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( RESUMO - NOTAS /ABSTRACT ~ NOTES 1

Este ¢ um trabalho de simulagdo numérica orientado para o estudo
da influencia da passagem de ciclones eatratropicais com as frentes frias  as
sociadas sobre frentes oceanicas livres das 1nfluenczas das monas  costeiras.
Para isso e desenvolvido um modelo de circulagao oceanica associado. a wm mode
lo de camada de mistura, analogo ao desenvolvido por Adamec et alii, 1981. Pa
ra a solugdo das equagdes sdo utilizados esquemas numericos no espago e no tem
po em diferengas finitas, numa grade alternada com 5 km de espagamento, tota
lizando 300 km de extensdo na dzrecao meridional por 500 m de profundidade.Sdo
vrealizados tree experimentos numerzcos para tnvestzgar a resposta de uma fren
te oceanica similar a convergencia subtropical do Atlantico Sul devido a atua
cao de uma forgante atmosf@rﬁca de mesoescala (frente fria). Sob o efeito da
fase frontal a frente cceanica e alterada em sua estrutura termtca, mas a per
turbagao induzida no eanpo de velocidade ¢ provavelmente maior do que aquela
se o.vento, mesmo mais forte, fbsse constante. Sob efézto da eclosao do ar
frio, as estruturas termicas e dinamica do oceano superior sofrem profundas al
teragoes com a intensificagao da taxa de afundamento/resfriamento da camada de
mistura. Essa taxa ¢ dependente da magnitude do gradiente termico no topo da
termoclina, e da profundidade da camada de mistura. Devido a taxas diféren
ctais de afundamento/resf?zamento, a frente oceanica pode ser deslocada aproxi
Imadamente de 20 km de sua pos&cao intetal devido a um unico evento de tempesta
de, enquanto que sob a influencia unicamente da rotagdo dos ventos a frente
oceantica oscila em torno de sua posigdo media inicial.
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ABSTRACT

The influence of middle-latitude cyclones and their
assoczated cold fronts on open-ocean fronts is studied with the approach
of numerical simulation. An embedded mized layer ocean circulation model
18 developed analogous to that of Adamec et alii, 1981. Finite
differences with horizontal resolution of 5§ km in a staggered grid are
used to solve the model equations within a domain of total meridional
extension of 300 km and 500 m deep. Three numerical experiments were
performed to investigate the response of an oceanic front, similar to
the South Atlantic subtropical convergence zone, to a mesoscale
atmospheric fbrcing (cold fromt). Under the effect of the frontal phase,
the oceanic front is not altered in its thermal structure, but the
- induced velocity field perturbation is probably larger than that caused

by a constant strong wind field. On the other hand, during the cold air
' outbreak the thermal and dynamic structures of the upper layers are
substantially modified with a more intense sinking/cooling rate of the
mixed layer. The sinking/cooling rate depend strongly on the magnitude
of thermal gradient at the thermoecline. top and on the mized layer depth.
Due to different sanktng/coolzng rates, ‘a single storm can move the
.oceanic front 30 km from its initial pos sition, while under the influence
of the. wind rotation only. thzs oceantic front will oscal ate about zts
znttzal location. - -
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CAPITULOD 1
 INTRODUGAO
-Onde se justifica e se afirma o propdsito do trabalho.

1.1 - A RAZAQ DA INVESTIGAGKO

0 principal impacto do oceano sobre a atmosfera ocorre
via magn1tude e d1str1bu1cao da temperatura da superf1c1e do mar. Por ou
tro Tado, a camada limite marinha & constantemente submetida a efeitosat
mosfericos na interface oceano-atmosfera, principalmente transferenciade
momentum, de calor latente e sensivel, e de radiacdc (Apéndice A); Estas
transferéncias de energia mudam constantemente a estrutura térmica e di

“namica das aguas do oceano superior, que pode também ser afetada por fe .
nomenos de mesc e grande escala que ocorrem no oceano interior (Steveg
son, 1980). ' ‘ ° | |

Nas Tatitudes medias, as escalas de témpo dominantes = da
‘atmosfera s3o0 maiores do que 1/f, com escalas de espago entre 500 - 2000
km {Fissel et a1{i, 1976). Ainda que as grandes baixas estacionarias, ou
jatos zonais estacionarios possam provocar fortes tensoes de cisathamen
'to do vento (t.c.v.) na superficie do oceano, esses distirbios s1not1cos
nao excitam osc11acoes inerciais na. camada’ de m1stura (u m. ) ocean1ca
(D Asaro, 1985b) Caracter1st1cas atmosféricas com escalas da ordem de

'J“100 km, na d1recao de adveccao, passam por uma dada 10ca?1zacao com uma

'~esca1a de tempo de 1/f. Esses eventos associados com passagem de frentes
frias ou’ pequenas baixas secundar1as contribuem com a maior fracao para
3 producao de energ1a cinética turbu]enta (e.c.t.) para mistura nas cama.
- das superiores do oceano (Elsberry e Raney, 19785 Haney et alii, 1981)]
.(Apend1ce B). Desta forma, . eles sao muito ef1cazes para gerar no oceano'
~ variagdes de mesoescala (30 - 2000 km) (0rlansk1 e Polinsky, 1983), como
tambem para excitar fortes oscilagOes -inerciais (D_Asaro, 1985a,b) (Apgﬂ
dice C). '



Durante todo o ano, frentes atmosféricas frias se movem
rapidamente no Titoral Sul ‘do Brasil (Girardi, 1972) Estas frentesfrias
representam bandas de eventos fortes que em sua maioria alinham-se . per
pendicular a costa movendo-se para o Nordeste e em sequida dissipando
-se em 1at1tudes mais baixas (Kousky, 1978) Como um exemplo, a locali
zacao de uma frente fria em torno de 38°S no d1a 13.11.8% e mostrada na
Flgura 1.1. Este caso & um dos varios que ocorre a aproximadamente cada
5 dias durante os meses de primavera.

Fig. i,i -~ Sﬁfuécﬁo sinotica no continente Sul-americane no dia 13 NOV
1981 18:17 Hora Local, detetada atraves de uma fotografiano
V131ve1 obtida pelo. sate11te GOES-E.

_ ~ No contexto oceanografico, Elsberry e Garwood (1978) mos
traram que a pro‘und1dade e a temperatura da c.m. oceanica nao mudamsua
~vemente com o0 tempo, mas gue esta c.m. tende a responder d1retamente a
frequenc1a e a intensidade dos eventos de tempestades. Como regra geral
ocorrem, oOu resfriamento e afundamento rapidos. da c.m. durante per1odos
de ventos fortes associados com tempestades, especialmente se houverflu
xo de calor para cima, ou aquecimento e retracao da c.m. durante perio
dos de ventos leves, com fluxo de calor para baixo.



Em adicéo a caracteristica oceanografica dominante na
borda da p1ataforma continental do Sul do Brasil @ a convergenc1a sub
tropical, onde se verifica a convergéncia das correntes do Brasil (CB)
e das Malvinas (CM) (Tseng, 1976; Reid et alii, 1977; Johnson e Norris,
1977; Legeckis e Gordon, 1982; Godoi; 1983; Roden, 1986). A CB flui pa
ra 0 Sul ao Tongo da margem continental da América do Sul como corrente
de fronteira oeste do giro subtropical do AtT&ntico Sul. A CM flui para
o NE ao longo da costa da Argentina como um ramo da Corrente Circumpo
lar Antartica {(Figura 1.2).

MGT/INPE  NOAA-6 13 SET. 80 7:25HL|

. BRASIL

FRENTE
- OCEANICA
SUB TROPICAL

URUGUAI

ﬁ...-"-.~

Fig. 1. 2 - Esbogo da convergencia subtr0p1ca] do At1ant1co Sul, par
o tir da “imagem infravermelho obtida pelo satelite NOAA 6, dia
13 SET 1980, 7:25 Hora Local.



Reid et alii (1977) mostra que a posicdao media da con
fluencia das aguas quentes associadas com a CB e as dguas frias associa
das com a CM ocorre em torno de 40%S. Ainda que a maioria destes traba
Thos se preocupem com as mudangas sazonais da localizacao desta confluen
~cia, existe gvidéncia que podem ocorrer des1ocamentos.significativos ne
prazo de aproximédamente 1 semana (Legeckis e Gordon, 1982).

