamento semelhante mas o maximo do
aquecimento excessivo € ao meio dia e 0 minimo por volta das 22-23h. No Porto o0 modelo prevé
um arrefecimento deficiente a noite e um aguecimento deficiente a tarde e ndo se verifica um
enviesamento tendencia mente negativo com o tempo.

Andlise da M agnitude do Vento ao longo do tempo de simulacdo

Durante o dia a velocidade do vento € tipicamente constante em atura devido a mistura vertica e
esta altura em que a velocidade € constante vai aumentando ao longo do dia. A noite a turbuléncia é
menor permitindo que o atrito reduza as velocidades do vento e o perfil vertical é tipicamente um
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perfil logaritmico. A velocidade do vento na camada limite controla a magnitude da turbuléncia:
guanto maior a velocidade do vento maior a turbuléncia. O valor da turbuléncia controla a
magnitude dos fluxos de calor latente e calor sensivel.

O erro médio absoluto da magnitude do vento para as trés cidades ndo aumenta de modo
significativo ao longo do tempo de smulacdo. Para Lisboa e Faro o erro médio absoluto da
magnitude do vento situa-se entre os 1 e 3 m/s. Para o Porto e erro médio absoluto tem um
comportamento oscilatorio diario apresentando valores de 1 m/s a meio do dia e valores de 3 m/s a
noite.

O erro médio da magnitude do vento tem um comportamento oscilatério tal como o erro médio da
temperatura tendo um valor minimo durante o dia e méximo a noite. Em Lisboa o enviesamento é
tipicamente negativo com excepcdo das primeiras horas de simulacdo com valores que variam entre
0s —1 e —3m/s durante o dia e valores que vao até a 0.5-1 m/s por volta da meia-noite. No Porto €
tipicamente positivo com valores que variam entre 0s 0 e 1m/s durante o dia e valores que véo até a
3 m/s por volta da meia-noite. Em Faro o integral do erro médio para 24 horas € aproximadamente
nulo com valores que variam entre os —1 e —3m/s durante o dia e valores que vao até a 3 m/s por
volta das 2h da manhad. Estes erros médios provocam uma diminuicdo da amplitude diaria da
variacdo da velocidade do vento porque a velocidade do vento € maior durante o dia e menor a
noite.

Durante o dia a velocidade do vento é subestimada em Lisboa e em Faro o que provavelmente
contribui para uma turbuléncia simulada que é inferior a ocorrida e durante a noite a velocidade do
vento € sobrestimada em Faro e no Porto o que provavelmente contribui para uma diminuicéo da
estabilidade dinamica da atmosfera e portanto um aumento da turbuléncia. Nestas 3 cidades os erros
associados a magnitude do vento contribuem para aumentar a turbuléncia a noite e diminui-la
durante o dia

No Porto o vento é sempre sobrestimado (especiamente durante a noite) o que significa que os
fluxos de calor com a superficie sdo sobrestimados e em Lisboa (durante o dia) acontece
exactamente 0 oposto. Ou sgja durante o dia as perdas de calor da superficie em Lisboa séo
subestimadas e no Porto os ganhos de calor pela superficie durante a noite sdo sobrestimados. Isto
estq de acordo com a evolugdo ao longo do tempo do erro da temperatura nestas duas cidades:
temperatura sobrestimada durante o dia em Lisboa e durante a noite no Porto.

Em Faro o vento é subestimado durante o dia e sobrestimado a noite ou sgja durante o dia subestima
as perdas de calor e a noite sobrestima os ganhos. E durante o dia realmente as temperaturas séo
sobrestimadas mas a noite, ao contrario do que seria de esperar, as temperaturas sdo subestimadas.
Isto provavelmente significa que o termo associado as perdas de calor durante a noite, a radiacéo de
longo comprimento de onda, estd a ser sobrestimada o que corresponde a uma provavel
subestimacdo da nebulosidade.
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Figura 25 — Relacéo entre o erro médio da temperatura (eixo das abcissas) e o erro médio da velocidade do vento
(eixo das ordenadas) durante o dia e durante a noite

Andisando a Figura 25 constata-se que os erros medios da magnitude do vento sdo mais variaveis
durante o dia que durante a noite. O erro médio da magnitude do vento parece estd mais relacionado
com o erro médio da temperatura durante o dia do que durante a noite, 0 que provavelmente

102



significa que a noite existem outros factores mais importantes, nomeadamente a perda de radiacéo
de longo comprimento de onda para o céu.

Andlise da Direccdo do Vento ao longo do tempo de ssimulacdo

Em Lisboa o erro médio absoluto da direccéo do vento varia entre 30 a 50°C e no Porto entre os 30°
e 0s 70°C apresentando um comportamento oscilatério com um periodo aproximadamente diario.
Nestes dois sitios 0 erro na direccdo € maior de manha e menor a tarde o que pode resultar duma
maior mistura vertical devido a instabilidade da atmosfera durante a tarde. Em Faro o erro médio
absoluto varia entre 30° e 70°C.

O erro médio da direccdo do vento para Lisboa, Porto e Faro é tipicamente positivo apresentando
um enviesamento global claramente positivo, ou sgja, 0 modelo prevé um angulo no sentido horério
em relacéo ao Norte superior ao observado. A velocidade do vento na camada limite € tipicamente
sub-geostrofica e a direccdo esta deslocada no sentido anti-horario em relacéo ao vento geostréfico
devido aforca de atrito. O vento previsto pelo MM5 é portanto demasiado geostrofico o que Mass
e outros (2002) explicam devido a excessiva mistura vertical promovida por diferentes esquemas de
camada limite incluindo o MRF gque usamos.

