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ABSTRACT. The zero-plane displacement (d) and the roughness length (z0) of sparse shrubs in semi-arid region were determined by the conventional (statistical)

method during the HAPEX-Sahel experiment. Measurements of the wind profile at four levels above of surface (3.0, 4.1, 5.3 and 8.5 m) and eddy correlation turbulent

fluxes determined at 9 m were used. The method was applied in neutral atmospheric conditions, with stability parameter ζ < |0.0325|, wind speed > 1 m s−1 in the

lower level and the friction velocity > 0.1 m s−1 determined by eddy correlations. Approximately 4.3% of the observation satisfied these restrictions, but only 1% had

adequate fetch conditions. The value of d was equal to 1.09 ± 0.14 m and it represented about 53% of the height of the vegetation (h) and z0 = 0.184 ± 0.017 m =

0.089h. The data selection criteria used was satisfactory, but the applicability of the method is restricted by the difficulties in observing adiabatic conditions and adequate

fetch. Alternative estimates with a single height of measurement above the inertial sublayer gave physically inconsistent estimates of d and z0.

Keywords: zero-plane displacement, roughness length, roughness sublayer, fetch, HAPEX-Sahel.

RESUMO. O deslocamento do plano zero (d) e o comprimento de rugosidade (z0) de arbustos esparsos em região semi-árida foram determinados pelo método

convencional (ajuste estat́ıstico), com medidas realizadas durante o experimento HAPEX-Sahel. Utilizaram-se medidas do perfil de vento obtidas em quatro nı́veis acima

da superf́ıcie (3,0; 4,1; 5,3 e 8,5 m) e dos fluxos determinados por correlação de vórtices (9,0 m). O método foi aplicado a observações próximas da neutralidade

atmosférica, com parâmetro ζ de estabilidade < |0,0325|, juntamente com a velocidade do vento >1 m s−1 no nı́vel inferior de medida e a de fricção >0,1 m s−1.

Aproximadamente 4,3% das observações satisfizeram essas restrições, mas apenas 1% teve bordadura (fetch ) adequada. O valor de d estimado foi igual a 1,09 ±
0,14 m e representou 53% da altura da vegetação (h) e z0 = 0,184 ± 0,017 m = 0,089 h. Os critérios de seleção de dados foram adequados ao tipo de vegetação, mas

a aplicabilidade do método é restrita pela dificuldade em se observar condições próximas à neutralidade atmosférica e bordadura adequada. Estimativas baseadas em

apenas um nı́vel de medida acima da subcamada inercial resultaram em valores fisicamente inconsistentes de d e z0.

Palavras-chave: deslocamento do plano zero, comprimento de rugosidade, subcamada rugosa, bordadura, HAPEX-Sahel.
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INTRODUÇÃO
A definição da rugosidade aerodinâmica de uma superf́ıcie é fun-
damental em escala micrometeorológica e em parametrizações
de modelos globais e de mesoescala (de Bruin & Verhoef, 1997;
Takagi et al., 2003; Zhang et al., 2004, Tsai & Tsuang, 2005).
A rugosidade aerodinâmica pode ser representada pelo com-
primento de rugosidade (z0) e pelo deslocamento do plano
zero (d), incorporados ao perfil logaŕıtmico do vento acima da
superf́ıcie, i.e.,

Uz =
(u∗
k

)
ln

(
z − d
z0

)
z > z∗ (1)

em que z é altura de medida da velocidade horizontal do vento
(Uz); u∗ é a velocidade de fricção; k é a constante de von Kármán
e z∗ é o limite superior da subcamada atmosférica rugosa (SCR ).

Freqüentemente, z0 e d são estimados pelo método gráfico
ou estat́ıstico (método convencional), com ajuste iterativo da eq. 1
em condições adiabáticas (Robinson, 1962; Stearns, 1970). Pela
lei logaŕıtmica do vento, z0 e d são inter-relacionadas, não re-
sultando necessariamente em solução f́ısica adequada (Jacobs &
van Boxel, 1988; Schaudt, 1998; Tsai & Tsuang, 2005).

Nesses métodos é necessário que observações acuradas de
Uz se restrinjam à subcamada inercial da camada limite de fluxo
constante ou de equiĺıbrio para satisfazer as condições de vali-
dade do perfil logaŕıtmico (Monteith & Unsworth, 1990; Wieringa,
1993; de Bruin & Verhoef, 1997; Britter & Hanna, 2003; Tsai &
Tsuang, 2005; Verkaik & Holtslag, 2007). Ou seja, o nı́vel infe-
rior de medida deve ser acima da subcamada rugosa (z > z∗)
e a bordadura (fetch ) com extensão entre 50 e 100 vezes a maior
altura de medida de Uz (Wieringa, 1993; de Bruin & Verhoef,
1997). Quando não satisfeitas essas restrições, ou quando apli-
cado em condições diabáticas sem as correções do perfil de ven-
to, sobre baixas velocidades do vento ou quando poucos nı́veis
de medida são utilizados, o método convencional produz resul-
tados incoerentes (Raupach et al., 1980; Molion & Moore, 1983;
Wieringa, 1993).

