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RESUMO 
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EM RESERVATÓRIOS HIDROELÉTRICOS 

 

AUTORA: VANESSA ALMEIDA DE SIQUEIRA 
ORIENTADOR: DR. ARCILAN TREVENZOLI ASSIREU 

CO-ORIENTADOR: DR. FELIPE MENDONÇA PIMENTA 
 

Local e Data da Defesa: Itajubá, 11 de agosto de 2017. 

 

A energia eólica apresenta grande variabilidade temporal e espacial, sendo que um dos 

grandes desafios consiste em prever a variabilidade da potência eólica disponível de modo a 

aperfeiçoar o seu aproveitamento. Neste sentido, estudos sobre os perfis verticais de vento 

podem ter uma grande contribuição a este setor, dada a carência de dados observacionais 

desta variável em níveis próximos da altura típica de instalação dos aerogeradores. Assim, é 

de grande importância uma análise da Camada Limite Planetária, pois a estrutura da 

turbulência nesta camada depende das condições de estabilidade atmosférica. A partir de 

medições em 10 m, o vento foi extrapolado para o nível de 80 m pela Teoria da Similaridade 

de Monin-Obukhov, por três diferentes métodos de derivação do Comprimento de Monin-

Obukhov (L): Método Sônico, Método Richardson Bulk e Richardson Gradiente. Foi 

investigado ainda qual método de obtenção da velocidade de fricção ajusta melhor o modelo 

de estimativa do vento no Reservatório de Furnas.  Tendo em vista implementar e validar a 

rotina do cálculo de Richardson, dados de uma torre mantida pelo National Wind Technology 

Center (NWTC) foram utilizados. A partir de dados obtidos em uma torre anemométrica, um 

anemômetro sônico 3D, um balão cativo instrumentado com sensores de temperatura e 

umidade e pelo perfil do vento medido por um LIDAR instalado sobre uma plataforma 

flutuante no Reservatório de Furnas, foi possível determinar as condições atmosféricas locais. 

A teoria de Monin-Obukhov, embora desenvolvida a partir de medidas sobre a terra, foi 

considerada geralmente aplicável ao longo do mar aberto. Entretanto, ainda existem incertezas 

a respeito do emprego da mesma em locais onde o fluxo é influenciado pela proximidade da 

terra. Os modelos Sônico e Richardson Bulk evidenciaram maior porcentagem de condições 

instáveis sobre o Reservatório de Furnas, resultado confirmado por estudos anteriores, 

enquanto o modelo a partir do Número de Richardson Gradiente verificou predomínio de 

estabilidade. Os três métodos de derivação do comprimento de Monin-Obukhov apresentaram 

um baixo ajuste em condições de atmosfera estável. Os melhores resultados foram a partir dos 

métodos Sônico e Richardson Bulk. O método a partir do Número de Richardson Gradiente 

não apresentou boa aplicabilidade na região de estudo. Os melhores resultados foram 

observados com a aplicação da equação de estimativa do vento indepente da velocidade de 

fricção. 
 

Palavras-chave: Camada Limite Plánetária, Energia Eólica, Estabilidade Atmosférica. 
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ABSTRACT 
 

The wind energy is highly variable in space and time resulting in great challenges to predict 

the variability of available wind power in order to improve its utilization. In this sense, studies 

on vertical wind profiles can bring relevant contributions to this sector, mainly because of the 

lack of observational data of this variable in levels close to the typical height of wind turbines 

installation. Thus, an analysis of the Planetary Boundary Layer is extremely important as the 

turbulence structure depends on the atmospheric stability. The wind speed measured at 10m 

height was extrapolated to 80m height by Monin-Obukhov Similarity Theory through three 

different methods of Monin-Obukhov Length (L) derivation: Sonic, Richardson Bulk, and 

Richardson Gradient. Besides, the best method to calculate friction velocity it was also 

investigated. Data, maintained by the National Wind Technology Center (NWTC) in one of 

their towers, were used in order to implement and validate the calculation of a Gradient 

Richardson Number. The local atmospheric conditions were investigated using data from an 

anemometric tower, a captive balloon instrumented with temperature and humidity sensors, 

and a 3D sonic anemometer. In addition, the wind profile was measured using a LIDAR, 

which has been installed on a floating platform at Furnas Reservoir. Although developed from 

measurements over land, the theory has been found to be applicable over the open sea. 

However, there are uncertainties about its application, especially in the transition between 

water and land. As noted for all methods, the agreement is not good for stable stratification. 

Sonic and Richardson Bulk methods were able to represent the wind speed perfectly well, 

whereas the Richardson Gradient Number method presented discrepancies. Also, the Sonic 

and Richardson Bulk models have shown a higher percentage of unstable conditions at the 

Furnas Reservoir as confirmed by previous studies results, while Richardson Gradient 

Number model has verified a predominance of stability. Finally, for this project, the best 

results were observed with an application of vertical wind speed profile equation, which is 

independent of friction velocity.  

 

Keywords: Planetary Boundary Layer, Wind Energy, Atmospheric Stability 
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1. INTRODUÇÃO 

A questão energética é um dos tópicos de maior importância na atualidade. A 

qualidade de vida de uma sociedade está intimamente ligada ao seu consumo de energia 

(MARTINS et al., 2007). Diante do cenário mundial de mudanças climáticas e possíveis 

esgotamentos de recursos naturais, diversos setores da sociedade brasileira constataram a real 

e iminente necessidade de diversificação das fontes de geração de energia elétrica e de seu uso 

racional. Diante disso, iniciou-se uma busca por novas fontes, entre as quais a eólica se 

destaca por se tratar de uma alternativa nova e promissora (CAMPOS, 2004). Esta é 

produzida a partir da força dos ventos e, além de abundante, renovável e limpa, está 

disponível em muitos lugares ao longo do país.  

A avaliação técnica do potencial eólico exige um conhecimento detalhado do 

comportamento dos ventos. Os dados relativos a esse comportamento, que auxiliam na 

determinação do potencial eólico de uma região, são relativos a sua intensidade e direção. 

Além disso, é necessário também analisar os fatores que influenciam o regime dos ventos na 

localidade do empreendimento.  

Estudos sobre a estrutura vertical da Camada Limite Planetária (CLP) em regiões de 

transição entre terra e água ainda são escassos no Brasil. Nesta área de transição existem 

acentuados contrastes de topografia, rugosidade da superfície e temperatura, que resultam em 

um menor ajuste entre os perfis de vento observados e modelados. Tal conhecimento é 

fundamental para o planejamento de futuros parques eólicos em regiões costeiras e adjacentes 

a extensos corpos de água. 

A estabilidade atmosférica nesta camada exerce papel importante sobre o perfil 

vertical do vento e, consequentemente, sobre as estimativas dos recursos eólicos em diferentes 

alturas (GARVINE; KEMPTON, 2008). Uma maneira de analisar a variação da estabilidade 

com a altura na atmosfera é por meio da escala de comprimento de Monin-Obukhov (L), que 

representa um importante parâmetro para a determinação das condições de 

estabilidade/instabilidade da CLS (STULL, 1988). 

Neste contexto, um assunto pouco investigado é referente ao potencial de 

aproveitamento eólico ao longo de reservatórios hidrelétricos. De acordo com Assireu (2001), 

existem diversas vantagens na implantação de parques eólicos nestes locais. Condições 

orográficas são favoráveis ao aproveitamento eólico, pois, geralmente, os lagos apresentam 

forma alongada e o relevo é disposto ao longo do eixo principal, o que pode favorecer a 

canalização do vento sobre o reservatório. Além disso, devido a já existente interligação ao 
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sistema nacional de distribuição de energia elétrica, há um favorecimento do aproveitamento 

energético e usinas hidrelétricas e parques eólicos são altamente complementares ao longo das 

estações do ano. Durante as estações secas, os ventos intensos em reservatórios tropicais 

possibilitam que, com a geração de energia eólica, haja uma redução da atividade de geração 

da usina hidrelétrica (PIMENTA; ASSIREU, 2015). 

Devido à grande variabilidade temporal e espacial dos ventos, um dos grandes 

desafios consiste na previsão da variabilidade da potência eólica disponível. Neste sentido, 

estudos sobre o perfil vertical do vento podem contribuir fortemente para avanços neste setor, 

devido à escassez de dados observacionais desta variável atmosférica em níveis próximos a 

aerogeradores. 

 

1.1 Objetivos 

O objetivo do presente estudo é analisar a variabilidade da CLP na interface água-

terra, quanto às condições de estabilidade, neutralidade ou instabilidade, por meio do 

comprimento de Monin-Obukhov. Dentre os objetivos específicos cita-se:  

 Implementar e validar a rotina do cálculo do Número de Richardson Gradiente; 

 Verificar a dependência do perfil do vento em relação às condições de 

estabilidade atmosféricas; 

 Verificar, por meio de estatísticas, qual o melhor método de estimativa do perfil 

do vento a ser aplicado na interface terra-água: Sônico, Richardson Gradiente ou Richardson 

Bulk. 
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2. REVISÃO DA LITERATURA 

2.1 Energia eólica  

As variações na velocidade do vento são causadas pelo aquecimento não uniforme 

da superfície da Terra. A distribuição de radiação solar sobre a superfície terrestre ocorre de 

forma não uniforme, criando diferentes zonas térmicas e regiões de alta e baixa pressão 

atmosférica. Este gradiente de pressão é responsável pelo movimento das massas de ar, ou 

seja, pelo vento. 

Segundo Javier e Rodriguez (2012), a energia eólica é produzida pelo vento, o 

qual é captado por hélices ligadas a uma turbina que aciona um gerador elétrico. 

As características operativas de uma usina eólica são fortemente dependentes do 

regime local dos ventos. A potência fornecida pelo vento sobre as hélices é função da sua 

velocidade, da densidade do ar e da área coberta pela rotação das pás (MARTINS; 

GUARNIERI; PEREIRA, 2008). Por isso, a viabilização da instalação de usinas de energia 

eólica deve ser estudada levando em consideração a variação das condições de vento locais 

(LEITE et al., 2006). 

Para tanto, é necessária a obtenção de informações detalhadas sobre a velocidade 

e direção do vento locais, além da importância de especialistas para a modelagem dos 

recursos eólicos e aquisição de dados de estações meteorológicas.  

Dada a grande variabilidade temporal e espacial da geração de energia eólica, para 

uma otimização do seu aproveitamento, um dos maiores desafios é a previsão da variabilidade 

da potência eólica disponível. 

Devido à carência de dados observacionais de vento em níveis próximos aos 

aerogeradores, estudos sobre os perfis verticais de vento podem ter uma grande contribuição a 

este setor (BURTON et al., 2001). 

Quanto às informações relacionadas ao vento na região de implantação do parque 

eólico, conforme Silva (2006) e Sousa (2010) verificaram que ventos abaixo de 2,5 a 4 m.s
-1

 

não justificam o aproveitamento para a geração de energia elétrica, pois este é o intervalo em 

que o gerador começa a operar. Os autores também apontaram que o aumento da velocidade 

do vento representa o aumento da geração elétrica até se aproximar do intervalo de 12 a 15 

m.s
-1

, quando a potência se torna constante. Em casos de intensidade acima de 25m.s
-1

, o 

sistema automático de proteção é ativado e a máquina é desligada (Figura 1). 
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Figura 1 – Curva de Potência de uma turbina eólica em função da velocidade do 

vento (V) 

Fonte: Modificado de Pallabazzer (2003). 

 

De acordo com o Centro de Referência para Energia Solar e Eólica Sérgio de 

Salvo Brito (2016), a disponibilidade de energia eólica não é constante ao longo do ano, 

apresentando variações temporais com oscilações: de curta duração (associadas a pequenas 

flutuações, turbulências, e rajadas de vento), horárias (brisa terrestre e marítima e 

aquecimento radiativo, por exemplo), diárias (causadas pelo microclima local), sazonais (o 

aquecimento desigual da Terra durante as estações do ano provoca variações significativas na 

velocidade média dos ventos ao longo de um mês e ao longo de um ano) e interanuais (em 

função de alterações climáticas, como por ocorrência de episódios de El Niño, que altera a 

circulação global).  

Nas alturas de interesse ao aproveitamento eólico, o vento é afetado de forma 

acentuada pelas condições de relevo e de rugosidade aerodinâmica do terreno, presença de 

obstáculos e estabilidade térmica vertical (AMARANTE; SILVA; ANDRADE, 2010). 

Considerando um fluido em movimento, sua velocidade aumenta na medida em que este se 

afasta das superfícies que o delimitam, ou seja, a velocidade do vento aumenta com a altura 

em relação à superfície terrestre. Em regiões com baixa rugosidade esta variação é menos 

significativa do que em terrenos com alta rugosidade. 

Em regiões de transição água-terra, devido ao fato da água apresentar menor 

rugosidade superficial em relação à terra, as turbinas eólicas não necessitam de grandes 

alturas (comparando-as com o solo). 
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2.1.1 Energia eólica no Brasil 

No Brasil, de acordo com a Associação Brasileira de Energia Eólica, existem atualmente 

mais de 379 usinas eólicas instaladas e de acordo com o Ministério de Minas e Energia (2015), a 

produção de eletricidade a partir da fonte eólica no Brasil alcançou 12.210 GWh em 2014, equivalente 

a um aumento de 85,6% em relação ao ano anterior, quando se atingiu 6.578 GWh (Figura 2). A maior 

parte dos parques eólicos se concentram nas regiões Nordeste e Sul (ANEEL, 2014). 

 

Figura 2 - Matriz elétrica nacional ano base 2013 e 2014. 

Fonte: Adaptado do MINISTÉRIO DE MINAS E ENERGIA (2015). 

 

Se comparada as demais fontes de energia elétrica no país, a gerada pela força dos 

ventos tem um percentual pequeno. Porém, devido ao crescente investimento em novas fontes 

de energia, houve um considerável aumento da participação da energia eólica na matriz 

elétrica nacional (Figura 2), principalmente devido às regiões costeiras do país serem 

apropriadas para instalação de pequenos geradores de energia e grande parques eólicos, pois a 

velocidade média dos ventos é considerada suficiente. 

Além disso, a utilização de fontes de energia limpa tem sido cada dia mais difundida pelo 

mundo e o Brasil tem acompanhado esta tendência de desenvolvimento energético, buscando 

tecnologias que possibilitem o melhor aproveitamento da energia cinética dos ventos, por 

meio de estudos cada vez mais precisos, que otimizem a geração de energia elétrica (HORN, 

2010). 

2.2 Energia eólica na interface água-terra 

Parques eólicos situados a certa distância da costa são conhecidos como parques 

eólicos offshore.  
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O mais importante benefício deste tipo de empreendimento é a exposição a ventos 

intensos e constantes. Ventos próximos à superfície terrestre são geralmente mais rápidos e 

estáveis ao longo de grandes massas de água, pois não encontram barreiras naturais, a 

rugosidade é inferior e não há relevante restrição de área. Devido a estes baixos valores de 

rugosidade, a variação da velocidade do vento com a altura é baixa e, portanto, as torres não 

necessitam ser instaladas em alturas elevadas. Além disso, em virtude dos ventos offshore 

serem menos turbulentos, a vida útil das turbinas é maior. As velocidades do vento mais 

elevadas e ventos mais constantes atuam como o principal motor de desenvolvimento da 

energia eólica offshore (CASTRO, 2005). 

Conforme Lange et al. (2004), a viabilidade econômica de tais projetos depende 

das condições de vento favoráveis  no mar, uma vez que um maior rendimento energético 

deve compensar o custo de instalação e manutenção adicional. Além disso, é necessária a 

modelagem da estrutura vertical do fluxo da camada de superfície, especialmente o perfil da 

velocidade vertical do vento. 

Estudos realizados por Pimenta et al. (2008) indicam um grande potencial 

energético no campo de ventos offshore nas margens das regiões sul e sudeste brasileira. 

Em terrenos complexos, como em regiões de transição terra-água, a 

descontinuidade dos parâmetros em superfície tem grande influência na camada limite interna 

(CLI), o que pode limitar a aplicação da teoria da Similaridade de Monin-Obukhov (LANGE 

et al., 2004).  

Nesse sentido, para maior conhecimento do potencial de aproveitamento eólico 

em sistemas aquáticos, torna-se necessária uma investigação a respeito da rugosidade do 

terreno e condições na CLP. Para tanto, são necessários instrumentos de medição das 

variáveis atmosféricos em diferentes alturas.  

A análise da CLP geralmente é realizada com base nos perfis térmicos obtidos por 

meio de radiossondagens, porém estas medições são realizadas apenas duas vezes ao dia em 

aeroportos de grandes cidades. Para se obter informações mais precisas em relação à evolução 

da CLP, é indispensável um conhecimento mais detalhado do comportamento temporal e 

espacial da temperatura, sendo necessária uma maior frequência no levantamento destes perfis 

térmicos.   