Apesar de ndo se ter verificado se o erro absoluto da direcgéo do vento estava relacionado com a
velocidade do vento a nossa percepcao € que devido ao facto da magnitude do vento observada sO
ser registada quando a velocidade do vento € superior a 3 m/sisso ndo se verifica

Esta varidvel é a que apresenta valores de erros mais varidveis ao longo do tempo de simulagédo
porque muitas das observacbes da direccdo sdo de direccdo variavel e portanto as médias
correspondem a uma amostra inferior as das outras variaveis. I1sto também justifica que a noite
guando as velocidade sdo tipicamente menores a variagdo sgja maior porque corresponde a uma
média de uma amostra de dados observados inferior. O erro quadrético médio deste variavel é
maior relativamente ao erro quadratico médio que o das outras variaveis 0 que provavelmente
indicia uma maior dispersdo dos erros das direccdes em relacéo ao erro médio.

Andlise da Humidade Relativa ao longo do tempo de simulagdo

Ao longo do tempo de previsdo o erro médio absoluto da humidade relativa varia entre 10% e 20%
para Lisboa, Porto e Faro.

Em Lisboa, Porto e Faro o erro médio da humidade relativa é tipicamente negativo, ou sga o
modelo prevé um tempo mais seco do que o verificado. Em Lisboa apresenta valores ligeiramente
positivos a tarde e em Faro a noite. Em Faro o enviesamento tem um ciclo diério variando entre os
5% a noite e os —20%. O facto de o modelo ser demasiado seco pode também resultar da mistura
vertical excessiva 0 que provoca uma mistura do ar mais seco que esté a niveis mais elevados com o
ar junto a superficie. O facto de o modelo ser demasiado seco pode provocar um aumento dos
fluxos de caor latente perdidos pela superficie durante o dia (evaporacdo excessiva) e uma
diminuicdo dos fluxos de calor latente a noite (condensagcdo e/ou sublimagdo excessiva) o que
provocaria em ambos 0s casos uma subestimacdo da temperatura. De facto o que acontece é
exactamente 0 oposto: em Lishoa de manhd, a tarde em Faro e a noite no Porto existe uma
sobrestimagdo da temperatura. Os fluxos de caor latente sdo também controlados pela
disponibilidade de humidade no solo o que é uma variavel com pouca fiabilidade no modelo: €
considerada fixa ao longo do tempo e fungdo so do tipo de solo e da estacéo do ano.
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Figura 26 — Erro médio da temperatura (abcissas) vs erro médio da humidade relativa (or denadas)

Na Figura 26 constata-se que a valores mais negativos do erro da temperatura correspondem erros
mais positivos da humidade relativa e vice-versa. 1sto esta de acordo com o facto de para uma dada
quantidade de vapor de &gua na atmosfera a temperatura ser subestimada implica uma
sobrestimacdo da humidade relativa e vice-versa. Este comportamento é mais acentuado no Porto e
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em Faro. Este comportamento é mais acentuado durante o dia, ou sgja durante a noite os erros da
humidade relativa estdo controlados por outro factor, tal como por exemplo, a mistura vertical
excessiva da camada limite.

Analise da Presséo ao longo do tempo de simulacéo

O erro absoluto da pressao € quase igual ao erro médio ou sgja 0 enviesamento é sempre positivo: o
modelo prevé pressdes superiores as observadas. Tem um comportamento ciclico di&io muito
semel hante nos trés sitios: diminui da meia-noite até a0 meio-dia e aumenta do meio dia até a meia
noite. Existe uma excepcdo a este comportamento também comum aos trés sitios e que € uma
diminuicdo do erro por volta das 21-22 horas do primeiro dia. Esta é a variavel em que é mais
evidente a degradacdo da qualidade nos trés sitios ao longo do tempo de previsdo: em Lisboa e no
Porto o erro maximo absoluto diério varia entre 2 e 3 Pa e 0 minimo entre 1 e 2 e em Faro o erro
maximo absoluto variaentre 2 e 4 Pae o minimo entre 1 e 3 Pa.

Compar acao da performance do MM5 em Lisboa, Porto e Faro com outros estudos

Mass, C. e outros (2002) analisaram a performance do MM5, para uma grelha de 12 km, para o
periodo de Setembro de 1997 a Dezembro de 1999, na regido noroeste dos EUA, usando como
descritores 0 erro médio e o erro médio absoluto por hora de previsdo até as 48 horas para as
mesmas variaveis que analisamos. Os valores obtidos por estes autores correspondem a médias de
diferentes pontos de observacao, ao contrérios dos nossos resultados que correspondem a trés sitios
diferentes. Os resultados obtidos por estes autores ao longo das 48 horas sdo: erro médio da
temperatura apresenta ciclo didrio com valores negativos maximos de —1°C a noite e valores
maximos de 1.2 °C durante o dia e um erro médio absoluto da temperatura com tendéncia crescente
variando entre 1.9 e 2.5 °C, erro absoluto da presséo variando monotonamente entre 0.9 e 2.6 mbar,
erro médio da magnitude da velocidade do vento com um ciclo di&rio com vaores maximos de 1.2
m/s durante o dia e valores minimos de —-0.9 m/s a noite e com um erro absoluto que vai
aumentando monotonamente entre 3.6 e 4.5 m/s, erro médio absoluto da direccdo do vento
aumentando de 40 a 50°C ao longo da simulagdo. Todas as varidveis andisadas pelos autores
apresentam um tempo de adaptacdo do modelo ao local, de cerca de 3 horas, em que o erro médio
absoluto diminui, ao contrarios dos resultados obtidos por nos.