Acima da subcamada rugosa, o fluxo não é influenciado sig-
nificativamente pela viscosidade ou pela estrutura individual dos
obstáculos. O fluxo na SCR varia em três dimensões, em função
da proximidade dos elementos rugosos, com transferência ver-
tical de momentum denominada de “dissipativa”, resultado do
movimento não turbulento, dependente da localização individual
dos elementos rugosos (Raupach & Thom, 1981; Tsai & Tsuang,
2005). Enquanto na camada limite de fluxo constante, os fluxos
estão em equiĺıbrio dinâmico, com desvio padrão normalizado do
vento (σu/u∗) e coeficiente de arrasto normalizado independente

da altura e coeficiente adimensional de transporte turbulento para
momentum (φm) igual a unidade, em condições adiabáticas, ou
seja, a teoria de similaridade de Monin-Obukhov é válida (Verkaik
& Holtslag, 2007). A espessura da camada limite de equiĺıbrio
depende das condições de estabilidade e da rugosidade aero-
dinâmica da superf́ıcie (Wieringa, 1993; Tsai & Tsuang, 2005).

Acima de obstáculos esparsos e de porte alto, como no caso
de arbustos, florestas ou áreas urbanas, as condições de validade
do perfil são dif́ıceis de serem observadas. As dificuldades se
devem principalmente à formação da SCR próximo ao topo dos
obstáculos, ao efeito de proteção aerodinâmica entre os elemen-
tos rugosos ou à bordadura inadequada (Molion & Moore, 1983;
de Bruin & Moore, 1985; Lloyd et al., 1992; de Bruin & Verhoef,
1997; Tsai & Tsuang, 2005).

A região do Sahel forma a borda sul do deserto do Saara,
África, apresentando caracteŕısticas semi-áridas de savana, sendo
importante fonte de calor sensı́vel para a atmosfera. A região é
escassamente vegetada, com gramı́neas anuais e arbustos pe-
renes aleatoriamente distribuı́dos ao norte, que gradualmente se
misturam às savanas com gramı́neas perenes e árvores disper-
sas, e a extensas áreas agŕıcolas ao sul. Suas caracteŕısticas de
vegetação esparsa e heterogênea, associadas ao elevado fluxo de
calor senśıvel, t́ıpico de regiões semi-áridas, e a baixas veloci-
dades do vento (Morgan et al., 1971; de Bruin & Verhoef, 1997),
dificultam a observação de condições próximas à atmosfera neu-
tra, o que restringe a utilização do método convencional. Assim
estudos na região permitem compreender a dinâmica do trans-
porte turbulento em regiões semi-áridas e com vegetação esparsa
e heterogênea.

O objetivo do presente trabalho é avaliar as dificuldades de
estimativa do deslocamento do plano zero e do comprimento de
rugosidade pelo método convencional (ajuste estat́ıstico) para
vegetação de porte alta e esparsa em região semi-árida.

MATERIAL E MÉTODOS

Área experimental

Medidas micrometeorológicas e da vegetação foram feitas no
subśıtio Fallow Bush do Super-Sı́tio Sul (SSS ) do HAPEX-Sahel
(Hydrological and Atmospheric Pilot Experiment in the Sahel ).
O HAPEX-Sahel foi conduzido numa região semi-árida de savana
no Niger, oeste da África. A área de SSS (0,8 × 1,0 km) era li-
mitada ao norte, nordeste e noroeste por áreas de floresta nativa
(Tiger Bush ) com altura da vegetação entre 4 e 6 m e, nas ou-
tras direções, por campos de milheto com altura média de 2,6 m
(Wallace et al., 1994). A vegetação de SSS era escassa e divi-
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dida em duas camadas: uma formada por gramı́neas e herbáceas;
outra composta por arbustos lenhosos, com distribuição espacial
esparsa e predominância de Guiera senegalensis L., mas com
algumas Combretum micranthum G. Don (Levy & Jarvis, 1999).

Avaliações da estrutura f́ısica de 220 arbustos (n) de Guie-
ra senegalensis L. foram feitas em fevereiro de 1992, em uma
área de 6.750 m2 (AT ). O ponto central da área de análise da
estrutura dos arbustos estava a 120 m do mastro micrometeo-
rológico. Determinou-se a altura máxima (h, em m), a altura do
raio máximo (hmax, em m) e o raio máximo (rmax, em m) da copa.
Avaliações mensais semidiretas do ı́ndice de área foliar (IAF ; área
total de um único lado de todas as folhas pela área de superf́ıcie
do solo disponı́vel à planta) e do ı́ndice de área superficial dos
galhos (IAG ; área de superf́ıcie de todos os galhos por área de
superf́ıcie do solo disponı́vel à planta) foram feitas entre junho
e outubro de 1992. Havia cerca de 327 arbustos/ha de Guiera
senegalensis L. com h = 2, 06± 0, 47 m, rmax = 1, 57±
0, 56 m, IAF = 0, 365 m2 m−2 e IAG = 0, 125 m2 m−2.
Detalhes das análises da estrutura f́ısica da vegetação são apre-
sentados por Levy & Jarvis (1999).