Desta  forma, na forte rela $30 entre a meteoro]og1a das
pequenas escalas e o estudo da estrutura termoh1drod1nam1ca do oceanosu
perior, reside a motivacao deste trabatho. 0 nosso 0b3et1vo e realizar
experimentos numericos (51mu1acoes) atraves dos quais se-possa avaliar
os efeitos dos processos de transferenc1a oceano-atmosfera nd estrutura
térmica e dinamica de uma frente oceanica devido a uma forcante atmosfe

rica de mesoescala. - '

1.2 - EXPECTATIVA DE CONTRIBUICAO

Neste trabalho examina-se a resposta de uma frente dceg
nica estac1onar1a, como a convergenc1a subtropical do At]ant1co Sul, a
passagem de uma frente fr1a atmosferica. Nao se pretende simular todos
os detalhes do sistema rea], simplesmente espera-se preservar suficien
‘te ana]og1a ao sistema rea] de tal modo que os resultados obtidos con
tr1buam para sua melhor compreensao. '

_ :Com a atencdo vo]tada para a resposta dentro da  camada -

~ superior do oceano, coloca-se as seguintes questGes especificas: -

" 1) Qual 3 a maxima (minima) profundidade da c.m. depois que  as
| :forcantes atmosféricas sEOAimposta51(ketiradas); '
2) Qua1 0 resfriamento (aquec1mento)da c. m.,.~

3) Qual & a frequenc1a e a amp11tude de osc11acao dos wmovimentos
gerados na C.m.; : -

4) Qual & a limitacdo, em termos de profundidade, desses movimen
tos gerados na c.m.;

-
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5) Qual € o comportamento desses mevimentos gerados na c.m. depois
de retirada a forcante atmosferica;

6) Como a frente oceanica depende especificamente de fatores ex
ternos tais como, velocidade e direcdo dos ventos, resfriamen
to ou aquecimento superficiais;

'7) Esses distﬁrbios atmosféricos intensificam a frente oceanica
“ pré-existente, ou, prefer1ve1mente a deslocam de sua pos1cao
inicial..

A principal contribuicdo deste trabalho & o  desenvolvi
mento de um modelo numeérico com o qual € pretendido responder satisfato
riamente (ordens de grandeza aceitaveis) a essas perguntas.

Em ad1cao a validade cientIfica, seria importante justi
ficar economicamente os custos do desenvolvimento e operacao do modelo.
Parece que um c1c]o de analise-previsao-analise, como o usado pela me
" teorologia, € a unica alternativa paré-a compreens§0 de um sistema que

simplesmente reverte-se para a "c11mato1og1a" devido a " descontinuidade
de observacoes. Mais alem, ainda que se possa simular processos fisicos/
quimicos no meio ambiente marinho, n3o esta claro.como combina-Tos com
‘os processos biologicos atraves ‘de ré]acﬁes funcionais. Ou seja, pode
-se prever um fato, mas. nao suas consequenc1asn Desta forma, - torna-se
.evidente que para se ava11ar 0 impacto da 1nterferenc1a principalmente
do homem no. ecosistema mar1nho, necessariamente . tem-se que apr1morar 0
- processo de s1mu1acao que e obqeto deste estudoﬁ |

1.3 -0 METODO DE ABORDAGEM

N med1da que aumenta o conhecimento da var1ab111dade dos
mov1mentos ocean1cos superf1c1a1s fica evidente que, um dos fatores mais
influentes no comportamento dependente do tempo desses movimentos & a
intensa troca de energia que ocorre. na interface oceano-atmosfera duran
te a passagem de tempestades; Na grande maior?a dos casos, a resposta
oceanica pode ser explicada por processos de mistura unidimensionais{ver
ticé1). No entanto, em zonas frontais, efeitos nao locais aparecem e
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$ao superpostos aos processos de mistura induzidos. pela tempestade. A
escolha de um modelo adequado para estudos desta ecpeCIe nao e imediata.
Ha modelos de superficie Tlivre ou de tampa rigida, com formu]acoes inte
gradas verticalmente ou de multiniveis, e com var1os t1pos de gradp pa
ra a d1scret1zacao espacial. -

Neste trabalho optou-se por um modelo baseado no  traba
Tho de Adamec et alii ( (1981), onde sao considerados os efeitos de advec
cao, de difusio e de mistura. Em ad1cao as variaveis normalmente predi
tas por um modelo de- c1rcu1acao geral oceanico .(MCGO) multinivel, um mo
delo de c.m. (Gardwood, 1977) e embut1do_neste MCGO para, prever a pro
fundidade da c.m., dentro da qual todas as variiveis brognﬁsticas sio
admitidas homogeneas. Este modelo de c¢.m. e.caracterizado pela supoéi
'cao que a mistura por “entrainment" na base da c.m. € realizada pelo
fluxo vertical de e. c. t.. A fracao de e.c.t. disponivel para a mistura
& dependente do fluxo de "buoyancy“ -2 da velocidade de fr1ccao na-super -
ficie. Se nao houver transporte suficiente de é.c.t. na c.m., 0 que g
provave] ocorrer, durante periodos de alta insolacdo e baixa velocidade
de vento, havera retracio da c.m.. '
, A nao homogene1dade horizontal do oceano e as curtas es
calas de tempo e espaco envolvidas sdc as caracteristicas que distin
guem esta pesqu1sa entre muitas outras de lnteracao ar-mar. A errfase‘

aqui estd nos detalhes das evo]ucoes nos sistemas atmosfer1cos e ocea -

nicos, ao inves de nos seus estados de. equ111br1o Em um estudo recente |
‘ feito por Adamec e Garwood (1985) e adotada uma abordagem similar a des'
" te trabg]ho. Porem, neste trabalho agora_desenv01v1do, alem da aborda
- gem numérica ser distinta, sdo considerados fluxos de "buoyancy" e de
_ momentum coerentes com duas das fases da passagem de uma,frente fria at -
) mosférica, a fase frontal e a fase de eclosao dd-ar~frio,sobré 0 oceano.

No prox1mo CapltuTo e dado o- conce1to de frentes, onde
. atraves das caracterlzacoes ‘de suas: propriedades no contexto da meteoro
logia e da oceanografia sao estabelecidas suas ana]og1as._No_Cap1tu]o 3
& desenvolvido o modelo de circulacio associado ao modelo de c.m., com



suas respectivas hipﬁtgses, equacoes, condi¢Oes de contorno, e  parame

trizacoes. No Capitulo 4 @ feita a andlise numerica do problema, com as

definiéﬁes do tipo de grade, de esquemas numéricos, e da ordem de inte
gracao no tempo. No Capitulo 5 sdo discutidos os resultados dos experi

mentos numericos com suas condicdes iniciais especificas. No Capitulo 6
sao apontadas as def1c1enc1as do modelo que delimitam a sua aplicacao,

e sao listadas as principais conclusCes do trabalho com suas consequen

" cias para futuros trabalhos. Nos Apend1ces (A) a (H) sao fundamenta das
as equacoes, afirmacoes, e procedimentos numericos admitidos durante o
desenvolvimento do traba]ho.






CAPTTULO 2

FRENTES NA ATMOSFERA E NO OCEANO

Onde se caracteriza o particular estado do agente (atmosfe
ra} e do paciente (oceano).

2.1 - CONCEITUAGKO DE FRENTES

Frentes sao frequentemente consideradas como descontinuida
des de densidade, separando massas de ar ou agua de origens diferentes
(Cromwell e Reid, 1956; Defant, 1961; Palmén e NéWton, 1969). " Esta -
definigdo conserva-se para a maioria das frentes atmosfericas, porem ela .
e inadequada para muitas frentes oceanicas observadas (Roden, 1972). 1Is
to & em virtudé da possivel ocorrencia de um equilibrio mutuo entre  os
gradientes de temperatura e de salinidade, resultdando em um pequeno ~gra
diente de densidade. |

. As dificu]dades'semﬁnticas associadas com a definigao do

~ termo frente,.originam-se"do fato que estas existem'em numerosas esca
135 ﬂe tempo e espago. Desta forma, elas sao governadas por‘dfnﬁmicas di
ferentes, caracterizadas por propriédades diferentes, e induzidas por for

.¢as diferentes. Consequentemente, & conveniente deixar o termobas1code
finido 'vagamente, como uma tendéncia a descont1nu1dade horizontal em al

_ guma propr1edade a f1m de eng]obar todos os tipos de frentes. '

2.7 - 'CARACTERI'STICAS DE FRENTES. AT!WOSFERICAS

Na atmosfera, frentes de femperatura'e de densidade quase
" sempre coincidem, e & costume tratar as frentes como descontinuidades de -
temperatura de ordem zero ou um, fazendo-se relagGes destas desconfinuj;
"dades a processos dinamicos atraves da equagdo de estado, e de condigdes
‘de contorno apropriadas. Um modelo conceitual para expiicara intensifica
¢3o0 dos gradientes de temperatura que ocorre naborda entre massas de ar
de diferentes temperaturas, & baseado nos campos de deformagdo horizontal
de grande escala que causam esticamento horizontal, e consequente actmu-
lo das isotermas numa regi3o. As inclinagoes frontais, a presenca da vor
-9 -
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momentaneamente dlmlnuem de velocidade durante a passagem da zona de con
vergenc1a frontal, quando a componente vertical de velocidade atinge o
maximo. O minimo de pressdo ocorre com a passagem frontal, sequide por
um rapido aumento aésociado ao avanco do ar mathimo polar.