O comportamento qualitativo dos erros relativos a temperatura corresponde aos que obtivemos com
excepcado do erro médio de temperatura no Porto. Lisboa e Porto obtém valores de erros muito
semel hantes aos obtidos pelos autores. O comportamento do erro absoluto da presséo néo apresenta
0 mesmo ciclo diario que obtivémos para 0s nosso dados embora 0s valores maximos e minimos
correspondam aos que obtivémos para Lisboa e Porto. O erro médio da velocidade do vento
apresenta uma variagdo oposta a que obtivemos para os trés sitios mas 0 nosso erro medio absoluto
que varia entre 1 e 3 m/s é bastante melhor do que o obtido pelos autores. E de referir que numa
apresentagcdo oral de um estudo de validagdo do MM5 (Huntchinson, 2002) o comportamento
qualitativo do erro médio da velocidade do vento é semelhante ao que obtivémos. Em (Colle e
outros, 2002) sdo apresentados resultados da humidade relativa obtidos do mesmo estudo em que o
enviesamento médio ao longo das 48 horas da humidade relativa varia espacialmente entre —6 e
21% o que engloba os vaores obtidos por nés. O erro médio absoluto da direcgdo do vento de
Lisboa corresponde a média obtida pelos autores mas em Faro e no Porto o erro médio absoluto
varia entre 30 a 70°C. De qualquer modo esta variavel devido a razfes apresentadas anteriormente é
a que merece menor fiabilidade.

Dum modo geral Lisboa e Porto apresentam valores semelhantes aos apresentados por Mass, C. e
outros (2002) e Faro apresenta resultados piores mas que se enquadram dentro da variacdo espacial
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dos valores de erros médios e erros médios absol utos apresentados no mesmo estudo.

Comparamos a precipitacdo total ocorrida num dia para o periodo que decorre entre os dias 1 e 18
de Outubro de 2002 com os resultados do modelo a 24 horas Figura 27). Qualitativamente os
resultados séo bons porque o modelo consegue prever se vai ou ndo chover. Quantitativamente as
guantidades sdo subestimadas em Lisboa e ndo apresentam um padréo claro para os outros dois
sitios.

Mass e outros (2002) calculam o enviesamento para o total de precipitacdo em 24 horas para 0s
diferentes valores totais, sendo o enviesamento dados pela razéo entre o nimero de previsdes com
um valor igual ou superior a esse patamar e as ocorréncias com um valor igual ou superior ao
mesmo patamar. Neste caso e de acordo com os autores uma boa previsdo € a que ocorre com
enviesamentos ligeiramente superiores a 1. Os resultados obtidos mostram as previsdes da
precipitacdo total diaria a 24 horas sao boas para totais diarios inferiores a 4.6cm. Para patamares
superiores as precipitagdes obtidas sdo inferiores as reais. Os autores frisam que estes resultados
que representam médias correspondem a uma grande variacdo espacial.

Giorgi e outros (1991) analisaram o desempenho da previsdo de precipitacdo, com 0 MM4, para a
Europa, através do seu enviesamento. Os resultados obtidos sdo de aproximadamente — 25% para a
Europa Ocidental e — 45% para as outras regides europeias.
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Figura 27 — Precipitacao total didria simulada a 24 horas para o periodo de 1 a 18 de Outubro de 2002.

5.1.2 Simulagao de 72 horas

Em seguida analisdmos a performance do model o por simulacéo de 72 horas.
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Figura 28 — Erro médio (modelo-observacédo), erro médio absoluto e erro quadrético médio (RMS) por
simulacgéo de 72 horas das variaveis temperatura a 2 metros, pressao ao nivel médio do mar, humidade relativa a
2 metros, e magnitude e direcgdo do vento a 10 metros para Lisboa.
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Figura 29 — Erro médio (modelo-observacédo), erro médio absoluto e erro quadrético médio (RMS) por
simulacgéo de 72 horas das variaveis temperatura a 2 metros, pressao ao nivel médio do mar, humidade relativa a
2 metros, e magnitude e direcgdo do vento a 10 metros para Porto.
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Figura 30 — Erro médio (modelo-observacédo), erro médio absoluto e erro quadrético médio (RMS) por
simulacgéo de 72 horas das variaveis temperatura a 2 metros, pressao ao nivel médio do mar, humidade relativa a

2 metros, e magnitude e direcgdo do vento a 10 metros para Faro.

A qualidade média de uma dada simulagdo varia muito de smulagéo para ssimulagdo o que indicia
gue as condicdes sindpticas sdo fortemente condicionantes da qualidade das simulaces obtidas.
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Calculamos as correlagfes entre os erros medios por smulacéo de 72 horas das diferentes variavels
0 gue nos permite verificar se existe alguma relacéo linear entre quaisquer duas variaveis para um

dado sitio.

Lisboa Temperatura Humidade Relativa Pressdo Magnitude Vento Direcgao
Temperatura -0.31 0.02 -0.08 0.23
Humidade Relativa -0.31 -0.09 -0.22 -0.41
Pressao 0.02 -0.09 -0.44 0.07
Magnitude Vento -0.08 -0.22 -0.44 0.01
Direccéo 0.23 -0.41 0.07 0.01

Porto Temperatura  Humidade Relativa Pressdo  Magnitude Vento Direc¢édo
Temperatura -0.53 0.17 0.35 -0.05
Humidade Relativa -0.53 -0.28 0.04 -0.4
Pressao 0.17 -0.28 0.13 0.12
Magnitude Vento 0.35 0.04 0.13 -0.26
Direcgao -0.05 -0.4 0.12 -0.26

Faro Temperatura Humidade Relativa Pressdo Magnitude Vento Direc¢édo
Temperatura -0.5 -0.09 -0.04 -0.18
Humidade Relativa -0.5 0.01 -0.01 -0.27
Presséo -0.09 0.01 -0.04 -0.11
Magnitude Vento -0.04 -0.01 -0.04 0.14
Direccao -0.18 -0.27 -0.11 0.14

Tabela 14 — Correlagdes entre os erros médios por simulacdo de 72 horas das diferentes variaveis para os
diferentessitios.