Além disso, a aplicação da radiossondagem para coleta de dados em determinadas 

regiões é dificultada pelo alto custo e a necessidade do transporte de equipamentos pesados.  

Outras maneiras de se realizar medições atmosféricas são, por exemplo, por meio 

de torres meteorológicas ou anemométricas e Veículos Aéreos não Tripulados (VANTs). 
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Entretanto, vale ressaltar que as torres anemométricas não necessariamente possuem sensores 

de temperatura e umidade em diferentes níveis de altura, além de serem raras ou inexistentes 

em determinados locais, como em Reservatórios Hidroelétricos e os VANTs são uma 

alternativa para obtenção de dados apenas por curtos intervalos de tempo. 

O uso de Lidar como uma forma de medida remota do perfil vertical do vento 

vem sendo amplamente utilizado. Porém, o Lidar fornece apenas informações sobre o vento, e 

em várias aplicações meteorológicas são necessários também os perfis de temperatura e 

umidade. O uso de balões cativos adequadamente instrumentados atua como um 

complemento a estas medidas.   

Em relação ao estudo do potencial eólico em reservatórios hidroelétricos, além da 

presença de um corpo d’água, que favorece a produção de energia eólica, a influência do 

relevo também se mostra determinante. Os reservatórios são normalmente localizados em 

regiões de planalto e geralmente apresentam forma alongada com o relevo disposto ao longo 

do seu eixo principal, o que pode favorecer uma canalização do vento sobre o lago, 

aumentando sua velocidade média e reduzindo a variabilidade de sua direção (FERREIRA; 

ASSIREU, 2013).  

Além disso, o relevo combinado com a condição atmosférica influencia 

significativamente no comportamento dos ventos. Quando o vento próximo à superfície 

encontra uma colina, por exemplo, ele se desloca paralelo à mesma até atingir seu topo e 

então, caso a atmosfera esteja instável, ele ascende. Já em caso de atmosfera neutra, o mesmo, 

ao atingir o pico da colina, tende a fluir no mesmo nível do topo e, em caso de estabilidade, o 

fluxo de ar contorna o obstáculo e desce à base da montanha no lado sotavento, como mostra 

a Figura 3 (SCHROEDER; BUCK, 1970). 

Dessa forma, caso haja predomínio de atmosfera instável ou neutra, há 

desfavorecimento para o aproveitamento eólico em uma região de vale a sotavento. Isso se 

deve ao fato de que, devido à instabilidade atmosférica, o ar é forçado a subir ao atingir a 

montanha, fazendo com que haja uma diminuição do vento a sotavento, e em atmosfera 

predominantemente neutra, o fluxo de ar a sotavento tem alturas mais elevadas em relação a 

uma turbina eólica, que tem em média até 100 m de altura. Já sob condições de atmosfera 

estável, o vento contorna a montanha e se matém adjacente à superfície, próximo ao nível da 

turbina eólica (Figura 3), favorecendo a produção de energia.  
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Figura 3 - Influência da estabilidade atmosférica no fluxo sobre uma colina. 
Fonte: Schroeder e Buck (1970). 

 

Em regimes em que o fluxo sinótico é fraco, condições de atmosfera neutra 

normalmente ocorrem na presença de cobertura de nuvens, enquanto o fluxo associado à 

atmosfera estável ocorre principalmente durante a noite e atmosfera instável é predominante 

em dias de sol muito quente. Condições de neutralidade são menos comuns e geralmente estão 

associadas à transição entre as condições estáveis e instáveis.  

Além disso, a baixa atmosfera tende a ser mais instável em dias claros e mais 

estável em noites claras. Com relação aos ventos, quando estes são mais intensos tendem a 

diminuir ou eliminar grandes variações diurnas na estabilidade perto da superfície terrestre e 

quando são leves ou ausentes, há grande instabilidade durante dia e estabilidade durante a 

noite (SCHROEDER; BUCK, 1970). 

De acordo com Amarante, Silva e Andrade (2010), outro fator que influencia 

diretamente a condição atmosférica em reservatórios hidrelétricos, assim como em parques 

eólicos offshore, é a rugosidade aerodinâmica do terreno, que varia consideravelmente entre 

terra e água. Como exemplo desta variação em relação ao tipo de superfície, tem-se ilustrado 

na Figura 4 as velocidades do vento na CLP em dois locais planos, restinga e areia, 

respectivamente. Percebe-se a grande dependência do perfil vertical de velocidade do vento 
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com a altura, a rugosidade do terreno e a estabilidade térmica vertical da atmosfera (se 

estável, neutra ou instável).  

Em geral, caso haja predominância de condições de instabilidade, nota-se uma menor 

variação do vento com a altura, o que possibilita a instalação de uma turbina eólica de menor 

altura, favorecendo a minimização dos custos de implantação da turbina eólica. Entretanto, 

caso a condição atmosférica seja predominantemente estável, é necessário que a turbina esteja 

em uma altura mais elevada, pois há um considerável aumento da intensidade do vento em 

relação à altura, como mostra a Figura 4. 

 

Figura 4 - Perfil vertical do vento: efeitos da rugosidade e estabilidade térmica vertical da 

atmosfera. 

Fonte: Amarante, Silva e Andrade (2010). 

2.3 Camada Limite Planetária 

A CLP ou também chamada Camada Limite Atmosférica (CLA) corresponde à 

região da atmosfera adjacente à superfície terrestre e responde à forçantes superficiais em uma 

escala temporal menor ou igual a uma hora. Acima desta camada está a Atmosfera Livre 
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(AL), que apresenta, em geral, escoamento laminar, enquanto na CLP o escoamento é 

turbulento. 

Devido à trocas de momentum, calor e vapor d’água que ocorrem entre superfície 

e atmosfera, a CLP é grandemente influenciada pela superfície e o fenômeno da turbulência é 

altamente presente. Diversas forçantes podem perturbar a CLP, como, por exemplo, o arrasto 

friccional, emissão de poluentes, transferência de calor, evaporação e transpiração, além da 

modificação do escoamento induzido pela superfície. Dependendo dessas forçantes, a 

profundidade da CLP pode variar de centenas de metros a alguns quilômetros (STULL, 1988). 

Além disso, a altura e estrutura da CLP podem variar com as estações do ano, no 

qual as máximas oscilações ocorrem em meses de verão (devido às mudanças de temperatura, 

umidade e estabilidade). Variações também são verificadas  ao longo das hora do dia (em 

virtude das mudanças no fluxo de calor) e de acordo com a latitude (GRANADOS-MUÑOZ, 

2012).  

Segundo Nunes (2008), a turbulência na CLP é função do fluxo de calor sensível. 

Quando a superfície está mais aquecida do que a atmosfera, ela aquece a camada de ar 

imediatamente adjacente por condução e esta aquece as camadas acima dela, por convecção. 

Neste caso, o solo atua como fonte de energia e há um fluxo positivo de calor. Porém, quando 

a temperatura superficial é inferior em relação à atmosfera, este age como sumidouro de calor 

e o fluxo se torna negativo. 

Ainda de acordo com o autor, apesar de não serem raras as exceções desta relação 

entre o fluxo de calor e o horário do dia, uma CLP típica, ou seja, com céu claro, apresenta 

condições de uma Camada Limite Convectiva (CLC), ou Camada de Mistura (CM), durante o 

período diurno (fluxo de calor positivo), características da Camada Limite Estável (CLE) 

durante a noite (fluxo de calor negativo) e, características de Camada Limite Neutra (CLN) 

durante as transições entre CLC e CLE (valores de fluxo aproximadamente nulos). 

De acordo com Stull (1991), a evolução da CLP típica ao longo de um dia quente 

e sem muitas nuvens é ilustrada na Figura 5. Durante o dia, a superfície terrestre é aquecida e, 

como explicado anteriormente, aquece as camadas superiores, sendo que a temperatura 

decresce até a porção média da CM. Sob estas condições ideais, uma CLC fica bem definida. 

Na Camada Limite Superficial (CLS), parte mais baixa da CLP, com 

aproximadamente um décimo da sua altura, o perfil do vento médio é aproximadamente 

logarítmico e, acima desta, é aproximadamente constante. As elevadas variações de 

temperatura, umidade e cisalhamento do vento em relação à altura nesta camada são 

responsáveis por trocas turbulentas mais intensas de momentum, calor e umidade (ARYA, 
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2001). Esta variação na velocidade ao longo da altura gera cisalhamento que, em conjunto 

com as térmicas ascendentes, é responsável pela forte presença de turbulência na CM.  

No topo da CM, se localiza a denominada Zona de Entranhamento (ZE), que atua 

como uma interface entre a CLP e a AL e apresenta uma inversão do perfil de temperatura.  

Um pouco antes do pôr-do-sol, o movimento convectivo das térmicas cessa, pois 

o fluxo vertical positivo de calor que ocorria na camada instável de mistura se torna negativo 

e, assim, o perfil vertical de temperatura se inverte e há um aumento desta variável com a 

altura. Assim, começa a se formar uma camada de altura inferior em relação à CLC com 

características estáveis e pouca turbulência (gerada principalmente pelos jatos de vento 

noturnos), a chamada Camada Limite Estável Noturna. Durante este horário de transição, as 

variáveis na região acima desta CLE ainda apresentam características convectivas 

remanescentes do período diurno, esta é a chamada Camada Residual (CR) (BERNARDES, 

2008). De acordo com Stull (1991), na camada noturna, as ondas de gravidade são presentes e 

a turbulência é intermitente, sendo que durante os períodos em que esta é ausente, o 

escoamento torna-se praticamente independente do atrito superficial. 

Durante todo esse ciclo diurno, uma fina camada permanece adjacente à superfície 

do solo, apresentando pouca variação de altura. É a chamada Camada Limite Superficial 

(CLS). Esta compreende os primeiros 50-100 m da atmosfera, e nela há um elevado gradiente 

de temperatura, umidade e velocidade do vento ao longo de todo o dia, devido ao seu contato 

direto com o solo (KAIMAL; FINNIGAN, 1994). Segundo Stull (1991), nesta região os 

fluxos e tensões turbulentos variam menos de 10% em sua magnitude e as variações dos 

fluxos verticais podem ser ignorados. Portanto, os fluxos de quantidade de movimento, de 

calor e de umidade são considerados constantes no interior desta camada. 

 

Figura 5 – Ciclo diurno da variação da espessura da Camada Limite. 

Fonte: Adaptado de Stull (1991). 
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Quando comparadas às variações de altura da CLP que ocorrem em superfície 

terrestre, as variações de altura sobre oceanos e extensos corpos d’água são mais lentas. Isso 

advém da alta capacidade calorífica da água, que faz com que haja pouca variação da 

temperatura de superfície da água ao longo do dia e faz com que a velocidade das trocas de 

calor entre superfície e atmosfera seja reduzida. Neste caso, há uma variação de 

aproximadamente apenas 10% na profundidade da CLP, diferentemente do que acontece 

sobre o continente (ARYA, 2001). 

De acordo com Garrat (1994) e Marques Filho (2000), o estudo da estrutura e 

desenvolvimento da CLP, além de questões relacionadas ao aproveitamento de energia eólica, 

é essencial em diversas áreas da meteorologia, como na poluição atmosférica, pois a dispersão 

e diluição de poluentes do ar dependem das condições determinadas pela estrutura da 

turbulência; na agrometeorologia, devido à estimativa da evapotranspiração, que auxilia na 

quantificação da necessidade de água das plantas; na meteorologia aeronáutica, pois o 

conhecimento da turbulência na CLS viabiliza a realização de pousos e decolagens em 

segurança; assim como na hidrologia, meteorologia de mesoescala, biometeorologia, estudo 

da propagação de ondas eletromagnéticas e até em modelos de previsão de tempo e clima. 

2.4 Condições atmosféricas na Camada Limite Planetária 

Em condições de atmosfera estável, se uma parcela de ar é forçada a subir, ela tem 

a tendência de retornar a sua posição inicial. Já em atmosfera instável, a parcela deslocada na 

vertical tende a continuar a se afastar da sua posição anterior e, por fim, em atmosfera neutra, 

a partícula tende a flutuar na sua nova posição (BARRY; CHORLEY, 2012).  

A condição atmosférica na qual há inibição ou ausência de movimentos 

atmosféricos ascendentes é chamada estabilidade. Já o estado atmosférico no qual prevalecem 

os movimentos verticais ascendentes é denominado instabilidade (STULL, 1988). 

Como consequência, tem-se que sob condições de estabilidade, as misturas e 

trocas de momentum ficam restritas a camadas próximas à superfície e, acima desta região, a 

velocidade do vento aumenta rapidamente. Por outro lado, em atmosfera instável, o 

momentum é espalhado por misturas convectivas ao longo de uma camada limite mais 

espessa, o que provoca um aumento na intensidade do vento em níveis mais adjacentes à 

superfície e redução nas camadas mais elevadas (GARRATT, 1994).  

Em relação a esta influência das condições de estabilidade atmosférica sobre a 

produção de energia, Wharton e Lundquist (2012) mostraram que, em 80 m de altura, a 
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energia gerada a uma dada velocidade do vento é maior em condições estáveis e menor sob 

condições fortemente convectivas. 

Essas condições de estabilidade, instabilidade ou neutralidade podem ser detectadas 

por meio do Número de Richardson Grandiente (Ri), Número de Richardson Bulk (Rb) e pelo 

comprimento de Monin-Obukhov (L). 

2.5 Teoria da Similaridade de Monin-Obukhov 

Devido à escassez de torres anemométricas com medidas em níveis próximos aos 

aerogeradores, tem-se como alternativa a utilização de modelos teóricos para estimativas do 

perfil vertical do vento a partir de medições realizadas por estações meteorológicas 

convencionais próximas a superfície.  

Devido aos elevados custos de instalação e de manutenção de uma turbina eólica, 

é importante uma boa avaliação do perfil de velocidade do vento. Um estudo da velocidade do 

vento ao nível da turbina é essencial para avaliação do rendimento de energia. Além disso, o 

conhecimento do cisalhamento do vento é altamente relevante, pois este pode influenciar a 

integridade estrutural do sistema eólico, devido à fadiga que pode ocorrer, principalmente nas 

pás da turbina (VENORA, 2009; HOLTSLAG; BIERBOOMS; BUSSEL, 2014).  

Segundo Holtslag, Bierbooms e Bussel (2014), o perfil vertical do vento na CLP é 

normalmente bem descrito por um perfil logarítmico, como mostra a Figura 6.  

 

Figura 6 – Velocidade do vento em diferentes níveis sob condição de atmosfera instável, 
neutra e estável. 

Fonte: Oke (1988) apud Haid (2013). 

 

Desprezando-se os efeitos da estabilidade, o perfil do vento logarítmico válido 

apenas para condições de atmosfera neutra pode ser obtido pelas equações 1 e 2: 
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u(z) =
u∗

k
. [ln (

z

z0
)]    (1) 

em que: 

k denota a constante de von Karman (tomada como 0,4), z é o nível do vento 

estimado, 𝑧0  é o comprimento de rugosidade aerodinâmico e u* é a velocidade de fricção 

(m.s
-1

).  

u(z1) = u(z2)
ln(

z1
z0
)

ln(
z2
z0
)
                       (2) 

com z1 referente ao nível mais elevado, z2 ao nível mais baixo (z1 > z2) e u(z2) a 

velocidade do vento na altura z2. 

No entanto, para se incluir os efeitos da estabilidade, o perfil de velocidade do vento 

na CLS para alturas de até cerca de 100m, é comumente descrito pela Teoria de Monin–

Obukhov (HOLTSLAG, 1984; LANGE et al., 2004).  

A partir da Teoria da Similaridade de Monin–Obukhov (1954), é possível se prever o 

perfil logarítmico do vento em condições de fluxo homogêneo e estacionário, por meio da 

equação (LANGE et al., 2004): 

u(z) =
u∗

k
. [ln (

z

z0
) − Ψm  (

z

L
)]           (3) 

em que Ψm é uma função da estabilidade universal, que depende do Comprimento de 

Monin-Obukhov (L). Portanto, é possível se obter o perfil de velocidade vertical do vento sob 

qualquer condição atmosférica, através de dois parâmetros que descrevem os efeitos do atrito 

e da flutuabilidade nos escoamentos turbulentos: 𝑧0 e L.  

 De acordo com os mesmos autores, a relação entre as velocidades do vento nos 

níveis z1 e z2 considerando-se os efeitos da estabilidade, obtida a partir da equação 2, é 

calculada por: 

u(z1) = u(z2). [
ln(

z1
z0
)−Ψm (

z1
L
)

ln(
z2
z0
)−Ψm (

z2
L
)
]   (4) 

Quanto à função da estabilidade universal contida nas equações 3 e 4, na literatura 

existem diversas fórmulas que buscam definí-la. Um dos métodos frequentemente 

empregados para condições de atmosfera instável e estável, respectivamente, é o proposto por 

Businger et al. (1971) e Dyer (1974), definido como:  

Ψm = 2ln (
1+x

2
) + ln (

1+x2

2
) − 2 arctan(x) +

π

2
               

z

L
< 0                       (5) 

em que 𝑥 = [1 − 𝛾 (
𝑧

𝐿
)]

1

4
. 