Durante a fase de ec]osao de ar frio/alta pressao ocor
re a maxima instabilidade da atmosfera guando esta e aquecida em sua ba
se. Ventos fortes do Sul e ceu claro induzem intensos fluxos de calorla
tente, sensvel e radiativo a partir do mar quente para a atmosfera fria.
Esses processos sao extremamente eficientes com o fluxo de caior total
podendo exceder a 1000 ca]/cmaldia (Price et alii, 1978). Tanto a inso
1acao como a rad1acao ‘de retorno sao maximizadas em virtude da atmosfera
estar fr1a, seca e sem-nuvens. Esse processo radiativo induz grandes am'
plitudes nas flutuacoea diurnas de temperatura, que, a medida que o sis
 tema de alta pressao passa, diminuem em virtude da e]evacao da tempera
tura e da umidade. o _ .

2.3 - CARACTERTSTICAS.'—DEUMA- FRENTE OCEANICA

Frentes s3do observadas em todos os oceanos, da superficie
até camadas mais profundas, e com escalas que variam da p1anetar1a ate
a local. Muitas frentes ocorrem em reg1oes geograficas preferenciais,ca
racterizadas ou pelos grandes sistemas de vento e de correntes mariti
mas, ou pelos excessivos fluxos de energia termica e massa entre oceano
'éatmosfera ou pela topografia do fundo oceﬁnico Dentro destas regiﬁes
»fronta1s, as proprledades fisico~ qu1m1cas 520 mu1to varivaveis tanto no
tempo como no espaco, alam do.que estas frentes movem-se, 1ntens1f1can1
1‘-se e decaem em resposta a conf1guracoes var1ave1s de escoamentos ocea
nicos e atmosfer1cos (Roden, 1976, 1977). '

_ Ainda que possa var1ar a estrutura termoha11na.deajm1fren |
te a outra, sao comuns certas caracter1st1ras basicas. Sua estrutura con
, tem uma - p1cnoc11na‘bem 1nc11naqa proximo a superficie, d1m1nu1ndo a medi
da que a profundidade aumenta. A regido de forte inclinacao da picnocli
na e chamada de zona frontal, com maior ocorréncia nos primeiros 500mde
profundidade (Roden, 1972, 1974). Sob a inf1u€ncia de fortes e persisten
tes ventos, e quando a picnoclina estiver bem desenvolvida, a parte supe
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ticidade ciclonica em areas frontais, o enrolamento das frentes, corren
tes de jatos, e 1nstab111dades d]nam1cas sobre superficies frontais, fo
ram investigadas teoricamente e comparadas com observagoes reais, apre
sentando bons resultados para a atmosfera livre da zona extratropical
(Palmén e Newton, 1969). |

A importancia das circulagoes geostroficas (ao longo da
frente), e ageostroficas (transversal a frente) para a formagao de super
ficies de descontinuidades durante a fase'de'crescimentode;ﬁstﬁrbios ba
roclinicos em escala sinotica, foi mostrada por Hoskins e Bretherton
(1972) atraves de solugOes analiticas e numericas de um modelo de vorfiqi
dade potencial. A frontogenesis atmosferica foi simu]ada-por'um mode'lo
bidimensional de equagoes primitivas, onde se faz uso de um gradiente de
femperatura potencial ao longo da frente, e tem como forgante um  vento
com cisalhamento vertical. " |

Investigagbes recentes sobre movimentos de “drylines" e ci
clogenesis tropical, incluem estudoslsobfe frentes de‘tempekatura e de
umidade (Schaefer, 1974; Gray, 1982). Deve-se enfatizar a gbandé impor
tanc1a prat1ca do conhecimento da localizagdo, do movimento, e da intensi
dade das frentes atmosfericas para o propos1to de ptev1sao de tempo.

0 c1c1o da passagem de uma frente Fr1a tem treés fases: a
fase pre fronta], o evento da passagem da frente fr1a e a fase da. ec]o'
sao de ar fr1o/a1ta pressao. A fase prewfrontal tem uma queda barometr1
o ca, 1ntens1f1cagao dos ‘ventos. do quadrante Norte, advecgao de ar quente 
e um1do do cont1nente, e uma pequena flutuagao da temperatura do ar,

_ A passagem frontal 1nverte abruptamente as cond1goes indu
z1das na fase pre fronta] A frente frla, uma convergenc1a em escala si
‘notica do ar cont1nenta1 trop1ca1 com ar maritimo polar, classicamente
tem uma linha de instabilidade en sua borda d1ante1ra, um escudo de nu
vens atras dela, € ruas de nuvens caracterizando a movimentagdo de ar po
tar (Figura 1.1). 0 escudo de nuvens reduz temporar1amente a insolagao,
e camdrasticamente as temperaturas de bulbo s&co e bulbo um1do. Ventos
hor1zonta1s giram rapidamente no sent1do antihorario para o Sul, depois
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r1or da frente pode separar-se da parte inferior. Em alguns casos extre
mos, esta separacao pode chegar a ordem de 300 km (Roden, 1976).

Na supenfftie do mar, zonas frontais sEo frequentemente
marcadas por linhas de espuma e agregados de matéria-barticu]ada (algas,
_ res1duos, etc) 0 que sugere convergenc1a de massas d'agua. As vezes, po
de haver uma nitida mudanca na cor d'agua que pode ser atribuida a con
f]ugnc1a de correntes de diferentes produt1v1dades biologicas (Roden,
.19]6). Tambem pode haver formacao de grandes e encarpeladas ondas degra
vidade, de nuvens e de espessos'nevoeiros nas vizinhangas das frentes.
Pescadores experientes sabem que a pesca e excelente nas zonas frontais,
em funcio da circulacdo e distribuicdo de materiais particulados organi
cos € 1norg$nicos; materiais geoquimicos -dissolvidos, e crgaﬁismosviﬁos
em todos os niveis troficos (Uda, 1935). Movimentos descendentes em zo
nas frontais podem dispersar para o interior do oceano duaisquer mate
riais que nao sao absorvidos pelos organismos. Inversamente, frentes co
mo as'ressufgénéias estao -associadas com movimentos verticais ascenden.
tes qué trazem aguas ricas em nutrientes para a superficie do -.oceano.
As frentes termicas superficiais estabelecem uma fronteira de transicao
pronunciada nas trocas de calor dceano-atmosfera, interagindo de talfbﬁ
ma a ge%ar tempestadeé; fogs"etc As frentes termicas subsuperficiais
refratam fortemente o som sob a agua, produz1ndo frentes de velocidade
sonora, 0 que € 1mportante na navegacao subaquat1ca (Munk, 1983).

Frentes ocean1cas podem ser formadas e mant1das pela at
mosfera, pela convergenc1a e conf]uenc1a de correntes, pe1a formacao de

meandros dos grandes sistemas de correntes, pela. mistura produ21da por .

"correntes de mare, e pe]a descarga no mar de aguas adv1ndas de. r1os de
',termoe?etr1cas, de em1ssar1os de esgotos etc. ‘ : '

. Pelo fato da. forcante atmosfer1ca nao ser unlforme geg
_graf1camente aparecem zonas de convergenc1a nos campos de fluxos de mo
mentum, calor e sal, propiciando condi¢oes favorave1s ao desenvolvimento
_de frentes. As frentes associadas com a convergéncia do transporte de Ek
man estio intimamente relacionadas i configuracdo do campo de t.c.v.. E
"xemplos'séo as frentes encontradas nos limitrofes dos maximos ventos de.
oeste;.ou1a'frente subtropical (H.N) que ocorre ao norte dos ventos ali

N ¥
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;eos.-JEs as frentes associadas com a convergencia de fluxos de energia
na superficie, dependem da configuracdo dos cémpos-térmico e halino su
perficiais, e ocorrem nas fronteiras de cobertura de nuvens, de precipi
tacao; e de vento. Estas frentes s2o rasas e normalmente nao excedem
50 m. Um exemplo tipico e a ffente‘que ocorre na zona de tfansicéo dos
"doldrum" chuvosos para os ventos aliseos secos (Roden, 1975).

- Convergenc1a ou confluenc1a no. campo de escoamento ocea
nico-sao os principais processos concentradores de gradientes termicose
halinos nas camadas superiores. Um exemp]o caracteristico € a forte fren
te termohalina que ocorre na confluencia das correntes do Brasil (aguas
quentes e salinas) e das Ma1v1nas (aguas frias e de baixa saTinidade)l
(Roden, 1986)., '

_ As frentes associadas com.fortes correntes de fronteiras
sao mais pronunciadas na borda pelar destes sistemas, tais como Corren
_té do Go]fo;'Kuroshio; e podem ser tracadas a partir da costa ate véﬁ
rijas centenas de gquilometros em direcdo ao mar. Estas frentes resultam
" da intrusdo de aguas éuentes e de alta salinidade de origem subtropical,
paré dentro de latitudes mais altas. Sao.frentes profundas e fortemente
baroclinicas em balanco quasi-geostrofico. As frentes ocednicas de Kuro
shio e Corrente do Golfo sdo as que mais se assemelham Es-clﬁssicasfreg
tes atmosféricas (Newton, 1978).