A Unica correlacdo forte que existe comum aos trés sitios € a correlacdo negativa entre o erro médio
da humidade relativa e 0 erro médio da temperatura: quando o erro médio da humidade relativa
aumenta o erro médio da temperatura diminui e vice-versa. Esta correlacdo pode estar relacionada
com o facto de para uma dada quantidade de vapor de a&gua na atmosfera, a temperatura ser
sobrestimada, implica uma subestimagdo da humidade relativa e vice-versa. De qualquer modo isto
nado explica o observado na Figura 31 que é que isto acontece principalmente para erros médios da
temperatura positivos e neste caso uma maior sobrestimacdo da temperatura corresponde a uma
maior subestimacao da humidade relativa.
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Erro médio da temperatura vs erro médio da humidade relativa

Lisboa
O
IV

*
30

* e 123
weS o
T ’ T T
Ce. o

e

- 2 ZANPRS:
&!»
=oVU

[l
eV

Erro médio da temperatura vs erro médio da humidade relativa
Porto

Erro médio da temperatura vs erro médio da humidade relativa
Faro

Figura 31 - Relacdo entre o erro médio de simulacdo de 72 horas da temperatura (eixo das abcissas) e o da
humidade relativa (eixo das ordenadas)

Analisando as outras correlagcoes atraves de representactes semel hantes as da Figura 31 constata-se
gue ndo tém significado.
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Temperatura Lisboa Porto Faro

Lisboa 0.5 0.61
Porto 0.5 0.54
Faro 0.61 0.54

Humidade Relativa Lisboa Porto Faro
Lisboa 0.7 0.71
Porto 0.7 0.61
Faro 0.71 0.61

Presséo Lisboa Porto Faro
Lisboa 0.9 0.95
Porto 0.9 0.8
Faro 0.95 0.8

Magnitude Vento Lisboa Porto Faro
Lisboa 0.38 -0.17
Porto 0.38 0.22
Faro -0.17 0.22

Direcgéo Lisboa Porto Faro
Lisboa 0.15 0.38
Porto 0.15 0.27
Faro 0.38 0.27

Tabela 15 — Correlagfes entre os erros médios para simulagdes de 72 horas para os diferentes sitios da mesma
variével.

A Tabela 15 é importante porque permite avaliar qual a escala que ‘domina as diferentes variaveis.
Tal como seria de esperar 0s erros associados as variaveis relacionadas com a magnitude e direcgdo
do vento tém uma correlacdo mais baixa entre os 3 sitios porque sdo varidveis mais locais enquanto
que a pressdo é claramente uma variavel dominada pela grande escala, tal como, de modo menos
acentuado, a humidade relativa e a temperatura.

5.2 Comparacéao entre a Configuragcéo | e a Configuracgéo Il

5.2.1 Hora de Previsao

Em seguida apresentam-se graficos que permitem comparar a qualidade das previsdes para as duas
configuracBes para os primeiros 18 dias do més de Outubro. Apesar de este periodo de tempo ser
muito inferior a0 periodo de 4 meses analisado anteriormente uma breve comparacéo entre os
resultados da configuracéo | para os dois periodos de tempo permite constatar que as diferencas sdo
pequenas com excepcao da temperatura em Faro.
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Figura 32 — Erro médio (modelo-observacdo) e erro médio absoluto por hora de previsdo das varidveis
temperatura a 2 metros, pressdo ao nivel médio do mar, humidade relativa a 2 metros e magnitude do vento a 10
metros para Lisboa para a configuracdo | (direita) e para a configuracgéo Il (esquerda).
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Figura 33 — Erro médio (modelo-observacdo) e erro médio absoluto por hora de previsdo das varidveis
temperatura a 2 metros, pressdo ao nivel médio do mar, humidade relativa a 2 metros e magnitude do vento a 10
metros para Porto para a configuracdo | (direita) e para a configuragdo |1 (esquerda).

114



Temperatura Faro Temperatura Faro
5 5
4 | | 4
sl b I Y Y ; .
5 7 M\ 11l b N Y. W WA LW
1 I T - T y Y \p
1 ——T_er_med 1 ——T_er_med
0 T_medabs 0 T_medabs
-1 —ho —2886 0 = 1 ¢t b _Jﬁ 2 0 =
2] LA 2 P e i
3 1 M= 3 Y s
4 | | 4
5 5
minutos minutos
Presséo Faro Presséo Faro
5 5
4 4
3 lv.’r f i 3
] { L\ b, M\ ——P_er_med 5 Mﬂ\k . L ——P_er_med
2 4 2 i i
_E v M ——P_medabs E ' ¥ ——P_medabs
1 1
0 0
1 1440 2880 4320 1 1440 2880 4320
minutos minutos
Magnitude Vento Faro Magnitude Vento Faro
5 5
3 3
Lo Yo b M, AN .
@ ‘ ——Mag_er_med @ | ——Mag_er_med
= -1 1 A A Mag_medabs E a1 AL — Mag_medabs
Vw e 2o 0 [y 0 I 3
3 3
5 5
minutos minutos
Humidade Relativa Faro Humidade Relativa Faro
30
. W[LWU“W' U
" i
. ——HR_er_med € 0 | h 1 k ——HR_er_med
° ——HR_er_abs ° v 2bo ——HR_er_abs
.10 45
-20 -20
-30 -30
minutos minutos

Figura 34 — Erro médio (modelo-observacdo) e erro médio absoluto por hora de previsdo das varidveis
temperatura a 2 metros, pressdo ao nivel médio do mar, humidade relativa a 2 metros e magnitude do vento a 10
metros e para Faro paraa configuracéo | (direita) e para a configuracdo |1 (esquerda).