31 
 

Ψm = −β 
z

L
               

z

L
> 0                                    (6)          

Diversos valores são encontrados para os parâmetros β e 𝛾. Inicialmente, Businger et 

al. (1971) os determinaram como 4.7 e 15, respectivamente. Posteriormente, outros autores 

adotaram valores distintos: β=6 e 𝛾=19.3 (HOGSTROM, 1988), β=4.8 e 𝛾=19.3 (LANGE et 

al., 2004) e β=5 e 𝛾=16 (LANGE; FOCKEN, 2005, apud CAPPS; ZENDER, 2009), 

entretanto, Lange e Focken (2005), aplicaram a equação 7 apenas para o intervalo 0 <
z

L
<

0.5 .  

Holtslag e Bruin (1988), em busca da Ψm para condições de atmosfera estável, 

aplicaram a equação 7 considerando β=5 quando 0 <
z

L
< 0.5 e, para valores superiores, 

estabeleceram o uso da equação 9, a partir de resultados de Carson e Richards (1978).  

Ψm = −0.7
z

L
− (0.75

z

L
− 10.72) exp (−0.35

z

L
) − 10.72             

z

L
≥ 0.5          (7) 

Já condições de atmosfera neutra, a função da estabilidade universal é nula.  

Além da aplicação de L para obtenção da Ψm, seu valor absoluto apresenta a 

variação da estabilidade atmosférica com a altura, pois informa a estabilidade para uma altura 

fixa L (STULL, 1988; KAIMAL, 1994). 

Segundo Lyra (2008), o módulo de L corresponde à espessura da camada onde os 

efeitos de fricção e cisalhamento são de grande importância na CLS. De acordo com Marques 

Filho (2000), o parâmetro L informa a altura em que os mecanismos de geração mecânica de 

turbulência desempenham um papel importante, comparando-se a efeitos térmicos. Deste 

modo, caso |z| > L, a convecção é mantida termicamente e, se |z| < L, significa que a 

convecção está sendo mantida também por processos mecânicos.  

Para valores positivos do comprimento de Monin-Obukhov, a camada limite 

apresenta condicionamento estável. Para valores negativos desse parâmetro, a camada limite 

apresenta condicionamento instável. Já valores muito altos do comprimento de Monin-

Obukhov indicam que a camada limite encontra-se sobre condições neutras (LANGE et al., 

2004). A variação diurna de L pode ser visualizada na Figura 7:  
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Figura 7 – Evolução do Comprimento de Monin-Obukhov ao longo do dia. 

Fonte: Adaptado de Stull (1988). 

 

Gryning et al. (2007) determinaram intervalos de classificação das condições 

atmosféricas a partir de L e, recentemente, Holtslag, Bierbooms e Van Bussel (2014) 

implementaram a classificação, definindo as classes mostradas na Tabela 1, coluna central. 

Na Tabela 1, terceira coluna, é possível se observar outros intervalos de 

classificação, utilizados em diferentes estudos (MOTTA et al., 2005; MUÑOZ-ESPARZA et 

al.,2012; ARGYLE; WATSON,2012; ARGYLE; WATSON, 2014) 

 

Tabela 1 – Classificação da condição atmosférica de acordo os intervalos de L 

descritos por Holtslag, Bierbooms e Van Bussel (2014)(L1) e empregados por outros autores 

(MOTTA et al., 2005; MUÑOZ-ESPARZA et al.,2012; ARGYLE; WATSON, 2014) (L2). 

Condição atmosférica L1 L2 

Forte Instabilidade -200 ≤ L < 0 -200 < L < 0 

Instabilidade -500 ≤ L < -200 -1000 < L < -200 

Neutralidade |L| > 500 |L| > 1000 

Estabilidade 200 < L ≤ 500 200 < L < 1000 

Forte estabilidade 0 < L ≤ 200 0 < L < 200 

 

Além do Número de Richardson e o comprimento de Monin-Obukhov (L), o 

parâmetro de estabilidade de Monin-Obukhov (𝜁 = 𝑧. 𝐿−1) é considerado um importante 

parâmetro para caracterização do regime de estabilidade na CLS (MONIN; YAGLOM, 1971).  

O comprimento L tem que ser derivado a partir de medições no local, e, para isso, 

diferentes métodos estão disponíveis, utilizando diferentes tipos de dados de entrada (LANGE 

et al., 2004; SATHE; GRYNING; PEÑA, 2011). Alguns destes métodos de obtenção são, por 
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exemplo, por meio do Método Sônico (HOLTSLAG; BRUIN, 1988; CAPPS; ZENDER, 

2009; VERBURG; ANTENUCCI, 2010; LORENZZETTI; ARAÚJO; CURTARELLI, 2015) 

a partir do Número de Richardson Gradiente (LANGE et al., 2004; ARGYLE; WATSON, 

2014) e pelo Número de Richardson Bulk (GRACHEV; FAIRALL, 1997;VENORA, 2009; 

SHIMADA et al, 2014).  

A diferença entre a temperatura do ar e da superfície da água pode ser utilizada 

em modelos como um indicador da estabilidade atmosférica, sendo que condições de 

instabilidade estão associadas à temperatura da água superior à temperatura do ar 

(VERBURG; ANTENUCCI, 2010, ASSIREU; PIMENTA; SOUZA, 2011). De acordo com 

Rouse et al. (2003), condições de instabilidade podem persistir por longos períodos sobre 

superfícies lacustres. Ao contrário de oceanos, os lagos geralmente experimentam maiores 

variações na estratificação das camadas limites atmosféricas devido ao elevado aquecimento e 

resfriamento na superfície terrestre adjacente e à velocidade do vento inferior, se comparada à 

velocidade sobre oceanos (KATSAROS, 1998).  

Os modelos para obtenção de L a partir do Método Sônico e do número de 

Richardson Bulk são gerados levando em consideração esta variação ar-água, enquanto o 

modelo a partir do número de Richardson Gradiente é obtido a partir de dados da atmosfera 

superficial e o nível a ser estimado. 

2.5.1 Modelo Sônico 

Neste método, L é obtido diretamente por meio de fluxos turbulentos de calor latente 

e sensível e da velocidade de atrito, a qual pode ser calculada a partir do anemômetro sônico 

(CAPPS; ZENDER, 2009; VERBURG; ANTENUCCI, 2010; LORENZZETTI; ARAÚJO; 

CURTARELLI, 2015): 

L = 
−ρu∗

3Tv

kg(
H

Ca
+0.61

(T+273.16)E

Lv
)
   (8) 

em que: 

Ca é o calor específico do ar (1005 J.kg
-
1.K

-1
), k é a constante de Von Karman (0.4), 

u* é a velocidade de cisalhamento do vento (m.s
-1

), T é a temperatura do ar, g é a aceleração 

da gravidade (9,81 m².s
-1

),  é a densidade do ar, Tv é a temperatura virtual do ar, H é o fluxo 

de calor sensível e E é o fluxo de calor latente. 

A importância do cálculo de L a partir do método sônico se dá pela sua dependência 

em relação aos fluxos de calor. De acordo com Henderson-Sellers (1986), o fluxo de calor é 
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um dos maiores responsáveis pelos processos de controle tanto da temperatura da água quanto 

da estratificação vertical. 

Em condições de atmosfera instável, há um aquecimento da atmosfera pelas camadas 

mais próximas ao oceano. Neste caso o fluxo de calor ocorre do oceano para a atmosfera 

(positivo por convenção). Já em casos de atmosfera estável, há um resfriamento da atmosfera 

pelo oceano, ou seja, o fluxo de calor é da atmosfera em direção ao oceano (negativo por 

convenção). 

Segundo Brutsaert (1982), em um lago, a perda de calor por transferência de calor 

sensível e latente é reforçada quando a atmosfera é instável, enquanto há uma redução quando 

a mesma se apresenta estável. 

2.5.2 Modelo a partir do Número de Richardson Bulk 

Neste método, as medições da temperatura do ar e da água são usadas em conjunto 

com a intensidade do vento a uma determinada altura (ZHANG; ANTHES,1982; GRACHEV; 

FAIRALL, 1997):  

Rb = −
g

T

 z ∆θv

U2
                    (9) 

em que U é a velocidade do vento, T é a temperatura do ar absoluta no nível de 

referência e Δθv indica a variação da temperatura potencial virtual entre o ar e a água 

(θv(ar) − θv(água) ). 

A partir de Rb, estima-se o parâmetro de estabilidade de Monin-Obukhov por meio 

da relação descrita por Shimada et al. (2014). Entretanto, devido aos melhores resultados 

obtidos em comparação a esta metodologia, aplicou-se (LANGE et al., 2004): 

L =  

{
 
 

 
 (

z′

Rb
)                     Ri < 0.01

z′(1 − 5Rb)

Rb
          0.01 < Ri < 0.2       

                      (10)   

Isto significa que para Rb superior a 0.2, o modelo perde a validade e tais valores são 

excluídos do cálculo. 

A altura z' em que o número de Richardson é válido, é obtida por:  

z′ = 
(z1−z2)

ln(
z1
z2
)
                               (11) 

com z1 referente ao nível mais elevado e z2 ao nível mais baixo (z1 > z2).  
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Assim como o método Sônico, a obtenção do parâmetro de estabilidade por meio do 

número de Richardson Bulk tem grande valia em regiões de transição terra-água, pois leva em 

consideração não só a temperatura do ar, mas também a temperatura superficial da água. 

Em reservatórios tropicais, a pequena variação da temperatura da água, causada por 

sua elevada capacidade térmica, faz com que a mesma se aqueça mais lentamente em relação 

à superfície terrestre adjacente. Como consequência, durante o dia a atmosfera próxima à 

superfície se apresenta mais fria em relação à níveis mais elevados da atmosfera, favorecendo 

condições de estabilidade e, durante a noite, esta região superficial se mantém mais aquecida, 

o que favorece a instabilidade (ASSIREU et al., 2011). Esta variação diurna da diferença entre 

a temperatura do ar e da água em Reservatórios Tropicais pode ser observada na Figura 8. 

 

Figura 8 - Diferenças de temperatura do ar e água, durante o mês de Janeiro, típicas 

para reservatórios em regiões tropicais. Fonte: Assireu et al. (2011). 
 

2.5.3 Modelo a partir do Número de Richardson Gradiente 

A turbulência na CLP depende das condições de estabilidade atmosférica conduzidas 

pelo aquecimento ou resfriamento da superfície terrestre e das características da interação 

entre o campo de velocidade e a superfície. Um indicador dessas condições de estabilidade é o 

número de Richardson (MARQUES FILHO, 2000). 
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Ri é um parâmetro adimensional obtido pela razão entre as forças de flutuabilidade e 

as forças de cisalhamento. O sinal de Ri é definido pelo gradiente vertical de temperatura 

potencial virtual, sendo positivo, nulo ou negativo caso a atmosfera esteja estável, neutra ou 

instável, respectivamente (VAREJÃO-SILVA, 2000).  

Neste método, temperatura potencial virtual e velocidade do vento em duas alturas 

diferentes são usadas para estimar o número de Richardson Gradiente (STULL, 1991): 

Ri =
g

θ𝑣
  
(Δθ𝑣/Δz)

(Δu/Δz)2
                      (12) 

em que: 

g corresponde à aceleração da gravidade (9.80169 m.s
-2

), Δu (m/s) é a variação da 

velocidade do vento, θ𝑣 (k) é a média da temperatura potencial virtual entre os dois níveis e o 

termo Δθv.Δz
-1

 é a diferença da temperatura potencial virtual ao longo da vertical. 

A variação das alturas de medida da torre ao longo da vertical, Δz (m), é expressa 

como: 

Δz = z1 − z2         (13) 

com z1 referente ao nível mais elevado e z2 ao nível mais baixo (z1 > z2).  

A altura z' em que Ri é válido, é obtida pela Equação 11 e o comprimento de Monin-

Obukhov pela Equação 10.  

Assim como pelo método Rb, o modelo não se aplica para valores de Ri superiores a 

0,2. 

Diferentes intervalos de Ri são utilizados por vários autores para definição dos 

limiares correspondentes a cada condição atmosférica. Uma vasta quantidade de estudos 

realizados nesta área associa atmosfera neutra a Ri nulo. No entanto, deve-se observar o 

número de casas decimais utilizadas nos cálculos, fator que pode superestimar ou subestimar 

a frequência de ocorrência da condição atmosférica.  

Os autores Mauritsen e Svensson (2007) analisaram a turbulência em condições de 

estabilidade, por meio do Número de Richardson Gradiente. Os resultados confirmam a 

presença de três regimes: fraca estabilidade, transição e forte estabilidade, com valores 

compreendidos nos intervalos entre 0 e 0.01, 0.01 e 1 e superiores a 1, respectivamente.  No 

regime de fraca estabilidade, os autores ainda observaram a presença de movimentos 

turbulentos. 

Mais tarde, Clifton et al. (2013) definiram, a partir de trabalhos anteriores, intervalos 

e classificação por Ri (Tabela 2). Para tanto, os autores utilizaram como base o parâmetro de 

estabilidade de Monin-Obukhov (𝜁), que será descrito na próxima seção. 
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Tabela 2 – Classificação da condição atmosférica de acordo com Ri. 

Condição atmosférica Ri 

Instabilidade Ri < -0.01 

Neutralidade -0.01 < Ri < 0.01 

Fraca estabilidade 0.01 < Ri < 0.05 

Estabilidade 0.05 < Ri < 0.25 

Forte estabilidade  0.25 < Ri 

Fonte: Adaptado de Clifton et al. (2013). 

 

Com base no estudo de Mauritsen e Svensson (2007), Newman e Klein (2014) 

utilizaram parte da subdivisão criada por eles, considerando Ri < -0.2 como atmosfera 

fortemente instável, -0.2 ≤ Ri < -0.1, instável, -0.1 ≤ Ri < 0.1, atmosfera neutra, 0.1 ≤ Ri < 

0.25, estável e, valores superiores a 0.25, fortemente estável. Foi observado que, em Roger 

Mills, a oeste de Oklahoma, 50% do vento durante o período de estudo ocorreu em condições 

de regime de atmosfera neutra, 20% instável e 30% durante regime de estabilidade. 

Atualmente, um dos problemas fundamentais com relação ao Número de Richardson 

é em relação ao limiar para além do qual a turbulência é suprimida (GALPERIN et al., 2007). 

Desde Richardson (1920), tem sido assumido que, quando o número de Richardson Gradiente 

excede um valor crítico, Ric, o fluxo turbulento se torna laminar. Richardson (1920) previu 

que para Ri maior que Ric=1, nenhuma turbulência iria sobreviver. De acordo com Miles 

(1961) e Howard (1961), para Ri> 0,25, o fluxo se mantém estável com pequenas 

perturbações. Mais tarde, Okamoto e Webb (1970) e Busch (1973) descobriram um valor de 

Ric=0,2, baseados, principalmente, na análise dos espectros de turbulência. Scotti e Corcos 

(1972) definiram experimentalmente que Ric = 0,22. 

Observações na Camada Limite Estável realizadas por Kondo et al. (1978) 

mostraram que o fluxo é totalmente turbulento quando Ri < 0,24, embora a turbulência 

intermitente possa persistir para valores até Ri = 1 e para superiores a Ri = 2, a turbulência 

quase cessa. 

No entanto, estes resultados não implicam que, necessariamente, a turbulência 

existente desapareça com o aumento de Ri acima de Ric. Observações realizadas em 

laboratório por Rohr et al. (1988), mostraram que a turbulência sobrevive para valores de Ri > 

Ric=0,25, mas o crescimento da turbulência é suprimido. Rohr et al. (1988) mostram que para 

Ri superior a Ric=0,21, ocorreu um decaimento da turbulência.  
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Baumert e Peters (2004) e Peters e Baumert (2007) concluíram que a transição do 

escoamento turbulento para laminar ocorre quando Ri = 0,25, havendo total dissipação da 

turbulência em Ri = 0,5. Van de Wiel et al. (2007) estudaram analiticamente e numericamente 

o colapso da turbulência e chegaram ao valor de Ric=0,2. Posteriormente, medições feitas por 

Ohya et al. (2008) em túnel de vento no laboratório mostraram que Ric=0,25 descreve a 

transição de eventos turbulência para escoamento laminar. 

Clifton et al. (2013) identificaram que o regime fortemente estável está associando a 

Ri> 0,25, quando a turbulência é rapidamente amortecida pela estabilidade. 