‘Roden (1975) apresenta as frentes existentes no oceanoPa
_c1f1co, onde se pode exemplificar todos os t1pos de frentes ocean1caSSU"
perficiais. No trabalho de Legeckis (1978) ha uma descr1cao das frentes
) superf1c1a15 de temperatura exlstentes em todos 0S oceanos.

_ . Frentes internas resu]tam de movimentos verticaisdiferen
ciais, e sEo‘mais freqdentemente encontradas proximas as montanhas‘ sub
mar1nas, e onde houver var1acao rapida do rotacional da t.c.v.. - Isto,
porque a adveccao vertical d1ferenc1a1 ‘que € o0 mecan1smo responsavelpe
1a concentracao dos grad1entes termicos e halinos no interior do oceano,
origina-se da-variacdo da vertical tanto da estratificacic termohalina,
como da velocidade vértica1..A velocidade vertical, por éua vez, varia
em resposta aos disturbios ondulatorios produzidos por topografia de
fundo irregu]ar; e pela vorticidade da t.c.v. (Newton, 1978).
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Medidas efetuadas a bordo de navios, boias a der1va e arran
Jjos perf11ados de instrumentos, s3o usadas no estudo convencional de fren
tes ocednicas. Ainda que certas caracter1st1cas gerais das frentes foram
reconhecidas ha muito tempo (Uda, 1935), os avangos mais recentes sio de
vido ao desenvolvimento tecnologico, atraves de analise de imagens de sa
telites (Goody, 1981). Os principais obstaculos que impossibilitam o uso
~rotineiro dos dados de satélite (infravermelho) na deteg3o de frentes oced
nicas sao as nuvens e a insolagdo. As nuvens obscurecem a superficie ocea
nica, ao passo que a insolagao tende a produzir uma camada superior apro -
ximadamente isotermica, mascarando os grédientes'térmicos horizontais. Ate
0 presente momento, o uso de satelites na analise frontal esta restrito
ac estudo de frentes superficiais (Johnson e Nofris, 19773 Tseng, 1976;
Rocen. e Paskausky, 1978; Legeckis, 1978; Woert, 1982; Godoi, 1983).

2.4 - ANALOGIA ENTRE FRENTES ATMOSFERICAS E OCEANICAS

* Ainda Que'a1gumas frentes ocednicas possam apfesentar seme
1hangas-gedmétricas com frentes atmosféricas de sdperchie (Garvine, 1974),
elas d1ferem fundamentalmente nas respectivas d1nam1cas Com reiagao a Fi
'gura 2.1, a partir da frente na superf1c1e uma camada estave1 inclina-se
para cima (para baixo) separando uma massa de ar (agua) quente de baixa
densidade acima de uma mais fria & maior densidade abaixo.

Nas frentes atmosfer1cas a fr1ccao impoe ve10c1dade nula
na superf1c1e 0 que gera camadas de cisalhamento (Ekman) nos dois lados
da frente ao longo da fronteira inferior. Devido a convergencia dessas ca

- madas de Ekman, movimentos vert1ca1s $ao gerados, acompanhando a superf1

cie fronta] 1nc11nada

- Invertendo-se gesta geometria, as frentes oceEnicaS' apresen
“tam um movimento descendente ao longo da superficie frontal, deéde'a ~in
 terface ar-mar. Entretanto, @ condigao de contorno superior para frentes
.oceanicas nﬁo'impﬁe velocidade nuia nesta fronteira, pelo contrario, no
caso de superficie livre, todas as componentes de velocidade s3o d1feren
tes de zero. Assim, outro mecanismo & responsavel por esta ) convergenc1a
superf1b1a1 que no -caso pode ser a t.c.v.. Tambem, como ja foi mencicnado
anteriormente, frentes oceanicas.nem sempre $ao. geradas por convergenc1a
do transporte de Ekman.
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FRENTE ATMDSFERIOA NA
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_—* '

P gy N

SUPERFICIE_LIVRE

= ~ : QUENTE

)

I‘v .
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- . FHONT .
FRENTE OCEANICA 3%

Fig. 2.1 - Representacao esquemdatica da analogia geometr1ca e disparida
de dinamica entre frente atmosfer1ca de superficie e frente
oceanica.

FONTE: Garvine (1974), p. 558,

0 progresso lento no‘cqnﬁecimento de frentes oceanicas. &
em virtude da dificuldade de observacdo, e a‘inap1icabi1idéde da teoria
classica desenvolvida para a atmosfera. A razEé para esta ultima & que
0.0ceano. e um meio dup]amente estratificado em que a salinidade pode fa
zer um papel tao importante quanto a temperatura (Roden, 1974). Istofaz
com que os processos termodinamicos sejam totalmente diferentes naatmos
fera e no oceano (Welander, 1963).

, A d1nam1ca frontal atmosfer1ca/ocean1ca aprnsenta quatro
[‘pr1nc1pa1s 11nhas de pe;qu1sa-

i)‘AnE1ogos frontais atmosférico/oceénico-

- Atraves de comparacoes entre varxas d1mensoes do Jjato étmoéfé
rico e da Corrente do Golfo, Newton (1978) admite que a similari
dade de estrutura acarreta a similaridade nos processos fisicos. Des
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ta fcrma ele discute a s1m11ar1dade nos processos dinamicos e nos mecanis
mos de frontogenes1s em seus aspectos mais essenciais dessas duas cor
rentes. 0 desenvolvimento de vortices nesta corrente maritima, “in
cluindo a formagao dos vortices isolados ciclonicos de centro frio,g
os anticiclonicos de centro quente, parece ser o mesmo dos vortices
da frente polar na atmosfera (Newton, 1959, 1978). 0 bloqueio atmos
ferico por anticiclones corresponde a meandros extremos da corrente
de jato polar, e sao importantes nas configuragbes do tempo (Casarin,
1983). Alguns estudos indicam a existencia desta anomalia na Corren
te do Golfo, ou na Kuroshio (Stommé], 1965; Kao, 1980; Rijchardson,
1983)

E digno de notar que a baroc11n1dade de frentes atmosféricas esti
em contraste direto com aquela das frentes oceanicas. Na atmosfera, a
baroclinidade mais forte & encontrada na frente subartica, e a mais
fraca, nas frentes de baixa latitude (Paimén e Newton, i969). No
oceano, 0 desequi1fbrio nos campos de salinidade e temperatura embai
xas latitudes (frente do doldrum), da origem e uma forte baroclinida
de na camada superficial, o que favorece uma corrente na direcao Les
te (Roden;_ 1975). A diferen¢a pode ser'atribqua ao fato de que na
atmosfera, baroclinidade € essencialmente uma fungao do'campb de tem
_peratura, enquantc que no oceano, os gradientes de temperatura e de
salinidade podem se balancear mutuamente, o que faz com que-a barocli
nidade seja pequena (Roden, 1976).

i) Modelagem da frontogénesis
A variagao geografica dos fluxos superficiais de energia faz = com
que o oceano seja um meio nao-homogeneo, condi¢do necessaria para a
: ocorréncia de frentes termohalinas. Por sua véz, as circulagoes ocea
nicas propibiarﬁo condigoes para a intensificagéq de gradientes pre-
- existentes em alguns lugares {frontogenesis}, ou para o  enfraque
cimento em outros lugares (frontolisis). . '

Dentre os estudos recentes que tratam'dds,processos na formagao e
manutengao_de uma frente oceanica, cita-se os de DeSzoeke (1980) e
de Cushman-Roisin (1981), que atribuem como mecanismo basico para a
frontogénesis a convergéncia de Ekman produzida por um campo de t.
¢.v. nzo uniforme. Camerlengo (1982) discute a resposta de uma fren
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“te subartica sob a influéncia de uma t.c.v. variivel no espago e no
tempo, mas tambem ndo inclui os efeitos de "buoyancy" superficial.
No modelo de Ruijter (1983}, o processo fisico da frontogenésis @ o
fluxo de calor na interface ar-mar. ,

Pode-se tentar comparar as escalas de tempo para 0s processos de
frontogenesis e de frontolisis atmosferica e oceanica. A escala de
tempo da frontogenesis atmosférica & determinada pela advecgdo, e €
de aproximadamente 1 dia {(Eliassen, 1959}, enquanto que para a fron
togenesis oceanica, devido a vortices ocean1cos de mesoescala, e
de cerca de 10 dias. A escala de tempo da front011s1s atmosfericapa
ra frentes "secas", e Tinhas de instabilidade.para frentes "umidas”,
é aproximadamente de 1 dia. At& o presente, os mecanismos da dissi
pagao das frentes oceanicas nao sao bem entendidos. Esta escala de
tempo no oceano aberto parece ser uma ou duas ordens de magnitude

maiores do que sua escala de gerac¢do. Se a frontolisis ocednica for -

-~ determinada por mistura turbulenta de pequena escala, e com um . va
Tor de 105cm?/s para a difusividade t8rmica lateral, esta escala &
da ordem de 100 dias. Desta forma, pode-se dizer que a maioria das
frentes oceanicas sao quasi-estacionarias em varios estag1os de de
caimento (R1chardson, 1983).