A configuracdo Il apresenta erros maiores na previsao da temperatura. O erro absoluto na previsao
da pressdo é menor na segunda configuracao para Lisboa e Porto embora o erro aumente a uma taxa
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superior a partir respectivamente das 60 e das 48 horas. A segunda configuragdo prevé pressbes
menores que a primeira. A humidade relativa apresenta resultados melhores na nova configuragéo.
Os erros absolutos na previsdo da magnitude do vento séo semelhantes para as duas configuraces
embora em Faro melhore um pouco.
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Figura 35 — Comparacdo entre a precipitacdo total diaria observada (azul) para os primeiros dezoito dias de
outubr o de 2002 prevista pelas configuracdes| (rosa) ell (amarelo).

Relativamente a precipitacdo a configuracdo | apresenta melhores resultados para Lisboa e Porto e a
configuracdo |1 para Faro.

5.2.2 Andlise de Casos

5.2.2.1 Andise daTempestade de 29 —10 - 2002

De modo a compararmos as duas configuracdes analisamos também o perfil vertical da temperatura
e da temperatura de orvalho num dia de trovoada em Lisboa (29 de Outubro de 2002 as 20h). Neste
caso a configuragdo Il simula muito melhor a trovoada porque a atmosfera esta muito mais himida
junto a superficie e o nivel de condensacdo esta muito mais abaixo e a energia convectiva potencial

disponivel simulada pela segunda configuracdo € 613J enquanto que na primeira configuracdo é
nula.
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claro sdo as adiabaticas secas e as linhas cor de rosa sdo as pseudo-adiabaticas.
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Figura 37 — Perfil vertical da temperatura e da temperatura de orvalho dadas pela configuracéo nova para o dia
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117



2 Evolucdo da peratura perficie e aos 850 mbar paraasimulacdo de 1 —10 - 2002
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Figura 38 — Evolucéo da temperatura a superficie para a simulagdo iniciada em 1 de Outubro de 2002 com a
nova configuracao (coluna da esquerda) e a configuracéo antiga (coluna direita) . Os mapas correspondem as 0,
12, 24, 36, 48, 60 e 72 horas ordenados por linhas. Os mapas que estdo em linhas isolados correspondem a dados
de 00h do AVN para a hora prevista nos mapas que estdo na linha anterior com assimilagéo de observagdes.
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Figura 39 - Temperatura dos 850 mbar as 72 horas da simulagdo iniciada em 1 de Outubro de 2002 com a nova
configuracao (coluna da esquerda) e a configuracéo antiga (coluna direita) .
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Os padrdes espaciais resultantes da distribuicdo de temperaturas a superficie sdo semelhantes para
as duas configuragbes embora a nova configuragdo se apresenta mais quente dum modo gera

(Figura 38). A nova configuracdo também apresenta resultados mais quentes para os 850 mbar

(Figura 39) que comparando com as observacdes parecem estar mais correctos para as 72 horas
(para as 24 e 48 horas néo € possivel tirar conclusdes devido as diferentes escalas dos mapas). Para
podermos tirar conclusdes a escala adequada compardmos os resultados das simulacfes de dia 1 de

Outubro com as condic¢des iniciais do AVN com assimilagdo de observagdes paraos dias 2, 3 e 4 de
Outubro (mapas isolados na Figura 38). As conclusdes sdo que a nova configuragdo parece

apresentar melhores resultados para a previsdo das temperaturas as 24, 48 e 72 horas, mas a
comparagao € pouco conclusiva.

5.2.2.3 Evolucdo da atura geopotencial aos 500 mbar para a simulacdo de 1 —10 - 2002

As duas configuracOes apresentam os padrOes de atura geopotencia aos 500 mbar muito
semel hantes e que estéo razoavel mente de acordo com as observagOes para as 0 e as 24 horas, para
as 48 e as 72 horas as previsoes afastam-se um pouco das observagoes. A configuracédo Il apresenta
resultados sensivelmente melhores que a configuracgéo |. O factor que agui parece controlar 0s erros
€ claramente as condicdes fronteira que se vao degradando ao longo do tempo.
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Figura 40 — Evolucao da altura geopotencial aos 500 mbar para a simulagdo iniciada em 1 de Outubro de 2002
com a nova configuracdo (coluna da esquerda) e a configuracdo antiga (coluna da direita). Os mapas
correspondem as 0, 12, 24, 36, 48 e 60 horas ordenados por linhas. Os mapas que ocupam as duas colunas
representam analises feitas pelo National Center for Environmental Prediction dos E.U.A.

5.2.2.4 Configuractes Intermédias

Para podermos perceber porque € que a nova configuracdo do modelo introduz mais erros na
simulacdo da temperatura fizémos simulagbes com a nova configuracdo introduzindo pequenas
ateracbes. Considerdmos portanto as seguintes configuragcdes em que as alteragdes a configuracdo 2
S0 apresentadas entre parénteses. configuracdo 3 (dominios da configuracdo 1), configuracdo 4
(parametrizacdo da radiacdo da configuracdo 1), configuracéo 5 (parametrizacdo de cumulus e de
humidade explicita da configuragdo 1) e configuracdo 6 (parametrizagdo de cumulus da
configuracdo 1). Os resultados, que sGo no minimo surpreendentes porque estdo em desacordo com
toda a revisdo bibliografica feita, demonstram que a configuragéo 3 apresenta global mente melhores
resultados que as outras nomeadamente na temperatura.