Embora todas as observações atmosféricas mostrem que, com o aumento da 

estabilidade há uma diminuição da turbulência, seguida por sua intermitência e, finalmente, 

desaparecimento, diferentes limiares para além do qual a turbulência cessa têm sido relatados. 

Quando o número de Richardson se aproxima de seu "valor crítico", entre 0,20 ou 0,25, a 

turbulência e fluxos verticais tornam-se pequenos.  

Em contraste, Zilitinkevich et al. (2007) mostraram que pode existir persistência da 

turbulência para além do Número de Richardson crítico e concluíram a inexistência deste 

número crítico. Canuto et al. (2008) modificaram o modelo utilizado por Zilitinkevich et al. 

(2007) e obtiveram mesmo resultado, isto é, a turbulência pode existir para qualquer Ri. Mais 

tarde, Ferrero et al. (2011) também observaram a persistência de turbulência para além do 

Número de Richardson crítico.  

Assim como Galperin et al. (2007), Grachev et al. (2012) também concluíram que 

não existe um número específico de Richardson crítico que correspondente à total finalização 

da turbulência. Segundo os mesmos autores, pode-se afirmar apenas que existe uma faixa em 

que há uma diminuição da turbulência e aumento do fluxo laminar. 

Em relação à obtenção de L a partir de Ri, Barthelmie et al. (2015) afirmam que a 

única desvantagem é referente ao fato do mesmo ser fortemente impactado pelo cisalhamento 

do vento, sendo sensível a erros de medição desta variável.  
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3. MATERIAIS E MÉTODOS 

3.1  Dados 

3.1.1 – 1ª Etapa (Implementação e validação do cálculo de Ri) 

Para validação do método de cálculo do Número de Richardson Gradiente a ser 

aplicado a partir dos dados obtidos na Represa de Furnas, uma rotina descrita no manual 

confeccionado por Johnson e Kelley (2000) foi tomada como base para realização das 

estimativas do vento provenientes do National Wind Technology Center (NWTC).  

Os dados analisados nesta etapa do estudo são provenientes de uma torre 

meteorológica de 82 m de altura (M2 Tower), localizada sob a coordenada 39° 54’ 38.34’’ N 

e 105° 14’ 5.28” W, aproximadamente 11 km a oeste de Broomfield e 8 km ao sul de 

Boulder, Colorado (JAGER; ANDREAS, 1996). Sua base encontra-se a uma altitude de 1855 

metros acima do nível do mar.  

Esta torre é mantida pelo National Wind Technology Center (NWTC) e os 

sensores de vento são calibrados anualmente (JOHNSON; KELLEY, 2000). 

Os dados utilizados estão disponíveis na plataforma do NREL, correspondem ao 

período entre 01 de Janeiro de 2010 e 31 de Dezembro de 2015 e são medidos a cada minuto. 

Estão disponíveis medições de temperatura do ar (°C) em três alturas diferentes: 2m, 50m e 

80m. Além disso, há seis anemômetros de copo que obtêm dados de velocidade (m.s
-1

) e 

direção do vento nos níveis de 2m, 5m, 10m, 20m, 50m, 80m.  

A temperatura do ponto de orvalho (°C) e pressão barométrica (hPa) são medidas 

a uma altura de 2 metros. Além disso, estão disponíveis dados correspondentes ao Número de 

Richardson (Ri), velocidade de fricção (u∗), comprimento de rugosidade (z0), além de um 

fator de correção de z0, calculados a partir de uma rotina computacional escrita em Fortran, 

disponível em Johnson e Kelley (2000). 

A torre M2 se localiza no extremo oeste do NWTC e está em operação desde 

1996, com dados disponíveis online. O relevo na região de localização da mesma exerce 

grande influência sobre o comportamento dos ventos, principalmente pela existência de um 

Canyon nas proximidades, visível no quadrante superior direito da Figura 9c.  
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Figura 9 – (a) Torre M2 (JAGER e ANDREAS, 1996). (b) Topografia local e direção predominante. A 

imagem no topo superior direito mostra a seção transversal da topografia ao longo da direção 

predominante do vento (linha pontilhada) na região do NWTC. (c) Vista através do NWTC em maio 
de 2011. (KELLEY, 2011). 

 

Os horários do amanhecer e pôr do sol na cidade de Boulder, Colorado, esboçados 

nas Figuras 18 e 19 estão disponíveis em 

http://www.esrl.noaa.gov/gmd/grad/solcalc/sunrise.html. Estes dados foram obtidos para as 

datas correspondentes aos solstícios e equinócios (20 de março, 20 de junho, 22 de setembro e 

21 de dezembro), as quais determinam o início e fim das estações do ano.  

3.1.2 – 2ª Etapa (Aplicação das equações de Ri e demais métodos) 

A fim de se aplicar o método Richardson Gradiente validado na etapa anterior, 

foram utilizados dados provenientes de uma torre anemométrica localizada na borda do 

b

)

) 

a

)

) 

c

)

) 

N S 



41 
 

Reservatório de Furnas (Figura 10), com altura de 42 m, instrumentada em três níveis de 

altura: 3m, 20m e 40m. Este arranjo amostral, inédito em sistemas aquáticos, propicia dados 

para investigações do perfil vertical do vento e a influência da camada limite planetária para 

este.  

Tais dados são referentes à umidade relativa do ar em 3m, além de temperatura do 

ar e velocidade do vento nos níveis de 3 m, 20 m e 40 m e são medidos a cada 10 minutos, 

durante o período de 10 de maio a 24 de junho de 2014. Uma falha do dimensionamento dos 

painéis solares para alimentação dos sensores é responsável pela inexistência de dados no 

período compreendido entre 22 h e 07 h da manhã. 

Este problema é minimizado pelo fato de que o período de intensificação dos 

ventos no local de instalação da torre ocorre após o nascer do sol. 

 

  
Figura 10 – (a) Torre anemométrica. (b) Reservatório de Furnas com localização da torre 

anemométrica de 42m (triângulo preto). 
 

Em torres anemométricas, os sensores de temperatura possuem tempo de vida útil 

limitado e existe uma certa dificuldade de acesso aos níveis de instalação destes em torres de 

altura elevada. Diante disso, como alternativa para obtenção de dados em níveis mais altos, 

foi utilizado um balão cativo instrumentado com sensores de temperatura e umidade (ibutton, 

Figura 11c), nos níveis de 2 m, 5 m, 10 m, 20 m , 50 m e 80 m, em complemento aos dados de 

vento obtidos por um LIDAR instalado sobre uma plataforma flutuante e projetado para a 

perfilagem dos ventos na Camada Limite Planetária até 200 m de altura sobre corpos de água 

e um anemômetro sônico 3D posicionado próximo ao mesmo a uma altura de 3 m da 

superfície da água (Figura 11a). O balão cativo permaneceu fixado em superfície durante o 

período de medições.  

a

)

) 

b

) 
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Uma desvantagem na utilização de balões cativos para obtenção de dados é que o 

mesmo é empurrado quando o vento encontra-se intenso, o que inclina o eixo de medições e 

faz com que a altura de obtenção dos dados seja alterada. A fim de se verificar a influência da 

intensidade do vento em 80 m na estimativa do vento, os resultados aqui apresentados foram 

refeitos desconsiderando os períodos em que o vento foi superior a 3 m.s
-1

. No entanto, não 

foi observada melhora significativa no ajuste dos modelos. 

Além dos instrumentos já citados, foi instalado um sensor de temperatura a 0,2 m 

de profundidade da superfície da água. 

Os dados empregados nas análises foram os mesmos cinco níveis de 

monitoramento dos obtidos pelos ibuttons e compreendem o período entre as 16:30 h do dia 

20 de setembro de 2016 e as 18:30 h do dia 21 de setembro do mesmo ano.  

Os dados do anemômetro sônico e dos ibuttons foram obtidos a cada segundo, 

entretanto as análises foram realizadas com médias em intervalos de 10 minutos.  

 

 

 
Figura 11 – (a) Lidar e anemômetro sônico 3D instalados sobre plataforma com compensação da 

oscilação da superfície livre, fundeado no reservatório de Furnas. (b) Balão cativo instrumentado com 

6 sensores de temperatura e umidade do tipo ibutton. (c) Ibutton. 

a) b) 

c) 
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 Estes instrumentos foram posicionados no interior da Represa e a sudeste da 

região onde se localiza a torre de 42m (Figura 12). 

O relevo no local de instalação dos equipamentos pode exercer grande influência 

sobre o comportamento dos ventos ali existentes. Ao sul da região observa-se uma região de 

montanhas, visível no quadrante inferior direito da Figura 12c.  

 

 
Figura 12 – (a) Represa de Furnas. (b) Local de medições. (c) Vista horizontal da região de estudo. 

 

Os dados foram processados em função da direção dos ventos. Ventos 

provenientes do setor norte entre 270˚ e 90˚ foram considerados ventos lacustres (soprando da 

água para terra). Já ventos provenientes do setor sul (entre 90˚ e 270˚) foram considerados 

ventos continentais (soprando da terra para água). 

 

 

 

 

c) 

b) a) 
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3.2 Metodologia 

3.2.1 Equações 

  A Figura 42 (Anexo B), mostra um fluxograma com as etapas da pesquisa 

correspondentes a cada amostra de dados.  No período em que os dados foram medidos na borda 

do Reservatório (torre 42 m), devido à ausência de dados da superfície da água necessários 

para os métodos Sônico e Rb, o vento foi modelado apenas com L estimado a partir de Ri.  

Já em relação aos dados obtidos no interior do lago, o Comprimento de Monin-

Obukhov foi calculado a partir dos três diferentes métodos: Sônico, a partir do Número de 

Richardson Bulk e do Número de Richardson Gradiente, descritos nas seções 2.5.1, 2.5.2 e 

2.5.3, respectivamente. 

Posteriormente, aplicou-se o resultado nas equações da função da estabilidade 

universal definidas pelas equações 6, 7 e 9. Em relação aos parâmetros β e 𝛾 utilizados, todos 

os valores citados foram aplicados e, diante da sutil melhora nos resultados, β=5 (LANGE; 

FOCKEN, 2005 apud CAPPS; ZENDER, 2009) e 𝛾=19.3 (LANGE et al., 2004) foram 

empregados. 

A partir de então, com o objetivo de se estimar a velocidade do vento no nível de 80 

m a partir dos dados medidos em 10 m, Ψ foi aplicado nas equações 1, 2, 3 e 4. Além disso, 

devido às incertezas relacionadas à velocidade de fricção contida em 1 e 3, a mesma foi 

calculada por métodos distintos, com a finalidade de se avaliar qual a forma mais viável  para 

se obter u∗ para a região de estudo. Métodos estes que serão descritos adiante (Seção 3.2.2). 

O comprimento de rugosidade aerodinâmico (𝑧0) utilizado foi de 10
-2

 m para os 

dados NREL, apontado por Aitken et al. (2014) como o que melhor descreve o terreno no 

local onde a torre se encontra, e 2.10
-4

 m para a região da Represa de Furnas (ASSIREU; 

MENDONÇA; FREITAS, 2016). Conforme a tabela de classificação proposta por Manwell 

(2002), estes valores de 𝑧0 correspondem, respectivamente, a pasto rugoso e mar aberto em 

condição de calmaria.  

Em relação às variáveis contidas nas equações de L, Rb e Rg, os cálculos foram 

realizados pela aplicação de equações descritas por Verburg e Antenucci (2010) e serão 

descritas a seguir. Este método aplicado é semelhante ao empregado na etapa da validação de 

Ri por meio da aplicação dos dados do NREL. As variáveis medidas utilizadas para estas 

estimativas foram: dados de Temperatura do ar no nível de 10 m (T,°C), Temperatura da 

superfície da água (Tágua, °C), Umidade Relativa (UR, %), intensidade do vento (Uz, m.s
-1

) e 

pressão atmosférica (p, mbar). 
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A densidade do ar (kg.m
-3

) foi obtida pela seguinte equação: 

ρ = 100p/Ra(T + 273.16)   (14) 

em que: 

Ra é a constante dos gases para o ar úmido (J.kg
-1

K
-1

) e pode ser estimada por: 

Ra = 287(1 + 0.608q)   (15) 

A pressão de vapor do ar foi calculada pela seguinte equação: 

e = (UR ∗ es)/100 pressão de vapor (mbar)        (16) 

em que: 

UR é a umidade relativa do ar (%) e es é a pressão de vapor de saturação (mbar), 

estimada ao nível da água e do ar por meio das equações: 

es = 6.11 ∗ 10
(
7.5∗T

T+237.3
)
                          (17) 

es(água) = 6.11 ∗ 10
(
7.5∗Tágua

Tágua+237.3
)
   (18) 

A partir da pressão barométrica em 2m, calculou-se a pressão para o nível de 

estimativa do vento, por meio da equação (JOHNSON; KELLEY, 2000). 

P(z) = P(z0) + c ∗ (z − z0)                         (19) 

com c dado por c = −0.0341416 ∗
P(z0)

Tv0
, P(z0) a pressão barométrica (hPa) e Tv0 a 

temperatura virtual (K) em superfície. Quando a umidade do ar é importante, surge o conceito 

de Tv, definida em termos de T e da umidade específica (q). Esta é a temperatura a qual o ar 

seco deve ser aquecido para que possua a mesma densidade do ar úmido, sob mesma pressão. 

O ar úmido é menos denso que o ar seco, portanto, a temperatura virtual é superior em relação 

à temperatura real. Tv pode ser obtida pela equação:  

Tv(z) = (T(z) + 273.16)(1 + 0.61q)       (20) 

em que:  

q é a umidade específica (kg.kg
-1

), que é função da pressão de vapor e da pressão 

atmosférica: 

q = 0.622e/p            (21) 

Quando calculada a Tv  do ar, T é assumida como a temperatura no nível de 10 m 

(Equação 20) e, quando da água, aplica-se o valor da temperatura da superfície da água e a 

umidade específica para o ar saturado (kg.kg
-1

): 

Tv(água) = (Tágua + 273.16)(1 + 0.61qs)                           (22) 

qs =
0.622es

p
                                             (23) 

 Lv é o calor latente de vaporização (J.kg
-1

): 
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Lv = 2.501 ∗ 106 − 2370T0         (24) 

E é o fluxo de calor latente (W.m
-2

) obtido por: 

E = ρLvCEUz(qs − q)    (25) 

em que: 

CE é o coeficiente de transferência de calor latente e Uz é a intensidade do vento na 

altura padrão de 10 metros acima do nível da água (m.s
-1

). 

 A viscosidade cinemática do ar (m
2
.s

-1
) pode ser obtida por meio da seguinte 

equação:  

ν = µ/ρ         (26) 

em que: 

 µ é a viscosidade dinâmica do ar (kg.m
-1

.s
-1

): 

µ = (4.94 ∗ 10−8T) + (1.7184 ∗ 10−5)            (27) 

O comprimento de rugosidade para transferência de calor latente (ZE, m), foi 

estimado pela equação: 

zE = z0exp (−2.67Re
1

4 + 2.57)   (28) 

em que:  

 Re é o número de Reynolds para determinação da rugosidade, estimado por: 

Re = (u∗ ∗ z0)/ ν            (29) 

H é o fluxo de calor sensível (W.m
-2

): 

H = ρCaCHUz(Tágua − T)                  (30) 

em que:  

CH é o coeficiente de transferência de calor sensível e, de acordo com Zeng et al. 

(1998), pode ser assumido como equivalente ao coeficiente de transferência de calor latente 

sob condições de atmosfera neutra (CHN = CEN).  

Devido aos coeficientes CE e CH empregados na estimativa de E e H serem 

dependentes da estabilidade atmosférica, que é função de L, aplicou-se apenas os coeficientes 

relativos à atmosfera neutra, obtidos por:  

CHN = CEN = kCDN
1/2/(ln (z/zE))                   (31) 

em que: 

 O coeficiente de arrasto para condições de atmosfera neutra pode ser calculado 

por: 

CDN = (u∗/Uz)
2   (32) 
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Em relação ao cálculo de Ri, o cisalhamento do vento total (Δu.Δz
-1

) foi obtido pela 

média dos cisalhamentos entre cada um dos intervalos verticais de medição. 

Valores nulos de cisalhamento foram aproximados para 0.0001m.s
-1

 e valores de 

velocidade do vento inferiores a 0 m.s
-1

, ocorridos devido a erros de medição, foram 

excluídos. 

A temperatura potencial (θ) é a temperatura que uma parcela de ar (cuja temperatura 

é T) passaria a ter se expandida ou comprimida adiabaticamente de seu estado real de pressão 

e temperatura para uma pressão padrão. E, considerando-se a umidade, a temperatura 

potencial virtual (θv, K), na altura z é obtida por:  

θv(z) = (T(z) + 273.16) ∗ (
1000

P(z)
)0.286 ∗ (1 + 0.61 ∗ q)                   (33) 

em que: 

  p(z) e q foram calculados pelas equações descritas na seção anterior e T(z) (°C) é 

referente à temperatura do ar no nível z. 