A disparidade entre as escalas de tempo frontogenet1ca e frontoli
tica pode ser a maior diferenca entre as frentes atmosfer1cas e as’
.oceanicas. '

ii1) Medidas de mistura turbulenta em zonas frontais

Na atmosfera 0s processos de mistura vert1ca1 em escala turbu'
lenta sio de primeira ordem em importancia, tanto na geragao da vor
t1c1dade potencial anoma1amente grande na corrente de jato, como tam
“bem na ‘sua dissipagao nas camadas fronta1s ac1ma e abaixo do centro ;
" do jato. Pode ser que estes processos de mistura turbu]enta " sejam.
da mesma 1mportanc1a dentro das frentes oceanicas, o que implica na
necessidade de colocacao adequada de instrumentos, para documentar
a estrutura turbulenta das zonas frontais oceanicas (Dickson,1583).
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iv). Interacao ar-mar nas frentes

Distribuigoes Qerticais de temperatura, salinidade e corrente nas
camadas superiores do oceano, sao governadas por fluxos  verticais
de "buoyancy" e momentum impostos por transferéncias locais entre
2 atmosfera e o oceano (Gi11 e Niiler, 1973; Elsberry e Garwood,
1980). Isto &, os processos de mistura vertical em escalas de tem
po de uns poucos dias dominam os efeitos advectivos no oceano. Esta
suposicao da homogeneidade horizonta1 e a base dos modelos unidimen
sionais dependentes do tempo do oceano superior, e a sua principal
vantagem e a. separagao de escalas.

No entanto, a adveccaoc horizontal e vertical podemser ﬁmportantes
no estabelecimento e na conéentragao de gradientes horizontais - no
oceano superior. Durante o experimento MILE (Davis etaﬁ1,1981), ve
rificou-se que'someﬁte 0 aquecimento nao poderia explicar as mudan
¢cas observadas no conteldo de calor, e que, especialménte  durante
tempestades, estas mudangas eram influenciadas pela advecgdo. ' Foi
notado por Orlanski e Polinsky (1983) que frentes atmosfericas de
curta duragao podem gerar frentes oceanicas de longa duragao, desde
lque esta frente atmosférica fique estaciondria ao menos por dois pe
rTodosinerciais, e a estrutura termohalina apresente uma termoclina
rasa. Portanto, a dindmica do oceano superior nio & linear, e & nes
“te contexto que os modelos de simulacdo devem ser estendidos para
duas e tres dimensoes. " ' o

2.5 ~ RELACUES COM OUTRAS AREAS DE PESQUISA

20na§-frdntai§'sﬁo'regiﬁes'caratterizadas por intensos mo
v1mentos,fortes grad1entes, pequena estabilidade, e com a turbulencia e
conVecgao sens1ve1mente aumentadas. Em v1rtude das 1nversoes ‘termicas que
frequentemente acompanham as frentes, o longo alcance da transmissao song
ra subaquéfiéa & fortemente afetado pela presenca de frentes (Munk, 1983).
Canequentemente, o estudo de frentes ocednicas € relevante tanto para as
" ciéncias da Oceanografia e da Meteorologia, como tambem paraa comunicagao
subaquatica (Roden, 1976). '

®



- 19 -

Os topicos de frentes oceanicas e vortices podem estar pro
fundamente relacionados.” Algumas frentes. sao manifestagdes de  processos
de instabilidade baroclinica que geram vortices ciclonicos e anticicloni
cos, 0s quais mantem, por um razoavel periodo de tempo, suas zonas fron
tais (Richardson, 1983). Vortices de mesoescala na termoclina principal
produzém um campo de deformacao geostrdfica, que pode gerar frentes na ca
mada superficial (Stevenson, 1980). Por sua véz, frentes superficiajs pro
-duzem variabilidade horizontal nas propriedades e na dinamica da c.m. su
perficial. Desta forma, a dinamica frontal superficial esta firmemente 1i
gada com os processos dinamicos encontrados na c.m.. -

0 aumento da produtividade primaria atraves dos fluxos ver

‘ticais de nutrientes em frentes oceanicas, favorece a concentracao de alj

mentos e consumidores em todos os niveis troficos na cadeia alimentar. Des

ta forma, o desenvolvimento da dinamica frontal e de significativa impor
" tancia nos campos da biologia e quimica marinhas.






CAPITULO 3

MODELO DE CIRCULAGKO ASSOCIADG A MODELO DE CAMADA DE MISTURA (C.M.)

Onde se formula o fenomeno fisico. -

3.1 - MODELO DE CIRCULACAO DE MULTINTVEIS: HIPOTESES E EQUACDES

0 modelo e baseado nas aproximagdes hidrostatica e de
Boussinesq. Isto significa que o oceano € considerado incompressivel, e
a densidade & substituida por uma constante em toda a parte, exceto na
equacgao hidrostatica onde ela @ multiplicada pela aceleracgdo da grayida
de. As hipoteses a serem consideradas para a formulacdo do modelo s3o:

§) Os movimentos sdo hidrostaticos. Isto &, serdo considerados somen
te movimentos com escalas de comprimento horizontal muito maio
res do qué escalas de comprimento verticai.'Ldgo, nao serao hoqg
ladas ondas de gravidade. internas de alta frequencia (Garrett e
Munk, 1972; Berestov, 1985),

ji) As variagﬁes de temﬁeratura serao pequenas o suficiente para que
‘a aproximagao de Boussinesq possa ser justificada (Welander, 1963;
Pedlosky, 1979). '

111) Como processos de dup]a—d1fusao saem fora do escopo deste traba ‘
,-1ho, entao pode-se combinar temperatura e salinidade em- Uma uni
' iLca var1ave1 termodinamica, o "buoyancy", def|n1do por 1j*b:%_ g
'(aT + AS), onde g € a ace]eragao da gravidade, T & a temperatu
ra, $ € a salinidade, e o e A s8o os coeficientes de expan

s3o térmica e salina, respectivamente. Geralmente, a  salinida
 de tem pouca influéncia sobre a dinamica da c.m. nas latitudes
medias, e sera desprezada aqui (Frank1gnou1 1985). Assim, a '
conservacao de “"buoyancy" neste tratamento & empregada como uma

. generalizagdo da conservagao de calor apenas.
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No decorrer da formulagao do modelo, outras hipoteses serdo
requeridas e devidamente justificadas.

Com essas hitheses, as equagoes s3o escritas em forma de
fluxo, pois & a maneira mais pratica de incorporar vinculos de conservacao
de massa e energia em uma integracao numérica por diferencas finitas. Ou
tro fato, & que a generalizagio do uso de b ao invés de T, farda com
que as equagdes do modelo fiquem na forma igualmente aplicavel para aque
~las situagbes onde a evaporagao e a precipitagdo contribuem significativa
mente para o fluxo de "buoyancy” superficial. Alem disso, o fluxo de "buoy
-ancy" apresenta-se de uma forma exp]?cita no balango de energia turbulen
ta (Apendice B). ' '

As equagbes governantes s3o:
Equagdo de estado,
p=p; [1-o(T-To)] L N ¢ R

Conservacao de energia termodinﬁmica "buoyancy" [Apendice D),

3 . 3 (yb) - -2 (wb) + 2 (-VDBT) + 2 (-wBT)  (3.2)
ot ay 5z Ty 3z

Conservagao de massa,

Ay I o @Bay
Jy. oz | o

" Conservagdo de momentum,

v 2 {uv) - 3 (uﬁ) b fy b= (-viuT) + ~%§ (-w'uT),
ot - 9y - . 8z ay ' (3.4)
5 5 CI 3 5 ' 3

e L B (wy) - — {vu) - fu - R (VT —
ot 3y | 3z ay y 8z

(-w'v'} (3.5)
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iv) A viscosidade e a condutividade moleculares serao desprezadas
(Neumann e Pierson, 1966). '

v) A terra esfeérica pode ser representada por um plano f, em co
ordenadas cartesianas (Veronis, 1973). 0 sistema adotado apre
senta a coordenada zonal x; positiva para o Leste, a meridio
nal y; positiva para o Norte, e a vertical z; positiva paraci
ma (Figura 3.1).

vi) A frente atmosférica & considerada infinita na direcao zonal
x; de tal modo que admite-se que a resposta do oceano seja in
dependente de x. Ainda que o modelo seja bidimensional, com o
plano vertical transversal a frente oceanica, ele permite o
desenvolvimento da componente zonal da éorrente.