Medidas micrometeorológicas

Medidas micrometeorológicas foram obtidas entre 20/08 e
30/09/92, no peŕıodo de transição da estação úmida para a seca
(Wallace et al., 1994). O perfil de velocidade horizontal do vento
foi avaliado por quatro anemômetros de canecas (A100H, VEC-
TOR INSTRUMENTS, North Wales, UK) dispostos a 3,0; 4,1; 5,3
e 8,5 m acima do solo. Para superf́ıcie moderadamente rugosa
(z0 ≈ 0,1 m) esse número de nı́veis de medidas é considerado
adequado para a determinação de z0 e d pelos métodos baseados
na lei logaŕıtmica do vento (Kustas et al., 1989; Wieringa, 1993).
O saldo de radiação (Rn) foi medido por dois saldos radiômetros
(CN1-R, MIDDLETON SOLAR, Victoria, AU), sendo um sobre os
arbustos e outro acima das gramı́neas/herbáceas, ambos a 3 m
acima do solo, obtendo-se um valor médio. O fluxo de calor no
solo (G) foi medido por oito placas de fluxo de calor em pares
(CN3, MIDDLETON SOLAR, Victoria, AU), a 0,05 m de profundi-
dade de cada tipo de vegetação, obtendo-se um valor médio da
área. As medidas foram feitas em intervalos de 30 s e suas médias
armazenadas a cada 10 min em datalogger (CR21X, CAMPBELL
SCIENTIFIC Inc., Logan, UT).

Os componentes vertical (w), longitudinal (u) e meridional
(v) da velocidade do vento foram obtidos por um anemômetro
sônico 3D (GILL R3, SOLENT, Southampton, UK). A tempe-
ratura do ar (T ) foi medida por um termômetro resistivo de

platina (Department of Meteorology, UNIVERSITY OF READING,
Reading, UK) e um higrômetro a infravermelho (IR-2000, OPHIR
CORPORATION, Lakewood, CO) media a umidade especı́fica do ar
(q). Esses instrumentos estavam no topo de um mastro e a 9 m
acima do solo. As covariâncias médias entre as flutuações das
variáveis supracitadas foram calculadas a cada 10 min de medi-
das em freqüência de 20 Hz e armazenadas em datalogger (Wal-
lace et al., 1994; Lloyd et al., 1997). Correções para a rotação
das coordenadas, freqüência de resposta limitada dos sensores,
média do comprimento do trajeto, separação lateral e longitudi-
nal do sensor e freqüência de resposta do sistema de aquisição
de dados foram feitas conforme Lloyd et al. (1997).

Estimativas dos parâmetros de rugosidade
aerodinâmica da superfı́cie
Na estimativa de d e z0 utilizaram-se médias de 30 min de to-
dos os elementos micrometeorológicos, como recomendado por
Monteith & Unsworth (1990). Por regressão linear simples de
Uz em função de ln (z − d), variou-se d até que o coeficiente
de determinação (r2) fosse o maior possı́vel. Posteriormente,
determinou-se a velocidade de fricção (u∗) e z0 pelos valores do
intercepto (a) e da inclinação (b) dessa regressão, pelas seguin-
tes relações anaĺıticas:

u∗ = k b (2)

z0 = exp
(
−a
b

)
. (3)

Utilizou-se k = 0,40 (Wieringa, 1993) e considerou-se o valor
inicial das iterações como d = 0,70 h.

Condições de neutralidade atmosférica
As observações utilizadas nas análises foram restritas a condições
próximas da neutralidade atmosférica para satisfazer a lei do perfil
logaŕıtmico do vento. Selecionaram-se observações que apresen-
taram módulo da energia disponı́vel |Rn − G| < 20 W m−2 e
do fluxo de calor senśıvel determinado por correlação de vórtices
H < 15 W m−2, similar a de Bruin & Moore (1985). Devido
a erros proporcionados pela inércia dos anemômetros de cane-
cas, perfis com velocidade do vento no anemômetro inferior (z =
3,0 m) menor que 1,0 m s−1 e u∗ determinada por correlação
de vórtices < 0,1 m s−1 também foram excluı́dos, seguindo os
procedimentos de Shuttleworth et al. (1988).

Satisfeitas as condições acima, avaliou-se a estabilidade at-
mosférica no nı́vel de medida do anemômetro sônico (9,0 m)
pelo parâmetro ζ de estabilidade (Monin & Obukhov, 1954).
Utilizaram-se apenas observações que apresentaram |ζ | <
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0,0325. O parâmetro ζ foi estimado pela seguinte relação:

ζ = z
L

= zkgw′θ ′
u3∗θ

(4)

em que L (em m) é a escala de comprimento (altura) de Monin-
Obukhov; g (= 9,81 m s−2) é a aceleração devido a gravidade;
θ (em K) é a temperatura potencial e w′θ ′ (em m s−1 K) é a
covariância média entre as flutuações da componente vertical do
vento e da temperatura potencial do ar, representando o fluxo de
calor senśıvel da superf́ıcie.

Subcamada inercial
Avaliou-se o nı́vel inferior de medida deUz (3,0 m) em relação à
base da subcamada inercial e se a bordadura (fetch ) foi adequada
para o nı́vel superior (8,5 m) de medida, ou seja, se esses nı́veis
se encontravam no interior da subcamada inercial.