Para melhor visualização, os valores de Ri e Rb foram limitados ao intervalo entre -

10 e 10, entretanto, seus valores absolutos foram aplicados no cálculo de L. 

No cálculo de Rb, Δθv indica a variação da temperatura potencial virtual entre o ar e 

a água (θv(ar) − θv(água) ), obtida pela Equação 33, sendo que para θv(água) , o valor de T é 

substituído por Tágua e q por qs (Equação 23). 

 

3.2.2 – Velocidade de fricção 

 

O principal parâmetro para a caracterização da turbulência quando esta é dominada 

por tensão de cisalhamento é a velocidade de atrito ou fricção (u*).  

Segundo Weber (1999), é possível se estimar a velocidade de fricção 𝑢∗ a partir das 

componentes do vento obtidas em alta frequência por anemômetros sônicos 3D, aplicadas na 

seguinte equação: 

u∗ = (u′w′
2
+ v′w′

2
)
1/4

                 (34) 

em que: 

u é a compomente zonal, v é a componente meridional, w é a componente vertical do 

vento e u′w′ e v′w′ são as covariâncias das flutuações dessas components do vento.  

Uma equação alternativa a esta descrita por Weber (1999) foi apresentada por Pons 

(2007): 
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𝑢∗ =
√√𝑢′𝑤′

2
+ 𝑣′𝑤′

2
                  (35) 

Na ausência destes dados, é amplamente aceita a formulação baseada em parâmetros 

de turbulência, possíveis de ser obtidos a partir de medidas de anemômetros 2D. A velocidade 

de fricção pode ser estimada a partir da turbulência horizontal do vento (σh) e da turbulência 

vertical do vento (σw) para médias realizadas a cada 10 min, por meio das equações 36  e 37, 

respectivamente (WEBER, 1999): 

𝑢∗ = 0.31𝜎ℎ         (36) 

𝑢∗ = 0.68𝜎𝑤         (37) 

 

Além destes métodos, u* pode ser estimada pela Energia Cinética Turbulenta (TKE), 

como descrito por Bagherimiyab e Lemmin (2013): 

|u∗| = √0,2TKE    (38) 

em que: 

TKE =
1

2
(u′2̅̅ ̅̅ + v′2̅̅ ̅̅ + w′2̅̅ ̅̅ ̅)   (39) 

Por fim, u* foi calculada de acordo com Large e Pond  (1981), por meio da equação: 

u∗ = √τ/ρ      (40) 

em que τ  é a tensão do vento. 

 

3.2.3 – Análises estatísticas 

Como critérios estatísticos na validação do modelo de estimativa do perfil vertical do 

vento, com o objetivo de avaliar o grau de ajuste entre os valores observados e estimados, 

foram calculados o Coeficiente de Eficiência de Nash Sutcliffe (COE) e da Raiz Quadrada do 

Erro Médio (RMSE) e o Coeficiente de Correlação de Pearson (r).  

Para Machado e Vettorazzi (2003), um dos mais importantes critérios estatísticos 

para avaliar o ajuste de modelos hidrológicos é o COE, calculado por meio da equação: 

COE = 1 −
∑ (Xobs,i−Xmodel,i)

2n
i=1

∑ (Xobs,i−Xobs̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅)2n
i=1

        (40) 

em que Xobs e Xmodel são as velocidades observadas e modeladas, respectivamente, 

Xobs̅̅ ̅̅ ̅̅  é a média das velocidades observadas e n é o número de amostras. O valor de COE pode 

variar entre negativo infinito a 1, sendo este máximo um indicativo de perfeito ajuste (ASCE, 

1993). 
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De acordo com Silva et al. (2008), quando esse coeficiente for superior a 0,75, o 

desempenho do modelo é considerado bom. Entre o intervalo 0,36 e 0,75, o desempenho é 

julgado aceitável, enquanto valores de COE inferiores a 0,36 invalidam o modelo. 

Já para o RMSE, quanto menor o valor obtido, melhor o ajuste do modelo. Portanto, 

caso o valor RMSE obtido seja baixo, o modelo estará validado (MATHER, 1999). O cálculo 

de RMSE é dado pela equação: 

RMSE = √
∑ (Xobs,i−Xmodel,i)

2n
i=1

n
        (41) 

Além disso, foi calculado o coeficiente de correlação de Pearson (Equação 42), que 

indica a magnitude e a direção do relacionamento linear entre duas variáveis. Seus valores 

situam-se no intervalo entre -1 e 1, em que -1 indica correlação linear inversa perfeita, +1 

corresponde a correlação linear direta perfeita e 0 inexistência de correlação linear. 

r =
∑ (Xobs,i−Xobs̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅)(Xmodel,i−Xmodel̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ )n
i=1

(n−1)SobsSmodel
                                              (42) 

com Xmodel̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅ referente à média das velocidades modeladas, enquanto Sobs e Smodel são 

os desvios padrão de Xobs e Xmodel, respectivamente.  

 Adicionalmente, para uma melhor visualização do desempenho dos modelos em 

representar a intensidade do vento, foram confeccionados diagramas de Taylor. Estes 

sintetizam os parâmetros estatísticos, raiz quadrada do erro médio, desvio padrão e correlação 

relativos aos dados modelados e observados em um único ponto do diagrama, possibilitando 

uma comparação entre estes conjuntos de dados. Cada conjunto de dados corresponde a um 

ponto e, quanto menor a distância entre pontos, maior o grau de similaridade entre os dados. 

Portanto, o resultado de modelo cujo ponto estiver mais próximo ao ponto referência é 

considerado o mais próximo dos dados observados (TAYLOR, 2001). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



50 
 

 

 

 

4. RESULTADOS  

4.1 – 1ª Etapa 

Com a finalidade de se validar o método de obtenção de Ri a ser aplicado na 2ª 

etapa do estudo foi calculado o Número de Richardson a partir dos dados da torre M2. A 

Figura 13 mostra uma comparação entre o Ri obtido por Johnson e Kelley (2000) e o Ri 

calculado com base em parte da rotina computacional utilizada pelos mesmos.  

Observa-se uma grande aproximação entre os resultados, entretanto, variações são 

observadas.  Essas diferenças são consequência, possivelmente, da diferença entre o número 

de casas decimais disponíveis para cada variável, pois após a confecção do manual de 

processamento dos dados, no ano de 2000, os mesmos sofreram alterações. 

 

Figura 13 – Comparação entre o Número de Richardson calculado e o Número de Richardson obtido 

da plataforma do NREL. 

Para se determinar o intervalo de Ri correspondente à atmosfera neutra, 

comparou-se a distribuição de ocorrência de Ri nos intervalos utilizados por Mauritsen e 

Svensson (2007) e Clifton et al. (2013), -0,1 ≤ Ri < 0,1 e -0,01 < Ri < 0,01, respectivamente. 

Como mostra a Figura 14, durante os horários de transição, amanhecer e pôr do sol, há um 

pico em ambos intervalos de Ri, em todas as estações. No entanto, nos horários fora destes 

intervalos de transição, a frequência relativa de atmosfera neutra quando -0,1 ≤ Ri < 0,1 ainda 

é elevada, o que não se observa para Ri < |0,01|. Portanto, como condições de neutralidade 

geralmente estão associadas à transição entre as condições estáveis e instáveis 
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(SCHROEDER; BUCK, 1970), determinou-se que o melhor intervalo a ser utilizado é o 

estabelecido por Clifton et al. (2013). 

  

  
Figura 14 – Frequência relativa ao longo das horas do dia, com intervalos de 30 minutos, considerando 

-0,1 ≤ Ri < 0,1 e -0,01 < Ri < 0,01, durante o outono, inverno, primavera e verão, a partir dos dados da 

torre M2. 

As frequências de ocorrência de atmosfera instável, estável e neutra, são ilustradas 

nas Figuras 15 e 16, conforme os intervalos de classificação estabelecidos por Clifton et al. 

(2013). 

Enquanto a Figura 15 mostra a distribuição ao longo de todo o período de estudo, 

a Figura 16 é relacionada às estações do ano.  Verifica-se que, no período total (Figura 15), 

em 66% dos casos a atmosfera se encontra estável, enquanto em 28% do tempo a atmosfera é 

instável e em 6% a atmosfera se encontra próxima à neutralidade. 

Já em relação às estações do ano (Figura 16), durante o inverno há um aumento de 

10% na frequência de estabilidade e 8% de condições neutras, enquanto há uma redução na 

instabilidade para 16%. Isso ocorre, pois a superfície se encontra mais fria em relação a altos 

níveis, o que favorece condições estáveis. Em oposição, durante o verão a superfície está mais 
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aquecida e a instabilidade é maior (35%), consequentemente há uma diminuição de condições 

neutras e estáveis. É importante lembrar que esta análise foi realizada a partir da amostra total 

de dados, sendo que diferentes condições sinóticas podem influenciar o resultado. 

 

Figura 15 – Porcentagem de casos de atmosfera neutra, estável e instável, entre os níveis de 2 m e 80 

m durante o período de janeiro de 2010 a dezembro de 2015, a partir dos dados da torre M2. 

 
 

  

 

Figura 16 – Porcentagem de casos de atmosfera neutra, estável e instável, entre os níveis de 2 m e 80 

m durante o período de janeiro de 2010 a dezembro de 2015, durante o outono, inverno, primavera e 

verão, a partir dos dados da torre M2. 
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A Figura 17 ilustra a distribuição de frequência das condições de estabilidade 

atmosféricas associada à direção dos ventos em 2m. Verifica-se uma predominância de ventos 

de oeste ao longo de todo o ano, no entanto, esta maior frequência é acentuada durante o 

período do inverno. 

Este resultado é confirmado por Kelley (2011) e Clifton et al. (2013). Segundo os 

mesmos, o fluxo do vento neste local é frequentemente canalizado pelo Canyon Eldorado, 

proporcionando ventos predominantes de oeste, principalmente durante a primavera e o 

inverno (AITKEN et al., 2014).  

Devido a esta persistência do vento de oeste ao longo de todo o ano, o 

cisalhamento do vento é fraco, favorecendo maior estabilidade atmosférica.  

Em relação ao fluxo de leste, há um aumento durante o verão, em consequência, a 

frequência de condições de instabilidade se eleva em comparação às demais estações, devido 

às altas temperaturas presenciadas durante esta estação e à maior mistura entre as camadas, 

causada por este aumento na intensidade do vento.  

Outono 

 

Inverno 

 
Primavera 

 

Verão 

 

 
Figura 17 – Distribuição da condição atmosférica entre os níveis de 2 m e 80 m em relação à direção 

dos ventos em 2 m, a partir dos dados da torre M2. 
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Em relação à distribuição de Ri ao longo do dia, observa-se na Figura 18, que 

durante a manhã e noite há predomínio de valores positivos (estabilidade), enquanto durante a 

tarde, há um aumento de Ri < 0,01 (instabilidade). Isto acontece, pois durante a tarde a 

superfície se aquece, o que favorece a instabilidade. Em oposição, durante a noite há um 

resfriamento, que resulta em maior estabilidade da camada.  

Percebe-se, ainda, que, um pouco após o nascer do sol (linha tracejada), a 

concentração de valores de Ri negativos começa a aumentar, devido ao início deste 

aquecimento superficial, enquanto nos horários correspondentes ao pôr do sol (linha 

contínua), a inversão do sinal é precipitada, pois, antes deste horário, o sol está mais oblíquo, 

o que diminui o processo de aquecimento superficial, aumentando a estabilidade atmosférica. 

 

  

  
Figura 18 – Distribuição do Número de Richardson ao longo das horas do dia, a partir dos dados da 

torre M2. As linhas vermelhas correspondem aos horários aproximados de amanhecer (pontilhadas) e 

pôr do sol, durante as datas de início e fim da respectiva estação do ano (contínuas). 

A Figura 19 apresenta a frequência relativa do número de casos de atmosfera 

estável, instável e neutra, ao longo das horas do dia. Assim como na figura 15, observa-se um 
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aumento da instabilidade (decréscimo da estabilidade) após o nascer do sol, atingindo seu 

máximo (mínimo) valor no horário de maior aquecimento da superfície e diminuindo 

(aumentando) sua frequência novamente um pouco antes do pôr do sol. Os picos de 

neutralidade ocorrem nos intervalos de transição entre estas duas condições atmosféricas.  

 

  

  
Figura 19 – Frequência relativa de condições de neutralidade, instabilidade e estabilidade em relação 
às horas, a partir dos dados da torre M2. As linhas pretas correspondem aos horários aproximados de 

amanhecer (pontilhadas) e pôr do sol (contínuas), durante as datas de início e fim da respectiva estação 

do ano. 

O desempenho dos modelos na calibração foi aferido através do coeficiente de 

Nash e Sutcliffe (COE), da raiz do erro quadrático médio (RMSE) e do coeficiente de 

correlação linear de Pearson (r). 

Os resultados mostram que, aplicando a função da estabilidade universal sob 

regime de instabilidade em ambas equações de estimativa do perfil do vento (Equações 3 e 4) 

foram obtidos os melhores ajustes (Tabelas 3 e 4).  

O valor do coeficiente de COE encontrado para o modelo aplicado com correção 

em casos de instabilidade (0,83) foi superior ao obtido sem o parâmetro de ajuste (0,72), o 

mesmo acontece com o coeficiente de correlação linear entre as velocidades do vento 
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modeladas pela equação 3 e observadas (aumento de 0,2). Já com o emprego da equação que 

utiliza a velocidade de fricção (Equações 1 e 3), r foi semelhante em ambos os casos, com e 

sem correção.  

Com relação ao RMSE, quanto menor seu valor, menor será o erro obtido pelo 

modelo utilizado para realizar a previsão. Exceto sob condições de instabilidade, houve um 

aumento ao se aplicar o ajuste. 

 

Tabela 3 –RMSE, COE e r entre a velocidade observada em 40m e a velocidade estimada 

para o mesmo nível pelas equações independentes de  u∗, com a aplicação do Ψm (Equação 4) e sem 

Ψm (Equação 2).  

Condição atmosférica RMSE COE R
 

Instável Com 

Correção 

1,13 0,83 0,93 

Estável 3,41 0,10 0,77 

     

Sem correção 1,47 0,72 0,91 

 

Tabela 4 –RMSE, COE e r entre a velocidade observada em 40m e a velocidade estimada 

para o mesmo nível pelas equações dependentes de  u∗, com a aplicação do Ψm (Equação 3) e sem 

Ψm (Equação 1). 

Condição atmosférica RMSE COE R
 

Instável Com 

Correção 

1,91 0,54 0,80 

Estável 21,87 -36,48 0,08 

Sem correção 3,10 0,34 0,80 

 

Em geral, observa-se pelas análises estatísticas que o modelo aplicado em 

condições instáveis foi o que apresentou melhor desempenho. Visualmente (Figura 20), 

verifica-se um melhor ajuste quando adicionado o parâmetro de estabilidade Ψm às equações 

de estimativa do vento, porém em alguns momentos há uma superestimativa do vento, 

apresentando piores resultados em relação aos obtidos sem Ψm.  
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Figura 20 – Azul: Velocidade modelada pela Equação 2 (sob condição de atmosfera neutra); Verde: 

Velocidade modelada a partir da equação com adição do parâmetro de estabilidade universal (Equação 

4); Preto: intensidade do vento observada em 80 m. (a) Intervalo escolhido aleatóriamente entre todo o 
período de dados: entre os dias 09 de junho e 23 de julho de 2010 (b) zoom entre 04 e 13 de julho de 

2010. Os pontos ao longo do eixo x são referentes à condição atmosférica instantânea obtida por Ri, de 

acordo com Clifton et al. (2013) (Tabela 2), em que os pontos vermelhos caracterizam instabilidade, 

azuis indicam estabilidade e verdes neutralidade. Resultados obtidos a partir dos dados da torre M2. 

 

4.2 – 2ª Etapa 

A Figura 21 ilustra as médias horárias da temperatura do ar, intensidade do vento 

e umidade relativa do ar nos níveis de 3 m, 20 m e 40 m, no período de 10 de maio a 24 de 

junho de 2014, a partir dos dados da torre anemométrica de 42 m localizada no Reservatório 

de Furnas.  

Como já citado anteriormente, por falha do dimensionamento dos painéis solares 

para alimentação dos sensores, os dados analisados aqui não cobrem o período entre 22:00 h e 

07:00 h. Entretanto, este problema é minimizado pelo fato de que o período de ventos mais 

intensos ocorre entre 07:00h e 19:00h (Figura 21b). 