Lara
////
) L, :
z4 ' ' /{}i)/
51
L Ry . NCORTE
. Frio . ’ : “‘_ Quente "
i \\ ’
|
) , \ N 4
O e e e o \ ~ /’
< ~ -~
P S VO ~ \ ~~ D d l
a —~o N\ \ ST~ s
C’. \ . ""v—-_../ /.
\ \ - \ V4 /1
= N Y Y X : 7 //
a n - L ! N~ T arary
, - “ LN . 2 /u‘/ P
») ~ ~ e e -
S ~ \\ - - ’/ s/
P
o \\ . -"""'---—..—..T-s.--.——-/// //./‘
) S - '
S '-"."""'—---I........_-——'/ //_//
B . .‘.“ M dy e e J// d
. - . ."'""ﬁ--..,._.,_.—-_'.'.---—-—--—-—-—.-—-—--/

DISTANCIA

Fig. 3.1 - Representacdo esquematica do sistema de coordenadas x (zonal),
y {meridional); z (vertical), com o plano yz normal a uma fren
te ocednica causada pela convergencia de duas correntes ocea
nicas (mais fria do lado Sul). - . o

- As linhas pontilhadas indicam as isotermas.
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onde p = gz + ph/g, 2 a pressdo dinamica, ph a pressao hidrostatica, e
as variaveics tem uso definido na lista de simbolos, sendo que os termos
que representam o ensemble medio dos fluxos turbulentos tem suas parame
trizagoes discutidas na Secao 3.1.2. ' -

‘Estas Equacoes (3.1) a (3.6) sdo aplicadas a uma regido
oceanica que se estende na vertical desde a base inferior da camada de
fluxos constantes ‘ate a profundidade de 500m, e de 300km na horizontal
segundo a coordenada meridional y.

_3.1.1 - CONDICOES INICIAIS E DE CONTORNO

0 probiema co1ocado e.um problema de valor inicial e de con
torno, cujas equagoOes deverao ser integradas numericamente. Ao todo  s3o
4 equagoes prognosticas em u, v; beh gue necessitam de condicoes ini
ciais. As especificagbes da estrutura térmica e dinamica ir3o éaractehi
zar a frente oceanica nos experimentos numéricos (Céthu]o 5).

A condigdo de velocidade vertical nula, tampa rigida, & im
. posta no topo do oceano (Orlanski e Polinsky, 1983):

. Emz=0, w=0 ‘ _ (3.7)

0 na superficie do oceano remove-se as ondas de

Quando se coloca w
- gravidade externas, e a divergencia do movimento medio na vertical. As
31fhequ§ncias proximas a inercial estio associadas quase que inteiramente aos

modos internos do sistema (modos baroclinicos), que ndo conduzem a gran

~des redistribuicoes de massa (modo barotropico,.com escalas.maiores do
que um periodo inercial). Desta forma, Veronis (1966) mostra que a tampa
rigida n3o & uma restricdo forte quando se estd interessado em movimentos
com frequencias quasi-inerciais, como & o caso deste trabalho. Alem dis
s0, a remogao de ondas de gravidade externas permite o uso de passos de
témpo mais longo na.integracao numerica (Capitulo 4).
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Na superf1c1e sao prescr1tos a t.c.v. e o fluxo de "buoy
-ancy“ {Capitulo 5):

- (TW) = ¥/o0 (3.8)
- (T = W/ | (3.9)
- BT = Bo | : (3.10)

As cond1coes de contorno no fundo z = -H, s3o que a ve
locidade vertical & nula, e que nao ha fluxos turbu1entos de momentum e
de “buoyancy":

En z = -H,

E3
"
(=

(3.11)

WDh =uw =vw =20

Nas fronteiras laterais {y =0, y = L), optou-se pelacon
dlcao de contorno radiacional (Camer]engo e 0'Brien, 1980; Pereira et
‘ a111, 1982), gue especifica para uma determinada variavel a equacao de

advecgao:
i A4 c -iu-z 0 '?7 o -:1 . - "=(3;12) :

Com este. art1f1c1o uma onda com ve1oc1dade de fase c , 1nc1dente na 
: fronte1ra, sera advectada para fora da reg1ao de 1nteqracao numer1ca 0
que poss1b111ta m1n1mxzar a ref]exao de energ1a para dentro do 1nter1or_
da grade. E

3.1.2 = PARAMETRIZACUES DOS FLUXOS TURBULENTOS

Os processos de transferéncia de momentum e de "buoyancy'

ocorrem em escalas de tempo e espaco muito mais curtas do que  aquelas
resoividas no modelo, e devem, portanto, ser parametrizadas.
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A solugao classica para o problema da parametrizacao dos
fluxos turbulentos, & a proporcionalidade aos gradientes de quantidades
médias. Este modo de parametrizagao @ razoavel se os gradientes existirem,
‘e se os valores dos coeficientes forem aproximadamente constantes. Estas
aproximagoes tém-se mostrado satisfatorias na representacdo da difusao tur
bulenta lateral, e dos perfis verticais na camada abaixo da influencia ime
diata do vento (Rooth e Ostlund, 1972). Sendo assim, parametriza-se:

i) Na horizontal

e rri au
viu' = - AM —_—
. 3y
Vs - A, (3.13)
oy
vbl = - AB _rjﬂl—
ay

ii) Na vertical abaixo-da c.m.

w'u = = KM Bu
' 9Z.
WV = - Ky 2 | | (3.14)
_ 52 |
WBT = - Ky
. - 9z

“onde Ay € Ag s3o os coeficientes turbulentos na horizontal de momentum
e de "buoyahcy", e Ky © KB sao estes coeficientes na vertical, com 1 0s
~ respectivos valores dados no Capitulo 4, ' '

Entretanto, essas parametrizagbes dos fluxos verticais dei
xam a desejar dentro da c.m. (we]ander; 1957; Pollard, 1977; Ramming e
Kowalik, 1980). Nesta regido, onde a escala vertical & pequena, e onde se
processa uma intensa mistura turbulenta, os valores aproximados de Ky e
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e'Ky deveriam ser de 2 a 3 ordens de magnitude maiores do que no caso an

terior, e ainda dependentes do tempo (Veronis, 1975). A atribuic3o de um
valor ao coeficiente turbulento, alem de n3o ter nenhuma justificativa fi
sica para o processo em estudo, se tornaria muito oneroso, em termos de
modelagem numérica, a consideracao de sua variacdo espaco-temporal.

Para n3o ficar restrito a esta incerteza, as parametriza
¢oes utilizadas aqui, fazem uso da profundidade da c.m.,h (Garwood, 1977).
Através da integragdo da equacdo da continuidade na ¢.m. {Equacao 3.3),e
‘das condigbes de contorno em z = 0 (Equagao 3.7), obtém-se uma equacao
prognostica para h: ' '

3, ———{ h <v >) = dh_ 4w (-h) = w
- dt

ot 3y

A (3.15).

onde < > -representa a media vertical na c.m., e'we e a velocidade de
'"entra1nment" que esta relacionada a aqu1s1gao 11qu1da de massa na c.m.
(Apend1ce A).

Nesta equacao Wgs Uma quantidade def1n1da pos1t1va, indica

que a taxa de mudanga da - profund1dade da c.m. & uin balangco ~ entre o

"entrainment” e a d1vergenc1a do transporte na c¢.m.. Nocaso de retracao,

Jac.am. @ desacoplada do interior, e ndo ha descont1nu1dade em sua  hase
' (Ru13ter, 1983). ‘

Para parametr1zar os fluxos turbu]entos de momentum, u'w' -
~e-v'w', nesta regido supoe-se que eles sao uma fungao Ninear de z. No

' topo da c.m. estas quantidades sdao iguais a t.c.v. transmitida ao escoa
mento (Equagbes 3.8 e 3.9), e no fundo iguais u'w'(-h) e vw'(-h) (Segao
3. 2) Tambem para o fluxo turbulento-de "buoyancy“ W'b" supOe-se que sg
Jja- uma funcao linear de z, com o valor B, (Equacao 3.10) nasuperf1c1edo
~oceano, e w'b'(-h) no fundo da c.m. (Segdo 3.2).

Ainda permanece o problema de parametrizar W, € os fluxos
turbulentos na base da c.m.. Mas estas parametrizagdes sdo feitas em fun
¢3o de h, e desta forma, o papel dinamico da variagao no espago e no tem
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po dos coeficientes turbulentos e desempenhadb pela variagao de h. Isto
permite que haja uma re]agﬁo de causa e efeito nas parametrizagbes, sen
_ do um dos argumentos que justificam a necessidade de se associar um mode
1o unidimensional de c.m. a um modelo de circulacdo de multiniveis.

| As Equagdes (3.2) a (3.6) e (3.15), com as condigoes de

contorno expressas pelas Equagoes (3.7) a (3.12) e com as quantidades tur
bulentas devjdamente parametrizadas, representam um sistema fechado para
as seis vériﬁveis dependentes, u, v, w, p, b e h.