Considerou-se a base da SCI como o topo da subcamada
rugosa (Monteith & Unsworth, 1990), sendo esse determinado
pelos modelos abaixo:

z∗ − d = cw(h − d) (Raupach, 1992) (5)

z∗ = 1, 5h (Wieringa, 1993) (6)

z∗ = d + 10z0 (Jacobs & van Boxel, 1988) (7)

em que z∗ (m) é o topo da subcamada rugosa e cw = 2

(Raupach, 1992).
A bordadura necessária para que o nı́vel superior de medida

do perfil de vento esteja no interior da SCI , completamente adap-
tada à rugosidade da superf́ıcie, foi determinada pelo modelo de
Miyake modificado por Wieringa (1993). Esse modelo considera
que os fluxos estão próximos ao equiĺıbrio a 0,1 da camada limite
atmosférica interna, pela seguinte relação:

X = 2z0
[
10z
z0

(
ln
10z
z0

− 1
)

+ 1
]

(8)

em que X (m) é a distância da bordadura na direção predominante
do vento. Considerou-se z (= 8,5 m) como a altura superior de
medida deUz .

Análise estatı́stica
Utilizaram-se nas análises dos valores estimados de d e z0 a
análise de regressão linear entre u∗ determinado por correlação
de vórtices e estimado pela lei logaŕıtmica do vento. A velocidade
de fricção foi estimada para cada nı́vel de medida (3,0; 4,1; 5,3 e
8,5 m) em função dos parâmetros de rugosidade e de Uz . Como
na SCI u∗ é independe da altura, utilizou-se nas análises a média

das estimativas de u∗ para os quatro nı́veis de medida de Uz a
cada observação.

Determinou-se também a raiz do quadrado médio do erro
(RQME , em m s−1) e a concordância entre os valores de u∗ ob-
servados e estimados pelo perfil logaŕıtmico, utilizando o ı́ndice
de concordância de Willmott (I ) (Willmott, 1981). Efetuaram-se
os testes F e t para, respectivamente, a variância e a média de u∗
estimada em função de d e z0 obtidos pelo método convencional
e para os valores determinados por correlação de vórtices.

RESULTADOS E DISCUSSÃO

Foram obtidas 600 observações médias de 30 min com medi-
das simultâneas do perfil da velocidade horizontal do vento
e correlação de vórtices turbulentos, mas apenas 26 delas
(∼4,3%) tinham condições próximas à neutralidade atmosfé-
rica (|ζ | < 0,0325). Em regiões semi-áridas são dif́ıceis de se-
rem observadas condições de neutralidade, em função do ele-
vado fluxo de calor sensı́vel, com forte turbulência originada
por flutuação térmica (Morgan et al., 1971; de Bruin & Verhoef,
1997). Na região do Sahel, associado aos elevados valores
de H , observam-se baixas velocidades do vento (de Bruin &
Verhoef, 1997), o que inibi a geração da energia mecânica turbu-
lenta, e dessa forma, maior dificuldade em se registrar condições
adiabáticas na região.

Das observações próximas à adiabática, 20 (76,9%) foram
nos horários próximos ao nascer do sol (de 05:00 às 07:00 HL,
horário local) e ao ocaso (17:00 e 19:30 HL), sendo a maior
parte delas (11) entre 17:00 e 19:30 h. Próximo ao nascer e ao
ocaso, condições de atmosfera neutra são observadas com maior
freqüência devido à inversão no sentido do fluxo de calor sensı́vel,
com baixos valores de H . Entretanto, próximo ao nascer do sol
notam-se elevadas taxas de variação de H com o tempo, função
do intenso aquecimento solar, enquanto nos horários adjacentes
ao ocaso essa variação é gradual (Morgan et al., 1971), o que
justifica a maior proporção de condições adiabáticas próximas ao
ocaso em relação ao nascer do sol.

Os fatores de correção diabático do perfil de vento (Ya-
suda, 1988) aplicados aos extremos observados de ζ (–0,0323 e
0,0031) resultaram em desvios da lei logaŕıtmica do vento propor-
cionais a –3,09% (instabilidade) e 0,37% (estabilidade) de Uz
medida pelo anemômetro sônico. Esses valores são próximos
da acurácia dos anemômetros de caneca utilizados (± 1%) e
inferiores ao citado por Wieringa (1980) para a superestimativa
desse tipo de anemômetro (∼ 5%). Em termos de valor abso-
luto, os desvios extremos devido à estabilidade foram de –0,10 e
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0,02 m s−1, que em módulo mostraram-se inferiores a inércia dos
anemômetros (0,2 m s−1). Intervalo similar de correções e da or-
dem de ± 0,05 m s−1 foram determinado por Kustas et al. (1989),
e assumido como despreźıvel para estimativa dos parâmetros de
rugosidade pela lei logaŕıtmica. Deste modo, a faixa de neutrali-
dade observada foi considerada adequada para determinação dos
parâmetros de rugosidade pelo método convencional, sem a ne-
cessidade de aplicação das correções diabáticas ao perfil.