Uma das possiveis explicacdes que pode existir para este facto € a temperatura da superficie do mar
ser considerada constante para o tempo da simulagdo o que se traduz num aumento do erro quando
0 dominio se estende de modo a abranger uma maior por¢éo do oceano Atlantico. De qualquer
modo os resultados da andlise de sensibilidade sdo muito preliminares porque sd correspondem a 1
dia e outros teste tém que ser feitos de modo a compreender melhor o porqué da temperatura ser
simulada de modo pior pela nova configuracéo.
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5.3 Conclusdes

O erro médio absoluto das varidveis por hora de smulagcdo ao longo das 72 horas pertence aos
seguintes intervalos: 1 a 3°C para a temperatura, 10 a 20% para a humidade relativa, 1 a 3 m/s para
avelocidade do vento, 30° a 70° em sentido horério paraadirecgdo do vento eentre 1 a4 Paparaa
pressdo. A diminuicdo da qualidade dos resultados obtidos ao longo das 72 horas de previsdo néo é
muita apesar de 0 parametro mais sensivel que € a precipitacéo so ter sido analisado para 24 horas.

Os eros associados a magnitude do vento contribuem para aumentar a turbuléncia a noite e
diminuir a turbuléncia durante o dia. Os erros associados a direccdo do vento denotam vento
demasiado geostréfico o que significa uma mistura vertical excessiva. O enviesamento da humidade
€ tipicamente negativo ou sgja 0 modelo é demasiado seco 0 que também pode resultar de uma
mistura vertical excessiva com ar mais seco a nivels superiores. O enviesamento da pressdo é
positivo 0 que significa que a previsdo prevista € superior a observada. Os erros médios da
temperatura a dois metros estéo mais correlacionados com os erros médios da magnitude do vento e
da humidade relativa durante o dia do que durante a noite ou sgja provavelmente durante a noite o
principal processo responsavel pelos erros gerados € a nebul osidade prevista que controla a radiacéo
de longa radiacdo perdida para o espaco.

A pressdo é a variavel mais controlada pelos fendmenos de escala sindptica e € portanto a variavel
mais sensivel ao tempo de simulagdo. A humidade relativa e a temperatura também sdo controladas
por esta escala. O vento € uma variavel controlada pelas condigcoes locais. As consequéncias em
termos de qualidade de previsdo sdo que a pressdo apresenta um erro crescente ao longo do tempo
de simulagdo ao contrério da direccdo e da magnitude do vento.

A previsdo da altura geopotencial aos 500 mbar também apresenta uma degradacao visivel ao longo
do tempo de simulacéo.

A configuragdo Il € melhor em todas as variaveis excepto na previsdo da temperatura e na previsao
de precipitacdo a 24 horas onde a andlise ndo é conclusiva. A melhoria € mais notéria na presséo e
na humidade relativa que sdo as variaveis mais controladas pelo escala sindptica. O perfil vertical
num dia de tempestade € muito melhor ssmulado com a configuragdo Il do que com a configuracéo
I. A qualidade das previsbes da temperatura a 850 mbar e da altura geopotencial também parecem
ser sensivelmente melhores com a configuracdo 11 apesar de os resultados obtidos serem pouco
conclusivos.
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6 Conclusdes e Trabalho Futuro

Os principais resultados obtidos neste trabalho foram:

No capitulo 2 uma deducdo das equacdes dinamicas utilizadas no sistema de modelacdo MM5
através do método das éreas assim como uma deducdo das equacdes termodinamicas baseadas
no formalismo de Callen.

No capitulo 3 uma extensa revisdo hibliogréfica das diferentes parametrizaces fisicas dos
processos de camada limite, da formacdo de nuvens e de radiacdo usados no MM5 e dos
resultados obtidos. Como resultado as opgbes de parametrizacdo escolhidas foram para a
parametrizacdo da radiagdo, o esquema de parametrizacdo RRTM (Rapid Radiative Transfer
Model), para a parametrizacéo das nuvens o modelo de Arakawa-Shubert para 0 dominio maior
e 0 modelo de Kain-Fritsh para os dois dominio interiores, para a parametrizacao explicita da
humidade, 0 modelo ‘Simple Ice’ de Dudhia para o dominio exterior e 0 modelo de Schultz para
os dominios interiores, para a parametrizacdo da camada limite o modelo MRF e para a
parametrizacéo da superficie o modelo de 5 camadas.

No capitulo 4 uma revisdo da importancia dos dados do terreno nomeadamente a altimetria e os
usos do solo. A atimetria e os uso do solo usados no MM5 foram melhorados com dados de
altimetria e de usos do solo cedidos pelo Instituto do Ambiente e pelo Instituto Geogréafico
Portugués num sistema de Informacdo Geogréfica (ArcView). Neste capitulo também é
apresentada uma revisdo bibliogréfica da importancia dos dados meteorol 6gicos nomeadamente
sob a forma de condigdes fronteira e condicdes iniciais donde resultou uma definicdo da
extensdo dos dominios a usar e a assimilacdo de observacbes meteoroldgicas nas condicdes
iniciais. E feita a andlise dos dados do AVN e do NCEP/NCAR Reanalysis, 0s primeiros
adequados a previsdo meteorolégica, e 0s segundos a andise de casos histéricos. Como
resultado deste capitulo também obtivemos os programas que permitiram a alteracdo dos dados
do terreno, a compilacdo e ateracdo dos dados meteoroldgicos de modo a poderem ser
assimilados pelo MM5 nas condicfes iniciais e a ateracdo dos dados do Reanaysis dum
formato NetCDF para um formato lido pelo MM5.