3.2 - MODELO DE CAMADA DE MISTURA: HIPOTESE é‘EQUACUES

0 conceito de c.m. superficial & basico nos modelos de ca
mada superior do oceano (Apendice A). Basicamente a estrutura vertical
(Figura 3.2) @ composta por uma camada instave) e turbulenta, c.m., qee
limitada abaixo por uma camada estratificada estivel, a termoclina sazo
nal. A c.m. agitada pela t.c.v. e pelo fluxoc de "buoydhcy” superficial e
~ bem mistufada, 0 que faz com que a temperatura e as correntes horizontais

-sejam independentes da profundidade. Sao postuladas duas camadas de cisa
lhamento vertical: a zona proxima a superficie, que & a regido dominada
pelas ondas; e a zona entre a base da c.m. e o topo da termoclina, chama
da de camada de "entrainment” (c.e.). Nesta c.e. hd um transporte verti
cal de momentum e de calor para dentro da c.m.. Tanto a mistura vertical
. .dentro da camada limite turbuTenta‘como a mistura por "entrainment" em
. sua base ocorrem em resposta a forgante atmosferica local, ou seja, a
t.c.v., e ao fluxo de "buoyancy" na interface ar-mar. Abaixo da c.m. de
saparecem os efeitos diretos desses fluxos turbulentos. '
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Fig. 3.2 - Representacao esquematica da estrutura vertical do modelo de
c.m,: d, espessura da regiao dominada pelas ondas; h, espes
sura da c. m.; §, espessura da c.e..

_ , As correntes horizontais na c.m. supérfic1a1 oscilam ruma
frequencia proxima-a inercial ([f = sen(latitude)/12 hr]),iaumentam em
respoéta a mudancas no vento local {Thomson e Huggett, 1981), e decaem
em muitos periodos inerciais (Price, 1976; Kundu, 1986). Estas correg;
tes quasi~inerciais confinadas na c.m. est3o associadas com o “cisalha
mento existente na base da c. m., que quanto mais forte favorece aerosao
.da termoclina (Apend1ce c). '

_ Modelos de c. m. que incluem "entrainment", normalmente o
atr1buem a do1s fatores- aos fluxos ‘de calor, sal, e momentum na super
ficie do mar, e ao cisalhamento entre a c.m. e as aguas profundas -(Ni
iler e Kraus, 1977). Os mode]os-diferem entre si, todavia, no peso atri
budo a estes fatores. Ha aqueles que atribuem ao cisalhamento na base
_da c.m. -0 Gnico fator 1mp0rtante para o afundamento da c.m. (Pollard et
‘a111, 1973, Pr1ce et a111, 1978) e outros que atribuem o aumento da
e.c.t. na c.m. aos fluxos superficiais turbulentos (Kraus e Turner,
1967; Denman, 1973; Garwood, 1977).
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Neste trabalho, como sugerido por Adamec et -alli (1981),
faz-se a opcao pelo segundo tipo de modelo de c.m.,.d de Garwood (1977)
que usou metodos de fechamento de 23 ordem para derivar equacées  prog
nosticas para as variaveis turbulentas da c.m. oceanica. Neste modelo,
o fluxo de "buoyancy" na c.e., Wb'(-h), & balanceado pela convergéncia
do fluxo de e.c.t., Este termo de convergencia & modelado como . funcdo
da e;c.t., e da distancia na qual esta'eﬁergia deva ser ‘transportada
(Apendice B): ‘ ‘
- <wWw >1é <'é—k> ' ‘ _
T : s (3.16)

onde é§k> & o valor medio da e.c.t., total, e <#'w'> & o dobro do valor
medio da componente vertical da e.c.t. na c.m..

‘As equacOes prognosticas para estas variavéis  turbulen
tas na c.m. sao (Apendice E):

. _ o _ .

2 fp LV > ZHVE> = mud - _.’_‘: (WB7)_y, = (F> - 3.0 >)<§k>/2 o

at 2 2R . , :
- ‘g‘ (<-e_k>' 14' - fh)<-€k> " (3_17)

3

'—a"-[h < W >] = '1" h[(w bT) h"’" (W)ol + (<-e—"k>‘_ 3‘-‘<IW>)<§—|'<> 1/2 - -.,

sl o mE. o Gae)

-.WI
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€ uma constante de proporc1ona11dade a ser aaustada durante o

Ms =

exper1mento numerico;
1/2 . - ‘

up, =(t /p,) , @ a velocidade de friccdo na c.m. turbulenta; o, &
a densidade de referéncia da 3gua do mar, e T @ a wmagnitude
da t.c.v.; . ‘

. o o

R, =h A.b/[au)? + (Av)Z]: & o ntmero de Richardson global na c.m.;

Ab, Au, Av  sao os saltos nos valores de “buoyancy" e da velo
"cidade horizontal que ocorre na c.e..

As Equagoes (3.f6), (3.17) & (3.18) sao resolvidas algebri
_camente atraves da suposicao de um estado quasi-estacionario para o supri
mento de e.c.t. {Apendice B), ou seja:

2(h <E >)T 0, e —— (h<WW >)T 0 (3.19) |

3t : ot
Desta forma, tem-se <WW' > e <> em fungdo dos
fluxos superficiais de momentum e de "buoyancy". Uma vez que o fiuxo de
"buoyancy” na c.e. & conhecido a partir da Equagdo (3.16), pode-se obter
os fluxos de momentum associados com o'“éntrainment“ na base da C.M. WU’
- (-h) e w'v' (~h), pelo uso das parametrizagﬁe;I(Adamec et al§i,1981):

- (W) ) = - — Bu = w, Au, : (3.20)
N L 2 | |

S @) e =, (3.21)

T b ' ' / -

com a velocidade de "entrainment" dada por:

: w'b') e _

W = - b ) o (3.22)
: Ab
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a) a densidade e as componentes de velocidade sdao homogéneas em
toda a profundidade da c.m..

b) caler e momentum sio conservados.

‘¢) os perfis de densidade s3o estaveis, ab/oz > 0.
Ressalta-se o fato que a profundidade da base da c.m. ndo e forcada
a coincidir cem quaisquer niveis ou interfaces fixados no modelo de
niveis. Isto implica uma maior resolucao vertical na vizinhanca da

interface da c.m..

ii) Retracdo da c.m.

A retracao ocorre quando a componente vertical da e.c.t. for in
suficiente'péra transportar momentum e calor ate a profundidade | da
mistura previamente estabelecida. Desta forma, o conhecimento da dis
tribuicdo de e.c.t. entre as componentes horizontal e vertical e cru-
cial na prev1sao da retracao da c.m. (8h/3t < 0}. A nova profundidde
em que 0 fluxo turbulento —TE* desaparece sera o ‘fundo da camada 1i
mite turbulenta. Isto implica que a re1acao (3.16) nao e mais utili
zada para o calculo de h, e qué as fOers estacionirias das Equacoes
(3. 17) e (3.18) reduzem-se a:

mui- < 85k - 2 @k - fh) &> = 0, (3.23)
h e _3 1 =3 - |

- 2 {Wb") 4+ <> - = ( <€ >% - fh) <€ > = 0 (3.24)
o 3 - , '

Apenas para ver-a ordem de grandeza de h, dois casos extremos po
dem ser analisados (Apendxce E):

. a) seo fluxo de "buoyancy" for‘dominante, ou seja, se a rotacao
_ planetaria puder ser desprezada. Entao, fazendo fh = 0 em
(3.23) e (3.24), resulta que:
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Este modelo apresenta caracteristicas importantes que 0
fazdeaplicacao mais geral no ambito dos modelos de c.m.:

i) E possivel detalhar a solugdo na zona de descontinuidade de den
sidade. '

ii) A taxa de afundamento & uma proprxedade 1ntegra], ou seja, e uma
fungao dos valores médios da e.c.t. na c. m..

iii) Os fluxos turbulentos na c.e. sao fungoes dos valores da e.c.t.
calculados imp1icitamehte. Desta forma, a fragao de e.c.t. que |
& disponivel para a mistura na base da c.m. n3o serd constante,
mas dependente do fluxo de "buoyancy". na superficie, como da
t.c.v..

_iv) Como os efeitos dissipativos que Timitam o afundamento da c.m.
sofungies da rotagao planetaria, esta formu]agﬁo e adequada para
: representar um estado ciclico estac1onar1o de per“lodo anual

* (Garwood, 1977). ’

3.2.1 - ANALISE DO MODELO DE C.M.

_ A previsdo das mudangas da profundidade e da  temperatura
da c.m. sao dadas como uma fungio das varidveis meteorologicas superfi
ciajs. As duas possibilidades que poderao ocorrer sao:

i) Afdndamento'da.c;m.

0 anndamento'da c.m. depende do fluxo veftica] intermitente : da
e.c.t., do topo ate o fundo desta camada. 0 fluxo de "buoyancy" de

vido ao "entra1nment“ e determinado aigebr1camente pelas EquacOes

(3. 16) a (3. 19), uma vez especificados os valores de Ui (WD )0, h
e R Este fluxo de “buoyancy" imposto sobre um dado perfil de den
s1dade gerara novos perfis de momentum e de densidade que, Juntg
mente com a nova profundidade h da c.m. sdo solugbes Unicas do mode
lo. As seguintes prescrigﬁes.sio obedecidas no decorrer do modelo:
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ul '
h&we—oH-0— , 00 he«lL_, - 3.25
(W_B_)o B ( :

onde LB € a escala de comprimento de Monin- Obukov (Phillips ,
1966).

b) se o fluxo de “buoyancy" for nulo, ( '5') = 0, de (3.23) e
(3.24) resulta que,

u,

h o« T | | | (3.26)

Em geral, a profundidade de retracdo da c.m. @ uma funcdo dos
dois pgrﬁmetros adicionais, LB e u./f. Nalformu1ac§0 numérica do
modelo, a retracao ocorrera quando <w'w'> b o ¢, ﬁsto e, -quando
<w'w' :2 5 107%, e sera encerrada se at1ng1r uma profundidade mini
ma de 1 m. Esta formacdo provavelmente ocorrera durante perTodes.

de insolacao maxima e baixa velocidade de vento.