A utilização do método convencional (CO ) resultou em d
negativo em 17 observações e três mostraram z0/d > 1, sendo
inconsistentes fisicamente e desconsiderados das análises. Pe-
las observações consideradas (1% dos dados válidos), obteve-se
d = 1,09 ± 0,14 m e z0 = 0,184 ± 0,017 m. O coeficiente de
variação (cv) foi de 13% para d e 9,5% para z0, sendo simila-
res aos valores observados por Munro & Oke (1973) para a cul-
tura do trigo. Contudo, inferiores aos determinados por Dolman
(1986) para floresta de carvalho (100% para z0 e 30% para d) e
aos observados por Kustas et al. (1989) num dossel esparso de
algodão e em torno de 65% para ambos, d e z0.

A relação entreUz e ln (z− d) apresentou ajuste estat́ıstico
satisfatório do perfil para d calculado a cada observação conside-
rada, com coeficiente de determinação superior a 0,99, indicado
por Takagi et al. (2003) como limite mı́nimo aceitável.

Os valores de d negativo ou inferior a z0 resultaram em valo-
res elevados de z0 (> 0,480 m), devida à correlação inversamente
proporcional desses parâmetros quando determinados pela lei
logaŕıtmica (Jacobs & van Boxel, 1988; Schaudt, 1998; Tsai &
Tsuang, 2005). Os valores inconsistentes de d e z0 podem ter
sido proporcionados pela influência da estabilidade na forma do
perfil, por baixas velocidades do vento ou por medidas fora da SCI
(Molion & Moore, 1983; Wieringa, 1993; de Bruin & Verhoef,
1997; Britter & Hanna, 2003; Tsai & Tsuang, 2005; Verkaik &
Holtslag, 2007).

A estabilidade atmosférica influencia na forma do perfil do
vento, divergindo da lei logaŕıtmica. Teoricamente, a tendência
é de decréscimo da turbulência em condições de estabilidade,
produzindo gradientes verticais de Uz com inclinação superior
aos observados sobre atmosfera neutra, e assim subestimativa de
d e conseqüente superestimativa de z0, quando estimados pelo
perfil de vento (Dolman, 1986). Padrão inverso é observado so-
bre instabilidade, ou seja, gradientes com inclinação inferior ao
esperado em condições neutras e superestimativa de d e subesti-
mativa de z0.

Das observações desconsideradas, três pares com valores
próximos de ζ e com diferenças elevadas em d e z0 entre as
observações de cada par são destacados na Figura 1. A ampli-

tude de ζ para cada caso não ultrapassou 0,001, enquanto d teve
diferença em módulo de até 4,08 m e z0 de 1,58 m, não sendo
observada relação entre os parâmetros de rugosidade e a turbu-
lência atmosférica representada por ζ . Aliado a isso, em condi-
ções de instabilidade, observou-se subestimativa de d e superes-
timativa de z0, ou seja, padrão inverso ao teórico. Tais resulta-
dos indicam que os elevados erros na estimava dos parâmetros
de rugosidade não foram proporcionados pela influência da es-
tabilidade na forma do perfil de vento, o que reforça o discutido
anteriormente, no qual os critérios utilizados para selecionar as
condições próximas à adiabática foram adequados.

Figura 1 – Relação entre o deslocamento do plano zero (d , m) (◦) e o com-
primento de rugosidade (z0, m) (�) estimados pelo método convencional e a
estabilidade atmosférica representada pelo parâmetro de estabilidade de Monin-
Obukhov (ζ , × 10−2) (Monin & Obukhov, 1954) para as observações próximas
à atmosfera neutra desconsideradas.

Molion & Moore (1983) comentam que para perfis similares
e em condições de estabilidade atmosférica próximas, as estima-
tivas de d podem apresentar valores discrepantes e fisicamente
inconsistentes, em função da elevada sensibilidade do método
convencional a Uz . Assim como a estabilidade atmosférica, Uz
medida no anemômetro inferior (z = 3,0 m) não teve relação com
d nem com z0 para as observações desconsideradas (Fig. 2).
Para essas observações,Uz variou entre 1,1 e 4,0 m s−1, sendo
que 59% foram acima de 2,0 m s−1. Valores nesse intervalo fo-
ram observados no mesmo nı́vel de medida para as observações
consideradas, com variação entre 1,7 e 3,5 m s−1.
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Figura 2 – Relação entre o deslocamento do plano zero (d , m) (◦) e o compri-
mento de rugosidade (z0, m) (�) estimados pelo método convencional e a velo-
cidade horizontal do vento (Uz , m s−1) medida no anemômetro inferior (z =
3,0 m) para as observações próximas à atmosfera neutra desconsideradas.

Molion & Moore (1983) observaram decréscimo de d e
z0 com o aumento da velocidade do vento medida próxima ao
topo do dossel, entretanto a taxa de variação de z0 em fun-
ção de Uz foi inferior a de d . Este padrão é freqüentemente
atribuı́do à flexibilidade natural da vegetação, ou ao incremento
da penetração dos turbilhões e da absorção de momentum no
interior da vegetação (Monteith & Unsworth, 1990). Contudo,
Molion & Moore (1983) sugerem que a subestimativa de Uz
medida pelos anemômetros de canecas durante baixas veloci-
dades do vento (<2,0 m s–1), nos nı́veis próximos ao dossel,
resulta em superestimativa de d , associada à subestimativa de
z0, quando estimados pelo método convencional. Este padrão
foi inverso ao apresentado para as observações desconsideradas.
Assim, no presente caso, a faixa de velocidade do vento anali-
sada não foi a fonte dos valores inconsistentes de d e z0 deter-
minados pelo CO .