No capitulo 5 foi feita uma andlise estatistica de 4 meses de resultados do MM5 para Lisboa,
Porto e Faro, e uma comparacdo com resultados do mesmo modelo obtidos na literatura.
Conclui-se que 0s nossos resultados sdo semelhantes aos resultados obtidos noutros estudos.
Neste capitulo também foi feita uma comparacdo para 18 dias entre a configuragdo que esta
operaciona na NET e a configuragdo proposta como resultado deste trabalho. Os resultados
apresentados pela nova configuracdo sdo melhores com excepcao da variavel temperatura e da
preci pitacdo.

Os métodos numeéricos ndo foram abordados nesta tese. A principal razéo brevidade deve-se ao
facto de tendo que optar como afectavamos 0 nosso tempo resolvemos concentrarmo-nos nos
aspectos que eram passivels de serem aterados e dessa forma contribuirem para melhorar os
resultados obtidos.

Seguidamente sera feito um estudo mais detalhado da andlise de sensibilidade do modelo as
diferentes opcdes fisicas, tamanho dos dominios e qualidade das condigdes fronteira e condicbes
iniciais, de modo a melhorarmos a qualidade da previsdo meteorol6gica para Portugal Continental.
Esta optimizagdo pode contemplar no futuro uma assimilagdo de dados a 4 dimensdes, a
assimilacéo de dados de satélite e o uso de um modelo de solo e de camada limite mais detalhados
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ja disponiveis no MM5 e que ndo foram explorados porque presentemente ndo temos dados
suficientes disponiveis para Portugal .

A adaptacdo de um dos pré-processadores do MM5 a dados NetCDF permite-nos ter acesso aos
dados meteoroldgicos produzidos pelo programa Reanalysis desde 1948. Estes dados tém grande
fiabilidade e permitem construir através do MM5 uma base de dados meteorol 6gicos para Portugal
numa maha de 27 ou 9 km. Esta base de dados permitird estudos de diversas natureza: poluicéo
atmosférica, planeamento do territdrio, climatico, etc. A criacdo desta base de dados é objecto de
uma candidatura a um projecto Sapiens realizada em Maio de 2002.

Uma das aplicages dos dados referidos, iniciada no ambito desta tese, € a ligacéo do modelo MM5
a0 modelo MOHID3D, de modo, por exemplo, a avaliar a importancia de instalar sistemas a prior
de tratamento mais sofisticados no emissario da Guia no estuério do Tejo ou permitir agir de modo
mais informado em desastres como o caso recente do Prestige.

Uma das aplicagdes futuras que resultam directamente da experiéncia adquirida na utilizagdo do
MMS5, dos dados meteoroldgicos produzidos e da base de dados climatica a criar, sera a
disponibilizacdo de uma ferramenta pedagdgica importante para os aunos de Engenharia do
Ambiente, quer na compreensdo fundamental dos processos meteorol 6gicos, quer nas aplicactes em
outras &ress.
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8 ANEXO |

8.1 Calculo de derivadas parciais

A derivada parcial de sigma, s, mantendo X e y constantes € dada por,

9s _i%{ _ 1dp_ rog
ozl,, p* dz|,, p*dz p*
(155)

expressao que se obtém derivando a equacéo (30) e usando a equacdo (28).
O diferencial da nova coordenada vertical é dado por:

P T VT DA S

p*2 p*
(156)

As derivadas parciais da pressdo mantendo s constante:

8 _ Tp*o |, P
g, Txag, WXa,
EQ :Sﬂp*g +Mg
Wa, Wa, Wa,
(157)

A derivada parcia da pressdo mantendo x ey constantes:

E{ :ﬂi{ + p*

T[S X,y T[S X,y

(158)

8.2 Método das Areas (Domingos, J. e Domingos, T., 2003)

O método das éreas permite-nos considerar a seguinte igualdade:

X6 _dx*dz _dxUdz
Tyg, dy’dz dyUdz

(159)

em que aderivada parcial de x em relacdo ay a z constante € igual ao quociente entre a variagdo de
X que é perpendicular a variacdo de z (produto externo entre &k e dz) e a variagdo de y que é
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perpendicular a variacéo de z (produto externo entre dy e dz).

O produto externo de dois diferenciais tem as mesmas propriedades que o produto externo de outras
quantidades:

dx Udz = - dzUdx

dxUdx=0

dx U(dy + dz) = dx Udy + dx Udz
adx Udz = a(dx Udz)

O operador d tem as seguintes propriedades,
df =0,

sef for uma quantidade que se conserve e
d(dg)=0

se g for umavaridvel de estado.

O método das éreas sera utilizado em seguida para obter as relacbes genéricas entre derivadas
parcias que serdo utilizadas posteriormente.

Considerando a seguinte funcéo de trés variaveis,

f(x,y,z2)=00 f(x y(z,x),2)=0,

(160)

como uma das variaveis se pode escrever em funcéo das outras, a variagdo de uma dada funcéo de

trés variaveis x, y e z pode ser dada em funcéo das seguintes derivadas parciais:

df =—~ dx+—= dy+—= dz

X g, , Ve, 1zg,
%f_/

0

I e ff y it o

(161)

Aplicando o produto externo com & aos dois membros da equacdo e dividindo pelo produto
externo entre dx e ds obtemos,

o Uds =9 geids + 09 gz0ds,
xg,, fza,,

(162)

df Uds _ffo dxUds  ffo dzUds
dxUds fxg,,dxUds Tzg,, dxUds
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(163)

o _fo LMo %o

Ya, Xa, 92a,MNXa,’

(164)

que é arelacdo entre as derivadas parciais de f em relacdo a x respectivamente as e a z constantes.
Aplicando 0 método das areas ao seguinte termo,

1o dededy df UdxUdy ds deUdy ﬂfo s 0
‘ITZQ;Xy dzUdxUdy ds UdxUdy dzUdxUdy s Q(y ﬂngy