A partir do início do período de dados, às 07 h, já se verifica uma elevação da 

temperatura do ar, com a temperatura da superfície superior ao nível de 40 m (Figura 21a). As 

17 h, a superfície se resfria mais rapidante. A umidade relativa é altamente dependente da 

temperatura (inversamente proporcional) e apresenta ciclo diurno bem definido, atingindo seu 

mínimo durante a tarde (Figura 21c) e máximo ao amanhecer. 
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Figura 21 – Médias horárias da temperatura do ar, intensidade do vento e umidade relativa do ar nos 
níveis de 3 m (linha contínua preta), 20 m (linha contínua verde) e 40 m (linha contínua rosa), no 

período de 10 de maio a 24 de junho de 2014, a partir dos dados da torre anemométrica de 42 m 

localizada no Reservatório de Furnas. 

 

A Figura 22 ilustra as séries temporais do número de Richardson Gradiente (Ri), 

direção, intensidade, cisalhamento do vento e temperatura do ar entre 04 e 13 de julho de 

2014, a partir dos dados da torre anemométrica de 42 m localizada no Reservatório de Furnas. 

Quando há um elevado cisalhamento do vento, verifica-se que Ri se torna mais 

próximo a zero (Figura 22a e 22c). De acordo com a equação de Ri, este é inversamente 

proporcional à variação da intensidade do vento com a altura. Portanto, quanto maior o 

cisalhamento, maior a estabilidade/instabilidade térmica atmosférica. Neste caso, os 

turbilhões são modulados pelo instabilidade mecânica. 
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Figura 22 - Séries temporais do número de Richardson Gradiente (Ri), direção, intensidade e 

cisalhamento do vento, além da temperatura do ar entre entre 04 e 13 de julho de 2014, a partir dos 

dados da torre anemométrica de 42 m localizada no Reservatório de Furnas. 
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Em relação aos dados da torre anemométrica localizada na borda do reservatório 

de Furnas, apesar da ausência de dados no intervalo entre 22h e 07h da manhã, período em 

que a atmosfera apresenta predominância de estabilidade e início do aumento de condições 

instáveis, ainda há predomínio da condição de estabilidade, de acordo com Ri, ao se analisar o 

período total de dados (Figura 23). Enquanto na 1
a 
Etapa deste estudo obteve-se que em 66% 

o escoamento é laminar e 28% é turbulento, no reservatório houve um aumento da 

estabilidade para 76% e diminuição da instabilidade e neutralidade para 23% e 2%, 

respectivamente.  

A falta de dados foi responsável por esta baixa frequência de condições de 

neutralidade, que estão associadas à transição entre as condições estáveis e instáveis e 

ocorrem normalmente durante o amanhecer e pôr do sol. 

 

Figura 23 – Porcentagem de casos de atmosfera neutra, estável e instável, entre os níveis de 3 m e 40 

m durante o período de 10 de maio a 24 de junho de 2014 no Reservatório de Furnas. 

A Figura 24 mostra a distribuição de frequência das condições de estabilidade 

atmosféricas associada à direção dos ventos no nível de 3 m. Observa-se predominância de 

ventos entre 300 e 70 graus, provenientes do setor água (que sopram da água para a terra), 

enquanto os ventos provenientes do setor terra, entre 70 e 300 graus, são parte minonitária.  

A maior frequência de condições instáveis está relacionada ao fluxo de ar na 

direção água-terra. O vento proveniente deste setor é intensificado devido a sua canalização, o 

que provoca maior mistura entre as camadas de ar. 
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Figura 24 – Distribuição das condições atmosféricas entre os níveis de 2 m e 80 m em relação à 

direção dos ventos em 3 m no Reservatório de Furnas. 

 

Em reservatórios tropicais a temperatura da superfície da água é, normalmente, 

superior em relação à temperatura do ar durante a noite, enquanto ao longo do dia sua 

temperatura é inferior. Portanto, em períodos noturnos a atmosfera é, normalmente, instável, e 

durante o dia é estável.  

A Figura 25, que mostra a variação diurna das condições de estabilidade 

atmosféricas, apresenta resultado contrário. Isso se deve ao fato da torre estar localizada 

próxima ao reservatório, mas sobre a superfície da terra, sofrendo a influência de ambos. Na 

mesma figura, observa-se que os efeitos gerados pela terra são mais dominantes em relação 

aos gerados pelo reservatório. Entretanto, mesmo que não se verifique o aumento da 

instabilidade durante a noite, comparando-se aos resultados obtidos pelos dados da torre M2 

(Figura 19), há um aumento menos significativo da instabilidade atmosférica no período da 

tarde, provavelmente devido a presença do reservatório. 
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Figura 25 – Frequência relativa de condições de neutralidade, instabilidade e estabilidade em relação 

às horas do dia.  

Os resultados estatísticos para os dados de Furnas (Tabela 5) mostram que, assim 

como resultado obtido por Lange et al. (2004), as estimativas da velocidade em 40m são 

melhores em condições de atmosfera instável. Analisando os valores de RMSE, a equação 

utilizada para a modelagem neste tipo de condição atmosférica foi melhor ajustada, pois o 

valor encontrado (1,0117) foi inferior ao obtido com o uso da equação do perfil logarítmico 

sem o ajuste (1,2871). A modelagem para esta condição atmosférica também apresentou 

melhores resultados para os índices COE (0,6181) e r (0,7953), os quais correspondem a 

maior eficiência quanto mais próximos a 1. 

Tabela 5 –RMSE, COE e r entre a velocidade observada em 40m e a velocidade estimada 

para o mesmo nível, com a aplicação do Ψm (Equação 4) e sem Ψm (Equação 2). 

Condição atmosférica RMSE COE R
 

Instável Com 

Correção 

1,0117 0,6181 0,7953 

Estável 3,0251 -1,9516 0,5623 

Sem correção 1,2871 0,4143 0,7315 

 

Portanto, observou-se que o modelo aplicado em condições instáveis apresenta 

melhor ajuste em relação ao modelo em condições estáveis, tanto na interface água-terra 

(Figura 26), como em local afastado de corpos aquíferos (Figura 20).  

Para esta condição atmosférica, ambos modelos superestimaram a velocidade 

observada no nível de 40 m, entretanto a superestimação da velocidade modelada sob 

condições de atmosfera neutra foi maior, se comparada à modelagem sob condições de 

atmosfera instável.  
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Figura 26 – Azul: Velocidade modelada pela Equação 2 (sob condição de atmosfera neutra); Verde: 
Velocidade modelada a partir da equação com adição do parâmetro de estabilidade universal (Equação 

4); Preto: intensidade do vento observada em 40 m. (a) Entre os dias 09 de junho e 23 de julho de 2014 

(b) zoom entre 04 e 13 de julho de 2014. Os pontos ao longo do eixo x são referentes à condição 

atmosférica instantânea obtida por Ri, de acordo com Clifton et al. (2013) (Tabela 2), em que os 

pontos vermelhos caracterizam instabilidade, azuis indicam estabilidade e verdes neutralidade. 

Em relação à condição de estabilidade, verifica-se a necessidade de um melhor 

ajuste da função de estabilidade universal.  

Em complemento às análises realizadas a partir dos dados da torre anemométrica 

de 42 m, a Figura 27 ilustra as séries temporais da temperatura, direção, intensidade e 

cisalhamento do vento, além da umidade relativa do ar obtidas a partir do balão cativo, 

anemômetro 3D e Lidar entre as 16:30 h do dia 20 e as 18:30 h do dia 21 de setembro de 

2016.  

Durante o fim de tarde e a noite do dia 20 de setembro, a direção do vento foi 

variável, mas em grande parte do tempo soprou no sentido água-terra (ventos entre 270º e 

90º). Já a partir da madrugada do dia 21 até o entardecer do mesmo dia, houve uma inversão 

na direção e o mesmo soprou da terra para a água (ventos entre 90º e 270º). Em superfície (3 

m), houveram momentos ao longo do dia 21, principalmente durante a tarde, em que o vento 

foi no sentido água-terra.  
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Uma das possíveis responsáveis por esta variação da direção do vento é a 

circulação de mesoescada denominada brisa lacustre, a qual é desenvolvida devido ao 

aquecimento diferencial entre a água e a terra. Durante o dia, a superfície recebe calor do sol e 

a terra se aquece mais rapidamente, desenvolvendo então uma zona de baixa pressão sobre a 

mesma e alta pressão sobre a represa. Logo, o vento sopra na direção água-terra em superfície 

(brisa lacustre). Já durante a noite ocorre o inverso e se dá origem à brisa terrestre. 

Em adição, ao sul do local de instalação dos equipamentos de medição existe uma 

região montanhosa (Figura 12), que pode ter contribuído para esta variação diurna da direção 

do vento pelo efeito da brisa vale-montanha.  

Durante a noite, o topo da montanha se arrefece mais rapidamente que o vale, 

tornando o ar mais denso e gerando uma corrente de ar frio da montanha para o vale em 

superfície, já durante o dia forma-se uma circulação no sentido inverso (brisa de vale), pois o 

ar próximo à superfície da montanha se aquece mais rapidamente e se torna menos denso. 

Estas circulações locais de mesoescala podem ter sido responsáveis pelo 

predomínio do vento ao nível de 3 m no sentido terra-água durante a madrugada (brisa de 

montanha em adição à brisa terrestre) e a inversão do vento em superfície após as 11 h do dia 

21. No período em que esta inversão é verificada, observa-se que o vento é mais intenso em 

superfície, enquanto o cisalhamento tende a zero e em alguns momentos é negativo. Em 

relação à direção, em oposição ao escoamento superficial, em níveis mais elevados o vento é 

no sentido terra-água (Figuras 27b e 27c). 

Analisando-se um período maior de dados, pode-se verificar melhor esta 

predominância do vento de norte durante o dia e de sul em superfície ao longo do período 

noturno (Figura 41, Anexo A). 

Em relação à intensidade do vento (Figura 27c), pronunciada variação diurna foi 

observada, com ventos intensos principalmente entre o final de noite do dia 20 de setembro e 

toda a madrugada do dia 21. O cisalhamento do vento associado ao período de maior 

variabilidade na direção do vento foi um pouco maior, se comparado ao período restante 

(entre 18:30 h e 22 h do dia 20). 

No período em que o vento passa a soprar mais persistentemente da terra para a 

água, a temperatura do ar se encontra inferior em relação à temperatura superficial da água, 

devido ao resfriamento noturno, e a umidade relativa se apresenta elevada (Figura 27d), o que 

influencia no cálculo da temperatura potencial virtual e, consequentemente, no cálculo do 

número de Richardson a partir desta variável. 
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Figura 27 - Séries temporais da temperatura, direção, intensidade e cisalhamento do vento,além da 

umidade relativa do ar entre as 16:30 h do dia 20 de setembro e as 18:30 h do dia 21 de setembro de 

2016. 
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A Figura 28a ilustra os valores de Ri e Rb ao longo das horas. Para melhor 

visualização, os dados foram limitados ao intervalo entre -10 e 10. Neste gráfico, é possível 

observar que, em geral, nos horários em que Ri para a camada entre 10 m e 80 m caracteriza a 

atmosfera como estável, Rb calculado entre a superfície da água e o nível de 10 m indica 

instabilidade. 

Diante disso, com o propósito de se verificar o perfil vertical da atmosfera, nas 

Figura 28b e 28c foram plotados o perfil vertical das temperaturas potenciais virtuais e 

intensidade do vento nos horários sinalizados com ▲ na Figura 28a. As áreas em vermelho 

(azul) são referentes às camadas em que θv do nível é maior (menor) que no nível acima, 

caracterizando instabilidade (estabilidade). As barras à direita de cada gráfico apontam Δθ 

entre os níveis de 80 m e 10 m, em que a barra azul (vermelha) indica θv10< θv80 (θv10> θv80).  

No início do experimento, às 16:30 h do dia 20 de setembro, verifica-se 

estabilidade atmosférica de acordo com Ri e Rb. Analisando a condição atmosférica apenas 

em relação à temperatura potencial virtual, é interessante observar que a atmosfera não 

apresenta determinada condição ao longo de toda sua extensão, no horário citado toda coluna 

vertical encontra-se estável, exceto entre os níveis de 10 m e 20 m, em que o nível mais baixo 

apresenta uma temperatura mais elevada (Figura 28b). Em relação à intensidade do vento, a 

mesma aumenta com a altura (Figura 28c).  

Com o passar do tempo, Ri se torna mais próximo a zero, devido ao maior 

cisalhamento do vento (Figura 28c). Como observa-se na equação de Ri, o mesmo é 

inversamente proporcional à variação da intensidade do vento com a altura. Portanto, neste 

caso, quanto maior o cisalhamento, maior a estabilidade atmosférica. 

Já às 20:50 h do mesmo dia, o fluxo se apresenta laminar segundo Ri, e turbulento 

de acordo com Rb. Na vertical, em relação ao gradiente de temperatura potencial virtual, a 

atmosfera encontra-se estável na camada entre 10 m e 80 m (barra lateral azul, Figura 28b), 

entretanto há instabilidade entre 50 m e 80 m (área em vermelho).  

Ao longo da madrugada há uma queda na temperatura do ar (Figura 28d), porém o 

perfil geral de θv na vertical se assemelha entre as observações de 20:50 h, 01:10 h e 05:30 h. 

Entre a superfície da água e 10 m esta semelhança durante os três horários 

também é verificada, no entanto há um pico negativo de Rb às 20:50 h do dia 20 e às 05:30 h 

do dia 21. Isto se deve à baixa intensidade do vento no nível de 10 m (0,72 m.s
-1

 e 2,75 m.s
-1

, 

respectivamente), enquanto o vento medido 01:10 h tem velocidade superior (6,77 m.s
-1

), 

portanto Rb é menor, pois este é inversamente proporcional ao quadrado de U.  
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Ao amanhecer, o ar começa a ser aquecido pela radiação solar (Figura 28d). As 

09:50 h, assim como nos horários anteriores, é observada estabilidade na camada entre 10 m e 

80 m, entretanto, o aquecimento da camada de 10 m faz com que sua temperatura se torne 

superior a da água, favorecendo a estabilidade (Figuras 28a, 28b e 28d). 

A partir de então, com o aquecimento da atmosfera em 10 m, θv nesta camada se 

torna maior em relação ao nível de 80 m e Ri começa a apresentar valores negativos em 

alguns momentos, caracterizando instabilidade.  

Esta instabilidade é observada pela variação de θv com a altura em 28b, no gráfico 

referente às 14:10 h. Entretanto verifica-se também que, em oposição, entre as camadas 10-20 

m e 50-80 m há estabilidade atmosférica. 

Frequentemente, a diferença da temperatura do ar e da água é utilizada como 

como um indicador de estabilidade (DERECKI, 1981; ROUSE et. al, 2003), porém esta 

diferença tende a superestimar a ocorrência de condições estáveis (VERBURG; 

ANTENUCCI, 2010). Portanto, uma melhor caracterização é obtida pela utlização de θv. 

As fontes de convecção na CLP incluem o fluxo de calor sensível da superfície 

(fluxo positivo), quando aquecida pelas radiações solares, e o resfriamento radiativo no topo 

da CLP, que pode gerar um fluxo de calor para o interior da camada (fluxo negativo). 

Condições de instabilidade estão associadas à fluxo de calor positivo, enquanto a estabilidade 

ocorre quando o mesmo é negativo. 

Estes fluxos de calor sensível e latente são ilustrados na Figura 28e. Valores 

positivos (negativos) indicam perda de calor do reservatório para atmosfera (fluxo da 

atmosfera para o reservatório). Em conjunto com a Figura 28ª, é possível verificar esta relação 

entre o fluxo de calor e as condições atmosféricas.  

O fluxo de calor latente (E), que representa a perda de água da superfície sob 

forma de vapor, é predominantemente positivo (entre 0 e 580 W.m
-2

), enquanto o fluxo de 

calor sensível (H) varia entre -30 e 100. Nos momentos em que há perda de calor sensível 

para a atmosfera (H<0 no início das medições e após às 9 h do dia 21), Rb indica que a 

atmosfera encontra-se estável (água mais aquecida em relação à atmosfera), enquanto que no 

período compreendido entre o anoitecer do dia 20 e o início da manhã do dia 21, o fluxo é 

positivo e, consequentemente, Rb é negativo (instabilidade). 
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Figura 28 – (a) Séries temporais de Ri e Rb. (b) Perfis verticais da temperatura potencial virtual e (c) 

intensidade do vento nos horários: 16:30 h, 20:50 h 01:10 h, 05:30 h, 09:50 h e 14:10 h. (d) Séries 
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temporais de temperatura potencial virtual no nível da superfície da água, 10 m e 80 m, em que as 

áreas em vermelho (azul) correspondem à períodos em que a atmosfera encontra-se instável de acordo 

com Ri, com T10m>T80m(T10m<T80m) e barras em vermelho (azul) correspondem à períodos em que a 

atmosfera encontra-se instável de acordo com Rb, com Tágua>T10m(Tágua<T10m). (e) Fluxo de calor 

sensível (H) e latente (E). As séries temporais correspondem ao período entre as 16:30 h do dia 20 de 

setembro e as 18:30 h do dia 21 de setembro de 2016. 