O topo da subcamada rugosa pelo modelo de Wieringa (1993)
foi de 3,1 m. Valores similares foram obtidos pela expressão de
Raupach (1992) (3,0 m) e pela de Jacobs & van Boxel (1988)
(2,9 m), ambos determinados em função dos parâmetros de rugo-
sidade estimados no presente trabalho. Esses valores variaram
em torno da altura do anemômetro inferior, ou seja, esse nı́vel de
medida estava próximo ao limite inferior de validade do perfil.

De qualquer forma, o intercepto (a) da regressão linear entre
Uz no nı́vel inferior de medida em função de u∗(Uz = a+bu∗)
para todas as observações com condições de atmosfera neutra foi
estatisticamente não significativo (p < 0,05). Portanto, essa re-

gressão não apresentou diferença estat́ıstica quando comparada
à regressão forçada a passar pela origem (Uz = bu∗) para o
mesmo nı́vel (Fig. 3). A não diferença estat́ıstica indicou que
as medidas foram obtidas acima da SCR (Dolman et al., 1992),
sendo respeitado o limite inferior de validade da lei logaŕıtmica
do vento.

Figura 3 – Relação entre a velocidade horizontal do vento (Uz , m s−1) no nı́vel
inferior de medida (z = 3,0) e a velocidade de fricção (u∗, m s−1) determinada
por correlação de vórtices turbulentos a 9,0 m, para todas as observações com
condições de atmosfera neutra. Regressão linear (−−) forçada pela origem
(Uz = bu∗), coeficiente de determinação (r2) e número de amostras (n).
Valor entre parênteses representa o erro padrão de estimativa do coeficiente
angular (b).

A velocidade do vento apresentou direção predominante en-
tre SE e SSE para as observações consideradas (Figs. 4A e 4B).
Das desconsideradas, não houve incidência do vento entre essas
direções, variando de SSE a W e uma a E . As maiores borda-
duras (> 1000 m) foram entre SE e SSE , e entre WNW e NNW
(Wallace et al., 1994), mas neste último intervalo de direção não
ocorreu nenhum caso de atmosfera neutra. As menores borda-
duras foram nos sentidos N-S e W-NE , com aproximadamente
400 m.

A bordadura mı́nima para que as medidas se localizassem no
interior da subcamada inercial variou de 850 m, para o anemô-
metro a 8,5 m acima da superf́ıcie, a 900 m, para o sistema de
correlação de vórtices a 9,0 m. Esses valores atendem à relação
prática de 1:100 (vertical:horizontal) e ao modelo de Miyake apre-
sentado por Wieringa (1993), com z0 calculado no presente
trabalho. Bordaduras superiores a 850 m não foram registradas
nas direções das observações desconsideradas (Wallace et al.,
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Figura 4 – Relação entre o comprimento de rugosidade (z0, m) (A) e o deslocamento do plano zero (d , m) (B) estimados pelo método
convencional e a direção do vento para todas as observações próximas à neutralidade atmosférica.

1994). Ou seja, nessas direções os fluxos são influenciados pela
rugosidade regional, o que não garante que o perfil siga o predito
pela teoria de similaridade de Monin-Obukhov e que represen-
tem a rugosidade da superf́ıcie subjacente (Wieringa 1993; Tsai
& Tsuang, 2005).

Figura 5 – Perfil de vento padronizado estimado pela lei logaŕıtmica da veloci-
dade do vento (−−) e para os valores médios das observações com condições
próximas à neutralidade atmosférica consideradas (◦) e as desconsideradas (•).
Barra horizontal representa o desvio padrão da média.

Quando avaliado o perfil médio do vento padronizado
(Uzk/u∗) em função de d e z0 determinados pelas observações
consideradas (maiores bordaduras) e nas excluı́das, notou-se que

nos três primeiros nı́veis de medida (z = 3,0; 4,1; 5,3 m) os
valores de Uzk/u∗ para ambos os casos foram similares, com
diferenças em média de 5,5% (Fig. 5). Para esses nı́veis, o perfil
padronizado mostrou baixa divergência do teórico estimado pela
lei logaŕıtmica, independente da direção. Porém, quando con-
sideradas apenas as direções excluı́das, a relação Uzk/u∗ no
nı́vel superior (8,5 m) superestimou o teórico em média 10,4%,
enquanto para as observações de maior bordadura houve con-
cordância, com subestimativa < 1%. Dessa forma, nos casos de
menor bordadura, o nı́vel superior de medida encontrou-se acima
da SCI (Munro & Oke, 1975), onde a lei logaŕıtmica do vento não
é válida, o que resultou nas estimativas de d e z0 inconsistentes.