(165)
substituindo na equacéo (164),

ffo _fo 9o Tso 2o

g, Ta, Tsa,%a,Ma,
(166)
e simplificando o ultimo termo da equagéo,

s o 1z0 ds UdxUdy dzUds Udy s
12, Mg, dzUdxUdy dxUds Udy  fxg,,’

(167)

obtemos,

o Mo Mo fso
g, Txa, Tsg,W™g,
(168)

A derivada parcial de s em relagdo a x com z e y constantes pode ser escrita do seguinte modo
usando a definicdo de s dada pela equacéo (30),

fs6 _T5 0 %6 __s B0

o, T g, Xa, P* o,

(169)

0 que permite escrever a equacdo (168) do seguinte modo,
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o _o6 Mo s Tp*o

g, WXa, T5a,p* Xa,

(170)

8.3 Derivada Lagrangeana vs Derivada Euleriana

A derivada lagrangeana da-nos a taxa de variacdo ao longo do tempo de uma dada variavel num
sistema fechado ou sgja a fronteira acompanha 0 movimento da particula. A derivada euleriana é a
taxa de variacdo ao longo do tempo para uma dada posicao fixa no espaco. A relacdo entre as duas €
dada por:

4105
dt 1t
(172)

O Ingtituto Geografico Portugués disponibiliza na NET uma carta de ocupacéo de solos a escala de
1:25000 redlizada com base em fotografias do ano de 1990/1991. As classes consideradas sdo
apresentadas na Tabela 16.
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8.4 Usos do Solo

Usos definidos pelo I nstituto Geogr &fico Portugués Usosdo USGS
1-Areas Espaco Urbano 1110 Tecido Urbano continuo Urbano
artificiais 1120 Tecido Urbano descontinuo Urbano
Infraestruturas e 1210 Zonas industriais e comerciais Urbano
Equipamentos 1220 Vias de comunicacdo ( Rodovidrias e ferroviarias) Urbano
1230 Zonas portuérias Urbano
1240 Aeroportos Urbano
Improdutivos 1310 Pedreiras, saibreiras, minas a céu aberto V egetagdo Escassa
1320 Lixeiras, descargas indudtriais e depdsitos de sucata | Vegetacdo Escassa
1330 Estaeiros de construgdo civil V egetacao Escassa
Espacosverdes 1410 Espagos verdes urbanos ( florestais) Urbano
atificiais 1420 Espagos verdes ( ndo florestais) paraasactividades | Urbano
desportivas e de lazer
2—Areas Terras ardveis 2110 Sequeiro Culturas e Pastagens de Sequeiro
agricolas | Culturas anuais 2120 Regadio Culturas e Pastagens de Regadio
2130 Arrozais Culturas e Pastagens de Regadio
Culturas 2210 Vinha Culturas e Pastagens de Sequeiro
permanentes 2211 Vinha+ Pomar Culturas e Pastagens de Sequeiro
2212 Vinha + Oliva Culturas e Pastagens de Sequeiro
2220 Pomar Mosaico Agricola e Florestal
2221 Pomar + Vinha Mosaico Agricola e Florestal
2222 Pomar + Olival Mosaico Agricola e Florestal
2230 Oliva Mosaico Agricola e Florestal
2230 Olival + Vinha Mosaico Agricola e Florestal
2230 Olival + Pomar Mosaico Agricola e Florestal
Pastagens 2310 Pastagens Culturas e Pastagens Sequeiro e Regadio
ZonasAgricolas 2410 Culturas anuai's associadas as culturas permanentes Mosaico Agricola e Grassland
Heterogéneas 2420 Sistemas culturais e parcelares complexos Mosaico Agricola e Grassland
2430 Aress principalmente agricolas com espagos naturais | Grassland e Arbustos
importantes
2440 Territorios agro-florestais Mosaico Agricola e Florestal
3- Florestas 3110 Folhosas Florestafolhalarga e perene
Florestase 3111 Sobreiro Florestafolhalargae perene
Meios 3112 Azinheira Florestafolhalarga e perene
Sﬁ;ntzrajs 3113 Sobreiro/ Azinheira Florestafolhalargae perene
3114 Castanheiro Florestafolhalarga e caduca
3115 Carvaho Florestafolha larga e caduca
3116 Eucdipto Florestafolhalarga e perene
3120 Resinosas Florestafolhaagulhae perene
3121 Pinheiro Bravo Florestafolhaagulhae perene
3122 Pinheiro Manso Florestafolhaagulha e perene
Ocupagédo 3210 Pastagens pobres, trilhos Grassland
arbustivae 3220 L andes e matagal Arbustos
herbacea 3230 Vegetacio esclerofitica- carrascal , esteval Arbustos
3240 Espacos florestais degradados Arbustos
3310 Praia, dunas, areais e solos sem cobertura vegetal V egetacdo Escassa
3320 Rochanua V egetacdo Escassa
3330 Estepes sub-desérticas V egetagdo Escassa
3340 Zonas incendiadas recentemente V egetacao Escassa
3350 Neves eternas e glaciares Neve ou Geo
5- Meios Zonas himidas 4110 Zonas apalladas Zonas Himidas Florestais
aquéticos | continentais 4120 Turfeiras Zonas Humidas Herbécess
Zonashdmidas 4210 Sapais Zonas Himidas Herbaceas
maritimas 4220 Sdlinas Zonas Himidas Herbéceas
4230 Zonas intertidais Zonas Himidas Herbaceas
6- Areascontinentais | 5110 Linhas de dgua Agua
Superficies 5120 Planos de &gua, lagos Agua
com agua Aguas maritimas 5210 L agunas e corddes litorais Agua
5220 Estuérios Agua
5230 Mar e Oceano Agua

Tabela 16 — Categorias da Carta de Uso de Solos 1:100000 do | GP. Equivaléncia com usos do USGS.
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