A Figura 29 mostra o percentual de condições atmosféricas estáveis, instáveis e 

neutras, a partir dos dados medidos sobre a superfície da água no Reservatório de Furnas. De 

acordo com o número de Richardson Gradiente, assim como as análises em relação aos dados 

da torre anemométrica, há predomínio de condições estáveis (81%), seguido de instáveis 

(17%) e neutras (2%). Como mostra a Figura 28d, durante um longo período de tempo, a 

temperatura em 80 m permaneceu superior à temperatura em 10 m, favorecendo o escoamento 

laminar. Entretanto, é importante se observar que, caso fosse aplicada a temperatura da 

superfície da água ao invés da temperatura em 10 m na equação de Ri, o escoamento 

turbulento prevaleceria sobre o laminar. 

Já quando considerada esta temperatura superficial da água, como nas equações 

de Rb e L pelo método sônico, o escoamento foi predominantemente turbulento, pois, em 

virtude da sua maior capacidade térmica, a temperatura da água se manteve mais aquecida em 

relação ao nível de 10 m ao longo de todo período noturno e grande parte da manhã, quando o 

ar adjacente é aquecido pelo sol.  

Em regiões de clima temperado, estudos realizados nos Grandes Lagos da 

América do Norte (localizados entre o Canadá e os Estados Unidos), apontam que durante a 

primavera e o verão, a atmosfera apresenta-se mais estável, enquanto no outono e inverno, a 

mesma se encontra mais instável (Derecki, 1981). 

Ainda em latitudes mais elevadas, resultado semelhante em relação às estações do 

ano foi observado por Kettle (2014) em uma plataforma de coleta de dados sobre o oceano, no 

Hemisfério Norte. Algo a se considerar é que a estação chuvosa varia de acordo com cada 

região, influenciando assim as condições atmosféricas sazonalmente.  

Kamal (2009) observou apenas pelo gradiente de temperatura ar-água, que na 

região dos mares adjacentes à Ásia Oriental, as condições instáveis e estáveis representam, 

respectivamente, 61% e 38% dos dados observados. 

Já em regiões lacustres, segundo Rouse et al. (2003) as condições de atmosfera 

instável podem persistir por longos períodos. 

A coleta de dados referente a presente análise foi realizada entre o final do 

inverno e início da primavera (21 e 22 de setembro). Em confirmação aos resultados obtidos 
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pelos métodos Rb e Sônico, Verburg e Antenucci (2010) verificaram em estudo realizado no 

Lago Tanganyika (localizado na região leste da África), que a atmosfera em reservatórios 

tropicais é predominantemente instável (neste caso, 99%) durante todo o ano, em virtude da 

maior temperatura superficial da água em relação ao ar. 

De acordo com estes autores, a temperatura do ar em lagos localizados em altas 

latitudes é muito maior do que a temperatura superficial da água durante a primavera e o 

oposto ocorre no outono. Em contraste, em reservatórios tropicais não há pronunciada 

variação da temperatura do ar em relação à água. 

 

  

Figura 29 – Porcentagem de atmosfera neutra, estável e instável, entre as 18:30 h do dia 20 de 

setembro de 2017 e o mesmo horário do dia 21 de setembro de 2017, no Reservatório de Furnas, de 

acordo com: (a) Comprimento de Monin-Obukhov calculado pelo método sônico, (b) Número de 

Richardson Bulk e (c) Número de Richardson Gradiente. L classificado de acordo com Gryning et al. 

(2007) (Tabela 1, coluna central) e Rb e Ri de acordo com Clifton et al. (2013) (Tabela 2), quanto à 

estabilidade, instabilidade e neutralidade. 

A Figura 30 ilustra a distribuição de frequência das condições atmosféricas 

associada à direção dos ventos em 3 m (10 m) a partir do método sônico e Rb (Ri).  
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Em relação às condições de estabilidade atmosféricas, observa-se que tanto na 

rosa construída a partir de L sônico, quanto de Rb, o vento proveniente do setor norte (entre 

270˚ e 90˚, lacustre) é mais laminar, enquanto há maior turbulência no escoamento de sul 

(entre 90˚ e 270˚, vento continental). 

 

 

  

 

Figura 30 – Distribuição das condições de estabilidade atmosféricas em relação à direção dos ventos 

no Reservatório de Furnas, de acordo com os métodos: (a) Sônico (direção em 3 m), (b) a partir de Rb 

(direção em 3 m) e (c) a partir de Ri (direção em 10 m). O período de dados se inicia às 16:30 h do dia 

20 de setembro e finaliza às 18:30 h do dia 21 de setembro de 2017. L classificado de acordo com 

Gryning et al. (2007) (Tabela 1, coluna central) e Rb e Ri de acordo com Clifton et al. (2013) (Tabela 

2), quanto à estabilidade, instabilidade e neutralidade. 

As velocidades do vento medidas no nível de 10 m foram extrapoladas para 80 m 

de altura por meio da teoria de Monin-Obukhov, com diferentes métodos para obtenção de L. 
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As equações de estimativa do vento 1 e 3 são função da velocidade de fricção e, em virtude da 

existência de muitas incertezas no cálculo desta variável, realizou-se uma investigação de 

quais métodos de obtenção de u* ajustam melhor o modelo para a região de estudo 

(metodologia descritas na Seção 3.2.2). 

A Figura 31 mostra as séries temporais da velocidade de fricção (u*) obtida por 

cinco métodos distintos de cálculo: Large e Pond (1981), Weber (1999) a partir de medidas 

obtidas em alta frequência por anemômetro sônico 3D, Weber (1999) pelo desvio vertical do 

vento (σw), Weber (1999) pelo desvio horizontal (σh), Pons (2007) e Bagherimiyab e Lemnin 

(2013). A extrapolação do vento em 80 m a partir de 10 m foi feita por todos os métodos, no 

entanto os melhores resultados de estimativa do vento por meio das equações 1 e 3 foram 

observados aplicando-se u* a partir da média do desvio vertical do vento (a partir daqui u∗σw ) 

e pelo método descrito por Large e Pond (1981) (u∗LP)  e serão mostradas adiante.  

 

Figura 31 – Comparação entre as séries temporais da velocidade de fricção (u*), entre as 16:30 h do 

dia 20 de setembro e as 18:30 h do dia 21 de setembro de 2016, calculadas pelos métodos descritos 

por: Large e Pond (1981), Weber (1999) pelas componentes do vento (u,v,w), Weber (1999) pelo 

desvio vertical do vento, Weber (1999) pelo desvio horizontal, Pons (2007) e Bagherimiyab e Lemnin 

(2013). 

A Figura 32 mostra u* como função da estabilidade (1/L), determinada pelos 

métodos descritos no presente estudo. Verifica-se uma diminuição significativa de u* com o 

aumento de |1/L| (menor |L|, maior estabilidade/instabilidade). No limite menos 

estável/instável (|L| maior), u* é aproximadamente cinco vezes maior  em relação ao valor 

obtido no limite mais estável (|L| menor). Relação semelhante foi verificada por Argaín, 

Miranda e Teixeira (2009). 
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Figura 32 – Velocidade de fricção (u*) em função de 1/L. (+) vermelho: L calculado a partir do método 

sônico com u* por Large e Pond (1981); (+) azul: L calculado a partir do método sônico com u* pelo 

desvio vertical, descrito por Weber (1999); (o) verde: L calculado a partir do método Rb; (x) cinza: L 

calculado a partir do método Ri. 

A Figura 33 ilustra as séries temporais da intensidade do vento observada (linha 

preta) e modeladas. A primeira figura mostra as velocidades estimadas pelo método sônico, 

aplicando-se u* descrito por Weber (1999) (pelo desvio horizontal do vento) tanto na equação 

de L (Eq. 8), quanto para extrapolação do vento pelas equações 1 e 3. A Figura 33b é a 

estimativa pelo mesmo método, entretanto, u* foi obtido pela metodologia descrita por Large 

e Pond (1981). 

O vento estimado pelo método Richardson Bulk é apresentado na Figura 33c, 

enquanto os resultados obtidos pelo método Richardson Gradiente estão dispostos na Figura 

33d. Em ambos foram plotadas as extrapolações calculadas com as duas velocidades de 

fricção. As linhas contínuas (tracejadas) mostram o vento estimado pelas Equações 3 e 4 

(Equações 1 e 2), ou seja, com (sem) adição do parâmetro de correção Ψ. As linhas verdes são 

referentes às estimativas por meio das equações independentes de u* (Equações 2 e 4), 

enquanto as linhas vermelhas e azuis são relativas ao vento modelado pelas equações 

dependentes de u* (Equações 1 e 3), com u* calculado por σw e pelo método descrito por 

Large e Pond (1981), respectivamente. Os pontos ao longo do eixo x são referentes à condição 

atmosférica instantânea. 

Em geral, as equações independentes de u* (2 e 4, representadas pelas linhas de 

cor verde) estimam com maior acurácia a intensidade do vento em 80 m por todos os 

métodos, principalmente em condições de instabilidade. Além disso, quando o parâmetro de 

correção Ψ é adicionado às equações (Eq. 3 e 4), há uma superestimativa do vento em 

condições de estabilidade. 
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Pelo método sônico, com u*σw e a atmosfera está instável (Figura 33a), há 

momentos em que a velocidade modelada é mais próxima à observada quando Ψ é adicionado 

à equação (entre as 04:30 h e as 09h do dia 21), mas em outros há uma subestimativa do vento 

maior do que se aplicando a equação sem correção (Equação 1). 

Já quando se aplica u*LP no método sônico (Figura 33b), há uma subestimativa 

ainda maior do vento ao longo de quase todo o período de instabilidade quando o parâmetro 

de correção Ψ é adicionado à equação. 

Em relação ao método Richardson Bulk (Figura 33c), o melhor ajuste é observado 

pelas equações independentes de u* quando a atmosfera se encontra instável.  

Tanto em Rb, quanto em Ri, sob condições de estabilidade, o cálculo do 

comprimento de Monin-Obukhov (L) é feito apenas no intervalo entre 0,01 e 0,2, pois os 

modelos não se aplicam para valores superiores a 0,2 (Equação 14). Esta limitação faz com 

que, principalmente no caso de Ri, haja um grande intervalo de tempo em que o modelo não 

possibilita o cálculo do parâmetro de correção Ψ, que é função de L. De acordo com Ri, a 

atmosfera apresentou fluxo laminar em 81% dos casos (Figura 29), fazendo com que, em 

grande parte do tempo, as equações não pudessem ser ajustadas por Ψ. 

Em relação às estimativas pelas equações 1 e 2 (sem Ψ) no método Richardson 

Gradiente (Figura 33d), a pior estimativa foi feita pelo modelo que utiliza u*σw, enquanto o 

modelo com maior acurácia foi pela equação independente de u* (Equação 2). 
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Figura 33 - Séries temporais da intensidade do vento observada (linha preta) e estimadas pelo (a) 
método sônico (em que L foi calculado com u* descrito por Weber (1999), pelo desvio vertical do 

vento), (b) método sônico (em que L foi calculado com u* obtido pela metodologia descrita por Large 

e Pond (1981)), (c) método Richardson Bulk e (d) método Richardson Gradiente. As linhas contínuas 
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(tracejadas) mostram o vento estimado pelas Equações 3 e 4 (Equações 1 e 2), ou seja, com (sem) 

adição do parâmetro de correção Ψ. As linhas verdes são referentes às estimativas por meio das 

equações independentes de u* (Equações 2 e 4), enquanto as linhas vermelhas e azuis são relativas ao 
vento modelado pelas equações dependentes de u* (Equações 1 e 3), com u* calculado pelo desvio 

vertical do vento e pelo método descrito por Large e Pond (1981), respectivamente. O período de 

modelagem se inicia às 16:30 h do dia 20 de setembro e finaliza às 18:30 h do dia 21 de setembro de 

2017. Os pontos ao longo do eixo x são referentes à condição atmosférica instantânea obtida pelo 
respectivo método de cálculo: L classificado de acordo com Gryning et al. (2007) (Tabela 1, coluna 

central) e Rb e Ri de acordo com Clifton et al. (2013) (Tabela 2), em que os pontos vermelhos 

caracterizam instabilidade, azuis estabilidade e verde neutralidade. 

A Figura 34 mostra a razão entre as velocidades do vento modeladas e observadas 

em 80 m em relação ao parâmetro de estabilidade 10m/L. A coluna a esquerda é relativa à 

estimativa do vento pelas equações com parâmetro de correção (Ψ) e a coluna a direita, sem 

Ψ.  

Como verificado anteriormente, a extrapolação do vento está sendo melhor 

realizada por meio das equações independentes de u* e em condições de instabilidade há um 

melhor ajuste dos modelos. 

Pela Figura 34a, verifica-se que ao se estimar o vento pelo método sônico (com 

u*σw), quando adicionado o parâmetro de correção (gráfico à esquerda), o vento é mais 

superestimado. O mesmo se verifica quando u*LP aplicado (Figura 34b). Em ambos os casos, 

as Equações 2 e 4 aproximam mais o vento modelado do vento real (cor verde). 

Pelo método Richardson Bulk, a intensidade do vento é subestimada com u*LPe e 

superestimada com u*σw. Quando Ψ é adicionado, a razão entre as velocidades modelada e 

observada empregando u*σw se aproxima de 1 , enquanto as demais passam a subestimar ainda 

mais o vento. 

Já em relação ao método Richardson Gradiente, existem poucos dados sob 

condições de instabilidade, portanto são visualizados poucos pontos (Figura 34d). 
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Figura 34 – Razão entre as velocidades do vento modelado e observado em 80 m em relação ao 

parâmetro de estabilidade 10m/L. L derivado com o método: (a) Sônico com u*=0,63σw, (b) Sônico 
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com u* calculado como descrito por Large e Pond (1981), (c) Bulk e (d) Gradiente. A primeira coluna 

é relativa à estimativa do vento pelas equações com parâmetro de correção (Ψ) e a coluna a direita sem 

Ψ.  

 

Em virtude da baixa concordância dos resultados do cálculo de Ri à classificação 

das condições de estabilidade atmosférias obtidas em estudos preliminares realizados em 

regiões lacustres e aos resultados obtidos por L calculado pelo método sônico, foram 

confeccionas rosas dos ventos associadas às condições de instabilidade e estabilidade 

atmosférica obtidas apenas por meio de Rb (Figura 35). 

Como já observado na Figura 30, sob condições de atmosfera instável o 

escoamento é em sua maioria provindo da região continental (terra-água), enquanto o 

escoamento é laminar quando os ventos são oriundos do setor norte (água-terra). 

 

 

 

Figura 35 – Rosa dos ventos do nível de 3 m associada à condições de instabilidade (esquerda) 

estabilidade atmosférica (direita), de acordo com a classificação de Rb. O período de dados da direção 

e intensidade do ventos se inicia às 16:30 h do dia 20 de setembro e finaliza às 18:30 h do dia 21 de 

setembro de 2017. 

 Diante disso, as direções do vento foram divididas em setores a partir dos quais o 

vento provém. Ventos entre 270 e 90 graus são aqueles do setor água (que sopram da água 

para a terra), enquanto entre 90 e 270 graus são do setor terra (que sopram da superfície 

coberta predominantemente por terra em direção à água).  

Até aqui a rugosidade (z0) foi considerada igual a 2.10
-4

 m considerando o total de 

dados. No entanto, com a divisão em setores, os valores de z0 foram 2.10
-4

 m para ventos 

soprando no sentido água→terra e 1.10
-2

 m para os terra→água. 
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Com o objetivo de avaliar o grau de ajuste entre os valores observados e 

estimados, os critérios estatísticos utilizados na validação do modelo de estimativa do perfil 

vertical do vento estão dispostos nas Tabelas 6 a 9. Nelas constam o Coeficiente de Eficiência 

de Nash Sutcliffe (COE), a Raiz Quadrada do Erro Médio (RMSE) e o Coeficiente de 

Correlação de Pearson (r).  

Como já verificado nas figuras anteriores, a equação que melhor ajusta os valores 

estimados aos observados é a Equação 2, a qual é independente de u* e sem a adição do 

parâmetro de correção (Ψ), desprezando-se os efeitos da estabilidade (Tabela 6). 

A teoria de Monin-Obukhov, embora desenvolvida a partir de medidas sobre a 

terra, foi considerada geralmente aplicável ao longo do mar aberto (EDISON; FAIRALL, 

1998). Entretanto, ainda existem incertezas a respeito do emprego da mesma em locais onde o 

fluxo é influenciado pela proximidade da terra. Neste caso, verifica-se uma grande 

interferência do relevo e da rugosidade do terreno adjacente (10
-2

 m), 50 vezes maior que a 

rugosidade da superfície da água (2.10
-4 

m). 