As Figuras 6A e 6C apresentam dois casos com observações
próximas à atmosfera neutra e faixas similares da velocidade
do vento nos três primeiros nı́veis de medida para as direções
com bordadura insuficiente (desconsideradas) e nas de maior
(consideradas). Nesses casos, as diferenças nos três primeiros
nı́veis variaram de –1,9 a 2,9%. Para as mesmas observações,
Uz medida no quarto nı́vel e nas direções de bordadura insufi-
ciente foi superior à observada no mesmo nı́vel e nas direções
de maior bordadura 5,2% em média. A maior velocidade do
vento no anemômetro superior nas direções excluı́das resultou
em mudança no ajuste da curvatura do perfil de vento e maior
taxa de variação média deUz em relação à altura (Figs. 6B e 6D).
A inclinação superior deUz forçou a subestimativa elevada de d
para que a regressão entreUz e ln (z − d) apresentasse o valor
máximo posśıvel de r2, e dessa forma, intercepto superior, o que
proporcionou a superestimativa de z0.
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Figura 6 – Perfil vertical da velocidade do vento medido nas direções desconsideradas (•) e nas consideradas (◦) e o estimado pela lei
logaŕıtmica do vento (—) utilizando os valores do deslocamento do plano zero (d , m) e do comprimento de rugosidade (z0, m) para cada
observação considerada (A e C). Regressão linear entre a velocidade horizontal do vento (Uz , m s−1) e ln (z − d) ajustada (−−) ao
maior coeficiente de determinação (r2) posśıvel, com d e z0 obtidos pelo método convencional, nas direções desconsideradas (•) e nas
consideradas (◦). Coeficiente de determinação da regressão (r2) (B e D).

O deslocamento do plano zero padronizado pela altura dos
arbustos (d/h) foi de 0,53. Este valor foi inferior ao observado
para superf́ıcie esparsa, composta por arbustos e eucaliptos e
uma camada de grama seca (0,75), na Austrália (Garratt, 1980).
Molion & Moore (1983), utilizando um procedimento anaĺıtico
baseado na conservação de massa do perfil determinaram d/h
= 0,65 para as mesmas medidas de Garratt (1980). Lloyd et al.
(1992) na região do Sahel, sobre cobertura vegetal similar à do
presente trabalho (predominância de Guiera senegalensis L.),
porém no peŕıodo seco, apresentaram valor inferior (0,40h).

O ı́ndice de área frontal das árvores (λ f = (2nrmaxh)/AT ;
área da silhueta dos obstáculos dividida pela área de solo ocu-

pada pelos mesmos) para as condições de Garratt (1980) (λ f
= 0,20) foi similar ao observado no presente trabalho (0,21), ou
seja, densidade de vegetação análoga. O valor superior de d/h
apresentado por Garratt (1980) e em menor proporção pelo re-
calculado por Molion & Moore (1983) podem ter sido influen-
ciados pela distribuição vertical da densidade foliar das árvores
de eucaliptos, que mostram maior densidade próxima ao topo do
dossel, contribuindo para o deslocamento de z0 superior (Shaw
& Pereira, 1982). De qualquer forma, o valor de Garratt (1980) foi
considerado elevado por Lloyd et al. (1992) para λ f observado.

O deslocamento padronizado inferior determinado por Lloyd
et al. (1992) justifica-se em parte pelas medidas efetuadas no
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peŕıodo seco na região do Sahel, em que o IAF dos arbustos
mostra-se inferior ao observado na estação úmida (Levy & Jar-
vis, 1999). Considerando que d é o nı́vel médio de absorção
de momentum (Thom, 1971), e que a diminuição da densidade
de folhagem resulta em menor área de sumidouro de momentum
(Dolman, 1986) espera-se diminuição de d .

Dolman et al. (1992) comentam que para superf́ıcie esparsa,
formada por arbustos e árvores (Tiger Bush ) no Sahel, o des-
locamento do plano zero de 0,57h mostra-se representativo da
superf́ıcie subjacente. Para vegetação semelhante à de Dolman et
al. (1992), também no Sahel, de Bruin & Verhoef (1997), utili-
zando as relações de similaridade para convecção livre, estima-
ram valor do deslocamento do plano zero de 0,53h. Baseado nas
análises de Shaw & Pereira (1982) e considerando a altura do
máximo diâmetro do dossel (hmax = 1,49 ± 0,47 m) como a de
sua máxima densidade, para um ı́ndice de área do dossel (� = IAF
+ IAG /2, área total de um único lado de todos os elementos do
dossel por unidade de área superficial) medido de 0,428, obteve-
se d = 0,55h. Esses valores apresentam concordância satisfa-
tória com o estimado no presente trabalho, sendo as diferenças
inferiores a 7,6%.

A constante de proporcionalidade λ = z0/(h − d) (Thom,
1971) foi de aproximadamente 0,189. Para cultura artificial, λ

mostrou valor de 0,36 (Thom, 1971), sendo de 0,25 para floresta
de pinus (Molion & Moore, 1983). Para dosséis densos (� > 1),
Shaw & Pereira (1982) determinaram relação linear entre z0 e
(h − d) e proporcional a 0,29. Contudo, para dosséis espar-
sos (� < 1,0) essa proporção foi inferior e não constante, sendo
dependente da distribuição vertical e da densidade do dossel.