Esta complexidade do terreno e a mudança abrupta de rugosidade por conta da 

mudança água terra são alguns dos fatores responsáveis pela quebra no perfil do vento, ou 

seja, o percentual de amostras de vento que apresentam perfil logarítimico na região do 

reservatório de Furnas é inferior em relação ao observado na região onde se localiza a torre do 

NWTC. Souza (2017) verificou esta condição em 23% dos casos analisados na região do 

Colorado, enquanto apenas 9,56% foi observado em Furnas. Esta maior quantidade de perfis 

logarítmicos do vento é responsável pelo maior ajuste das equações relativas à Teoria da 

Similaridade de Monin-Obukhov a partir dos dados empregados na etapa de validação do 

número de Richardson Gradiente, provenientes da região do Colorado.  

Os resultados obtidos a partir do Método Sônico mostram que, aplicando a função 

da estabilidade universal sob regime de instabilidade (Equação 5), há uma melhora do modelo 

utizando u*σw: o coeficiente de correlação passa de 0.51 para 0.60, RMSE de 1.84 para 1.38 e 

COE de -0.35 para 0.26 (Tabelas 6 e 7). O mesmo não se verifica quando se emprega u*LP 

(Tabelas 6 e 8). Em relação às equações independentes de u*, observa-se uma piora no ajuste 

quando o parâmetro de correção é adicionado. 

Em relação ao método do Número de Richardson Bulk, verifica-se uma melhora 

das estatísticas quando o parâmetro de correção é adicionado em condições de instabilidade 

(Tabelas 6 e 9), enquanto o modelo Ri não apresenta um bom ajuste. 
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Considerando-se os efeitos da estabilidade e sem a aplicação de u* (Equação 4), 

observa-se um melhor ajuste dos modelos sônico e Rb em casos de vento terra-água e 

atmosfera instável. 

Tabela 6 –RMSE, COE e r calculados entre a velocidade observada em 80m e a 

velocidade estimada pelas equações 3 e 4, desprezando-se os efeitos da estabilidade. 

 
Total Água-Terra Terra-Água 

Condição 

atmosférica 
RMSE COE r RMSE COE r RMSE COE r 

Eq. 1 1,84 -0,35 0,51 2,00 -2,56 -0,08 1,48 0,13 0,51 

          

Eq. 1 0,72 0,79 0,92 0,86 0,34 0,71 1,55 0,05 0,92 

          

Eq. 2 0,70 0,80 0,92 0,80 0,43 0,71 0,87 0,7 0,92 

 

Tabela 7 –RMSE, COE e r calculados entre a velocidade observada em 80m e a 

velocidade estimada pelo método sônico (com L calculado a partir de u∗ descrito por Weber (1999) 

pelo desvio vertical do vento) para o mesmo nível, com adição do parâmetro de estabilidade Ψm 

(Equações 3 e 4). Na equação 4 u* foi aplicado apenas no cálculo de L. 

Método Sônico com 𝐮∗=𝟎, 𝟔𝟖𝛔𝐰 

    Total Água-Terra Terra-Água 

Condição atmosférica RMSE COE R RMSE COE R RMSE COE r 

Instável 
Eq. 3 

1,38 0,26 0,60 1,47 -1,37 0,13 1,97 -0,53 0,61 

Estável 4,95 -15,74 -0,45 5,24 -19,49 -0,42 3,73 -8,51 -0,47 

Instável 
Eq. 4 

0,79 0,76 0,93 1,01 -0,11 0,67 0,75 0,78 0,93 

Estável 1,57 -0,68 0,80 1,53 -0,73 0,74 2,24 -2,43 0,78 

 

Tabela 8 –RMSE, COE e r calculados entre a velocidade observada em 80m e a 

velocidade estimada pelo método sônico (com L calculado a partir de u∗ descrito por Large e Pond 

(1981)) para o mesmo nível, com adição do parâmetro de estabilidade Ψm (Equações 3 e 4). Na 

equação 4 u* foi aplicado apenas no cálculo de L. 

Método Sônico com 𝐮∗[Large e Pond (1981)] 

    Total Água-Terra Terra-Água 

Condição 

atmosférica 
RMSE COE r RMSE COE r RMSE COE r 

Instável 
Eq. 3 

1,30 0,34 0,92 1,31 -0,86 0,70 2,37 -1,21 0,91 

Estável 4,34 -11,90 -0,22 4,83 -16,42 -0,24 3,97 -9,79 -0,34 

Instável 
Eq. 4 

0,80 0,75 0,93 1,00 -0,10 0,68 0,76 0,77 0,93 

Estável 1,90 -1,47 0,74 1,91 -1,72 0,65 2,59 -3,59 0,72 

 

  

Tabela 9 –RMSE, COE e r calculados entre a velocidade observada em 80m e a 

velocidade estimada pelo método Richardson Bulk para o mesmo nível, com adição do parâmetro de 

estabilidade Ψm (Equações 3 e 4). 

Método Richardson Bulk (Rb) 

    Total Água-Terra Terra-Água 

u∗=0.68σw 

u∗=LP 
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Condição atmosférica RMSE COE R RMSE COE r RMSE COE r 

Instável 

Eq. 3 

1,54 0,12 0,51 1,44 -3,19 0,09 2,01 -0,51 0,43 

Estável 20,77 -412,60 0,56 8,91 -125,97 0,51 20,04 -384,06 0,56 

Instável 

Eq. 3 

1,14 0,51 0,94 1,08 -1,34 0,55 2,33 -1,03 0,93 

Estável 24,02 -552,33 0,59 6,65 -69,78 0,59 23,33 -520,97 0,58 

Instável 
Eq. 4 

0,70 0,81 0,94 0,88 -0,56 0,64 0,65 0,84 0,94 

Estável 5,72 -30,41 0,73 2,53 -9,21 0,66 6,63 -41,11 0,74 

 

 

Tabela 10 –RMSE, COE e r calculados entre a velocidade observada em 80m e a 
velocidade estimada pelo método Richardson Gradiente para o mesmo nível, com adição do parâmetro 

de estabilidade Ψm (Equações 3 e 4). 

Método Richardson Gradiente (Ri) 

    Total Água-Terra Terra-Água 

Condição atmosférica RMSE COE r RMSE COE r RMSE COE r 

Instável 

Eq. 3 

2,46 -3,55 -0,34 2,47 -2,92 -0,51 1,96 -1,91 -0,48 

Estável 6,71 -45,45 0,22 6,66 -149,59 0,41 5,76 -33,22 0,14 

Instável 

Eq. 3 

1,15 0,00 0,51 1,27 -0,04 0,51 1,73 -1,26 0,26 

Estável 6,40 -41,28 0,22 6,98 -164,52 0,49 5,66 -32,11 0,14 

Instável 
Eq. 4 

0,74 0,59 0,78 0,82 0,56 0,79 0,72 0,61 0,78 

Estável 2,21 -4,06 0,71 2,17 -15,02 0,62 2,99 -8,24 0,73 

 

 

Por fim, os diagramas de Taylor apresentados na Figura 36 sumarizam algumas 

estatísticas bastante relevantes às avaliações das simulações de intensidade do vento em 80 m 

apresentadas anteriormente. 

Em virtude do melhor desempenho dos modelos, apenas os resultados 

correspondentes à condição de instabilidade estão dispostos nos diagramas. São distintos os 

desvios padrões da amostra de dados observados (Obs) correspondente à cada método de 

estimativa do vento. Portanto foram confeccionados gráficos correspondentes aos resultados 

de cada método, separadamente. 

Em geral, como observado anteriormente, as extrapolações mais próximas às 

observações são às obtidas pelas equações independente de u* (Equações 3 e 4, pontos 3 em 

36b, 36c e 36d). Esta melhora é perceptível pelos menores valores de RMSE das estimativas e 

coeficientes de correlação mais próximos a 1. Os resultados variam de modelo a modelo, mas 

as correlações positivas predominam, apenas o modelo Ri apresenta correlação negativa. 

Aplicando-se as equações 1 e 3, verifica-se que os modelos em que u*σw é empregado são 

deficientes e contêm os piores resultados. 

 

u∗=0.68σw 

u∗=0.68σw 

u∗=LP 

u∗=LP 
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Figura 36 - Diagramas de Taylor para as estimativas da intensidade do vento em 80 m para os 
modelos: (a) Método Sônico, (b) Rb, (c) Ri e (d) desprezando-se os efeitos da estabilidade, relativos 

ao período de 16:30 h do dia 20 de setembro a 18:30 h do dia 21 de setembro de 2017. As observações 

são indicadas como ponto azuis (Obs) na abcissa. Parâmetros estatísticos: raiz quadrada do erro médio 
(vermelho), desvio padrão (preto) e correlação (azul) relativos aos dados modelados e observados. 

 

A Figura 37 mostra as comparações dos perfis médios obtidos a partir das 

medidas, para o vento proveniente do setor norte (água), sul (terra) e total de dados.  

Verifica-se que o perfil vertical médio do vento para o período amostrado 

apresenta pronunciada diferença quando o vento sopra da água para a terra ou da terra para a 

água. A intensidade dos ventos é maior para ventos do setor terrestre. No setor terra, a média 

do vento em 10 m é 3.98 m.s
-1

 e 4.48 m.s
-1

 em 80 m, enquanto no vento de norte (água), o 

cisalhamento vertical é superior, com v10 igual a 2.24 m.s
-1

 e v80 2.85 m.s
-1
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Figura 37 – Perfil vertical médio observado para o vento proveniente do setor norte (água), sul (terra) 

e total.  

 

As Figuras 38, 39 e 40 ilustram as comparações dos perfis parametrizados a partir 

da teoria de Similaridade de Monin-Obukhov (SMO) e com L obtido pelo método Sônico, a 

partir de Rb e Ri, respectivamente, em conjunto com os perfis médios obtidos a partir dos 

dados observados e a partir do modelo logarítmico. Os perfis médios foram separados de 

acordo com os setores a partir dos quais o vento é proveniente. Os valores da intensidade do 

vento medidos a 10 m foram utilizados como valor inicial. 

No setor norte (ventos que sopram da água para terra), o perfil logarítimico médio 

apresentou valores menores que o observado e a diferença entre os dois aumentou com a 

altura (Figuras 38a, 39a e 40a). Em contraste, no setor terra, a instensidade do vento foi 

superestimada (Figuras 38b, 39b e 40b). 

Como já verificado anteriormente, sob condições de atmosfera instável, o 

escoamento é, em sua maioria, provindo da região continental (terra-água), enquanto o 

escoamento é laminar quando os ventos são oriundos do setor norte (água-terra). Em geral, 

em condições de atmosfera instável, observa-se um perfil vertical mais suave (linear), quando 

comparado à atmosfera neutra, o que é assumido quando do perfil logarítmico (SHIMADA et. 

al, 2015), como mostra as Figuras 38b, 39b e 40b.  

A partir da Equação 3, com L obtido por meio do Método Sônico e u*σw, a 

intensidade média do vento em níveis mais elevados (60 m e 80 m) foi melhor simulada, 

entretanto, o perfil logarítimico teve um melhor ajuste em níveis mais próximos à superfície 

(Figura 38a). 

O modelo a partir da Equação 3 com u*LP apresentou pior desempenho, 

subestimando o vento tanto do setor água quanto da terra. 

No setor terra, o perfil obtido a partir Teoria da Similaridade de Monin-Obukhov 
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estabilidade atmosférica apresentou melhor ajuste se comparada ao perfil logarítmico, 

representando mais adequadamente a intensidade do vento média observada ao longo da 

vertical. Uma ligeira melhora é observada quando u*LP é empregado na equação de cálculo de 

L (Figura 38b). 

 

 

Figura 38 – Perfis verticais médios do vento medido, modelados pela equação do perfil logarítimico 

(Equação 2) e pelos métodos Sônico. As médias foram calculadas de acordo com o setor de onde o 
vento sopra. (a) Vento proveniente do setor norte (água-terra) e (b) proveniente do setor sul (terra-

água).  
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níveis apresentou intensidade média do vento mais elevada em superfície, quando adicionado 

o parâmetro de estabilidade (Equações 3 e 4).  

O vento estimado no setor sul (terra) foi subestimado quando os efeitos da 

estabilidade são considerados na estimativa do vento (Figura 40b). 

 

 

Figura 39 – Perfis verticais médios do vento medido, modelados pela equação do perfil logarítimico 

(Equação 2) e pelos métodos Richardson Bulk. As médias foram calculadas de acordo com o setor de 
onde o vento sopra. (a) Vento proveniente do setor norte (água-terra) e (b) proveniente do setor sul 

(terra-água).  
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Figura 40 – Perfis verticais médios do vento medido, modelados pela equação do perfil logarítimico 

(Equação 2) e pelo método Richardson Gradiente. As médias foram calculadas de acordo com o setor 

de onde o vento sopra. (a) Vento proveniente do setor norte (água-terra) e (b) proveniente do setor sul 
(terra-água).  
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5. CONCLUSÃO 

O perfil vertical do vento foi descrito pela Teoria da Similaridade de Monin-

Obukhov por meio da aplicação de três modelos: Método Sônico, a partir do Número de 

Richardson Bulk e do Número de Richardson Gradiente. Além disso, devido às incertezas no 

cálculo da velocidade de fricção, investigou-se quais os melhores modelos a serem aplicados 

na interface terra-água em Reservatórios Tropicais. 

Para se verificar os três métodos citados, a intensidade do vento em 80 m foi 

estimada a partir de medidas no nível de 10 m de altura. 

Assim como resultados apresentados em estudos anteriores, os três métodos de 

derivação do comprimento de Monin-Obukhov apresentaram um baixo ajuste em condições 

de atmosfera estável, com altos desvios do vento estimado em relação ao medido. Portanto, a 

Teoria da Similaridade de Monin-Obukhov não é aplicável nestes casos. 

Os métodos Sônico e Richardson Bulk apresentaram menor desvio do vento 

estimado em relação ao observado, pois levam em consideração o valor absoluto da 

intensidade do vento, enquanto o método Richardson Gradiente é obtido pela diferença entre a 

velocidade do vento em dois níveis. 

O método a partir do Número de Richardson Gradiente não apresentou boa 

aplicabilidade na região de estudo, pois, além da desvantagem de serem necessários dados no 

nível a ser estimado, para fluxo laminar o comprimento de Monin-Obukhov é válido apenas 

entre o intervalo de 0.01< Ri <0.2. Entretanto, ao longo de um grande período de tempo a 

atmosfera apresenta condições de fraca estabilidade (Ri > 0.2), impossibilitando a obtenção 

do parâmetro de estabilidade (Ψ) e, consequentemente, a estimativa do vento. 

A respeito da caracterização atmosférica sobre o Reservatório de Furnas, os 

modelos Sônico e Richardson Bulk evidenciaram maior porcentagem de condições instáveis, 

resultado confirmado por estudos anteriores, enquanto o modelo a partir do Número de 

Richardson Gradiente verificou predomínio de estabilidade. 

As velocidades de fricção obtidas pelo desvio vertical do vento e pelo módulo da 

intensidade do vento foram as que mais contribuíram para uma boa extrapolação do vento. 

Entretanto, os melhores resultados foram observados com a aplicação da equação de 

estimativa do vento indepente de u*, possivelmente em virtude da descontinuidade superficial 

na transição terra-água.  

Em geral, o presente estudo obteve resultado semelhante ao verificado por  Lange 

et al. (2004) em região de alto mar, o qual observou um melhor ajuste do modelos sob regime 
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instável e baixo ajuste em condições de estabilidade atmosférica. Entretanto, diferentemente 

do resultado por eles relatado, as melhoras em regiões de transição terra-água são discretas. 

Portanto, a Teoria da Similaridade de Monin-Obukhov, a qual foi construída e 

testada em condições de mar aberto, necessita de um aperfeiçoamento para melhor 

aplicabilidade em regiões de transição terra-água. 

Além disso, os resultados mostram a influência do sistema aquático para o microclima 

local. A brisa lacustre foi constatada de forma evidente, indicando que a presença do Reservatório 

Hidroelétrico exerce influencia sobre o regime de ventos na região. 
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ANEXO A 

 

 

 
Figura 41 - Série temporal da direção do vento entre as 12:00 h do dia 19 de setembro e as 00:00 h do 

dia 22 de setembro de 2016 no Reservatório de Furnas. 
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ANEXO B 
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Figura 42 – Fluxograma com dados etapas da pesquisa correspondentes a cada amostra de dados 

(Nacional Wind Technology Center, torre anemométrica localizada a borda do reservatório e 

campanha realizada com Lidar, anemômetro sônico, balão cativo instrumentado com sensores 

de temperatura e umidade e sensor de medição da temperatura da água, instalados no interior 

do reservatório). 
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