Tendência análoga à observada por Garratt (1980) para d/h
foi mostrada por λ, com valor superior (0,380) ao determinado
no presente trabalho. O valor de λ apresentado por Garratt (1980)
foi elevado para a densidade de vegetação observada, resultado
principalmente do elevado valor de d , visto que z0/h (0,095) foi
próximo aos valores citados na literatura (Dolman et al., 1992;
Takagi et al., 2003).

Dolman et al. (1992) utilizaram medidas do perfil de vento
por radiossondagem entre 7 e 40 m de altura na estimativa de
z0 para d = 0,57h, obtendo z0 = 0,21 (h − d). O valor de
λ em função dos resultados de Shaw & Pereira (1982) foi de
0,21, e o apresentado por Molion & Moore (1983) de 0,169.
Esses valores foram próximos aos observados no presente tra-
balho, com diferenças em torno de 10%. Enquanto, o determi-
nado por Lloyd et al. (1992) foi inferior e de 0,124. O menor IAF
para as condições de Lloyd et al. (1992) resultou em baixo va-
lor de d/h, como comentado anteriormente, e de z0 (0,074h),

que combinados, proporcionaram λ inferior ao determinado no
presente trabalho.

A média da velocidade de fricção determinada por correla-
ção de vórtices (ū∗ obs) foi de 0,449 ± 0,150 m s−1, enquanto
a média de u∗ estimada (ū∗ est) a cada nı́vel de medida em
função de Uz e dos parâmetros de rugosidade foi de 0,443 ±
0,128 m s−1. A diferença entre ū∗ obs e ū∗ est mostrou que
de forma geral houve subestimativa em torno de 1% do valor ob-
servado. A diferença entre ū∗ obs e ū∗ est foi estatisticamente
não significativa pelo teste-t (p < 0,05). A raiz do quadrado
médio do erro (RQME ) para as estimativas de u∗ apresentou
valor de 0,030 m s−1, que representou 6,8% da média.

A velocidade de fricção mostrou dependência diretamente
proporcional a d e a z0. Porém, observou-se sensibilidade su-
perior de u∗ a mudanças em z0 com relação à observada para
d . Na média do perfil, incrementos de 10% em d implicaram
em aumento de u∗ ao redor de 1,3%, enquanto para z0 a mesma
variação resultou em diferenças de 2,9%.

Figura 7 – Regressão linear entre a velocidade de fricção determinada por
correlações de vórtices turbulentos (u∗ obs, m s−1) e a média estimada pelo
perfil logaŕıtmico do vento (u∗ est , m s−1) para cada nı́vel de medida em função
do deslocamento do plano zero e o comprimento de rugosidade determinados
pelo método convencional. Valores entre parênteses representam o erro padrão
de estimativa do coeficiente angular. Coeficiente de determinação da regressão
(r2), ı́ndice de concordância de Willmott (I ), raiz do quadrado médio do erro
(RQME) e número de amostras utilizadas (n).

As regressões entre a velocidade de fricção determinada por
correlação de vórtices e a estimada pela lei logaŕıtmica mostra-
ram interceptos não significativos estatisticamente (p < 0,05),
assim utilizou-se nas avaliações as regressões forçadas a pas-
sar pela origem (Fig. 7). O valor de r2 foi de 0,9417, o que
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indicou precisão satisfatória das estimativas. A velocidade de
fricção estimada teve tendência de subestimar u∗ determinada por
correlação de vórtices em torno de 2,3%. Esse valor encontrou-
se no intervalo de incerteza (∼ 10%) da determinação da veloci-
dade de fricção por correlação de vórtices turbulentos (Wyngaard,
1988). O ı́ndice I foi de 0,9856, o que mostrou concordância sa-
tisfatória das estimativas de u∗ em relação aos valores determi-
nados por correlação de vórtices turbulentos.

CONCLUSÕES
Baseado nos resultados obtidos na determinação dos parâmetros
de rugosidade aerodinâmica da superf́ıcie (deslocamento do
plano zero e comprimento de rugosidade) estimados pelo método
convencional sobre vegetação natural de porte alto e esparsa em
ambiente semi-árido do Sahel pode-se concluir que:

– A aplicação do método é restrita pela dificuldade em se ob-
servar condições próximas à atmosfera neutra e bordadura
adequada;

– Observações feitas acima da subcamada inercial resultam
em parâmetros de rugosidade ou fisicamente inconsisten-
tes ou que não caracterizam a rugosidade da superf́ıcie;

– Desde que satisfeitas as condições de validade do per-
fil logaŕıtmico do vento, as estimativas do deslocamento
do plano zero e do comprimento de rugosidade são satis-
fatórias;

– A velocidade de fricção é mais senśıvel a variações no
comprimento de rugosidade em relação a mudanças no
deslocamento do plano zero;

– O método convencional estima satisfatoriamente a veloci-
dade de fricção em condições de neutralidade atmosférica.
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de Queiroz”, Universidade de São Paulo – ESALQ/USP (2005). Atualmente é Professor Visitante do Instituto de Ciências Atmosféricas da UFAL. Atua principalmente
nas áreas de processos de transporte turbulento sobre superf́ıcies vegetadas, evapotranspiração e estat́ıstica climatológica.
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