- 3.2.2 ~'CONDICEO DE ESTABILIDADE DINAMICA

A abordagem do numerc limite em problemas de escoamento
de fluidos sugere que ndo haverd transferencia de quantidades conserva

t1vas, ate que algum numero fisico exceda um valor critico, quando en’ -

tdo, 0 escoamento torna-se cadtico (escoamento turbu1ent0) implicando

num rap1do aumento desta transferenc1a Entretanto, a]gum processo de .

‘ajustamento. for¢a a volta para os valores criticos em uma escala de ‘tem
" po curta comparada com a da fisica de grande escala.

Um dos parametros importantes na prev1sao da evolucao da
c.m. & a estabilidade dinamica em sua base. 0 nimero (global) de Richar
dson, R: = hab/{auz + AVE) & o que governa 0 inicio da instabilidade
"por cisalhamento (Turner, 1973; Pollard et alii, 1973; Kullenberg,1976),

quando atingir valores abaixo de Ri = 0.25. Embora a condicdo de esta
: cr -
bilidade dinamica ndo seja.suficiente para determinar a taxa de afunda
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&

mento da c.m., ela permite estimar a espessura da c.e. (§). Se esta zo

o na, [~ h<z<- (h - §)], estiver num estado neutro, Ri = 0,25, entao
cr '
' Ter | - (ab)?

- Como neste trabalho, a densidade & supostamente uma fun
¢do somente da temperatura, vé-se a importancia de se avaliar correta
mente o salto de' temperatura na base da c.m.. Para assegurar a estabili
dade dos perfis de densidade e momentum na coluna abaixo da c.m., im
pﬁe-se um ajuste convectivo baseado no valor local de R, (Miles, 1961).
Este ajuste convectivo consiste na imposicao de fluxos verticais de ca
lor e de momentum entre os niveis do modeTb, necessarios para impedir .
que Ri atinja um valor abaixo do valor critico (R{_ ) (Mellor e Durbin,
1975( Apéndice F). o o
Ainda que o conceito de-instabilidade dinamica baseadono
R Tocal seja bem fundamentado, surge uma d1f1cu]dade na tentativa de
ap11ca 10 no oceano., Se assume-se que valores baixos de R; implicam em
instabilidade no campo de escoamento que apresenta c1sa1hamento- Verpi
cal, ndo & obvio como definir a camada scbre a qua1“Ri deva ser calcula
- do. Numeros de Richardson baseados na estratificacdo media e cisalthamen

", to geostrofico tendem a ser da ordem de 100 .ou mais (Evans, 1982). Mas

a seTecao de uma d1stdnc1a vertical muite pequena, microescala, implica
"ra numa reg1ao sempre turbulenta, e nao a trans1cao de um escoamento or
‘denado para turbulento '






"CAPITULO 4

" MODELO NUMERICO

Onde se estabelece 0 método matematico para solugdo das equagoes
do modelo. '

4.1 - TIPO DE GRADE E ESQUEMAS NUMERICOS

0 problema a ser tratado & bidimensional tendo como varia
veis espaciais independentes y e z. A grade alternada e 0s esquemas
de d1ferenc1agao finita no espaco usados no presente mode1o, diferem da
queles utilizados no modelo de Adamec et alii(1981). O esquema de diferen
ciagdo no espago & baseado em uma grade alternada, cuja distribuicdo das
variﬁveis_depenqentes u, v. w, bep obedece os seguintes esquemas:

i) na horizontal

Esduema C de Arakawa (Meﬁingef e ArakaWé, 1976).
ii)na vertical

Esquema C'Vde Tokiokq'(Tpkioka, 1978).
, 0s equemas'dé‘di%erenciégéoifinita nﬁ‘esphgﬁséode 2§1 6%dem“
. de’ prec1sao em toda parte, e com esse t1po de gradeamento ha conservagao B

'de energla (E]sberry et alid, 1984) Tambem ‘@ bem conhec1d0 que a diferen
'r‘c1aga0 centrada N0 espago pode desenvo]ver um modo computac1ona1 ana1ogo

a0 que ocorre com esquemas centrados no tempo, por exemp]o, 0 1eap frog.

- A grade alternada usada neste modelo prev1ne a- ocorrenc1a de ta1s modos
-computac1ona1s no espago (Haney, 1974) '

A estrutura vertical @ represenfada por oito camadas discre
tas que sao suficieﬁtes para resolver a estrutura vertical para este caso
(Price, 1983). A resolugao vertical varia exponencialmente desde 10 m na
superficie até 175 m a 500 m de profundidade.
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A configuragao da grade no plano yz ficara entdo como indi

cada na Figura (4.1), cujas caracteristicas geometricas sdo:
L - comprimento da grade na horizontal: 3% 107cm (300-km)
H - comprimento da grade na vertical: 5% 10%cm {500 m)
Ay =~ intervalo entre pontos de grade na horizontal: 5x 10%cm (5 km)
k - nimero de niveis utilizados: 8
Az, - espessura do k-simo nivel: Az, = 10 % 102cm;
Az, = 15 * 10%m; Az, = 20 * 10%cm; Az, = 30 * 10%cm;
Az, = 50 * 10%cm; Az = 80 * 10%cm; Az, = 120* 10%cm;
- Azg = 175 * 10%cm.
z:0 i el [W ol ) [w p1—
e VLT_J* . LW_J LTHJ‘*.
ke J} ——*— ~{v}-- —-— ﬁv}—*—*—
i e |
K- 12 WD - w P —dw p} w p
] e
| S } .
. H} # ﬂ? o -1:5—-—-- -4;'}——%5
| | R l
. ¥ B .
-'55— + —g«} ‘ﬂLf“ oo ‘"ﬁb'"-“ |
. | . | o
Z=-H . uijg_ Ll pa L : o
It Jve oy 1+.uz e LT Joz :
. e AY ] )

Fig. 4.1 - Distribuigao das variaveis na grade segundo o plano yz.
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A diferenciagEo no tempo & feita com o esquema leap - frog,

- a . o . - . - .

que e de 2- ordem de precisao no tempo, e nae possui efeitos de amorteci
mento. Vale citdr alguns procedimentos numéricos relativos aos niveis de
tempo utilizados para os diversos termos das equagoes governantes:

i)

iii),

iv)

Afim de se tentar minimizar os efeitos do modo'computacional ca
racteristico para esquemas que envolvam trés niveis de  tempo,
utiliza-se o esquema Matsuno (Eu]er—Backward) para 0 primeiro
instante de tempo prognosticado. Tambem, para protelar orproblg
ma de instabilidade numérica devido a n3o Tinearidade das equa

¢oes, 0 esquema Matsuno élintroduzido-a cada 15 passos de tempo.

Termos advectivos e de Coriolis sao explicitos, nivel n de tem
po.
0 termo gtadiente de pressao e mediado no tempo, segundo o . es
quema de Brown e Campana (Haltiner e Williams, 1980):
n ' n+1 o en=1
P o p.psx| B 4 3, g5 % 9P
oy Loy oy oy

Os termos difusivos $ao defasados um passc de tempo, nivel n-1

~de tempo. Um dos ser1os prob]emas para a estabilidade numérica,

quando da 1ntegragao dessas equagoes e re1at1vo aos termos di

- fusivos. Por garantia, poder- se-ia usar esquemas 1wp]1c1tos co
" mo o de Crank Nicholson (R1chtmyer e . Marton, 1967), porem a

- ¢usta de tempo de computacio. Aqui, optou-se por usar um esque

~ma atrasado no tempo. Pode- se verificar que com 0 Uso desse ‘es

quema, tem-se um fator de amortecimento que depende da razao p
= 4 Kat/Ax%. Esta razao deve,ser bem pequena para que nao haja
amortecimento e, eventualmente, ateé mudanca de fase. Estima-se’
para 0 nosso casd,.u~10'3, 0 que garante a viabilidade do esque

ma empregado.
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4,2 - A CONDIGAO DE CONTORNO E 0 PASSO DE TEMPO

Todas as equagoes que compoem o modelo, juntamente com as
condigcoes de contorno na forma de diferencas finitas, sdao explicitadas no
Apéndice G.

Com relagdao a imposigao da condigdo de contorno radiacio
nal, (Equagao 3.12), a velocidade de fase cy e calculada a partirdo conhe
cimento das variaveis nos pontos interiores. Para garantir a estabilidade
numerica do modelo, & necessario que o esquema de diferencas finitas para
o tempo na fronteira, seja compativel com a derivada unilateral utilizada
no termo de advecgao horizontal (Haltiner e Williams, 1980).

A estimativa do intervalo de tempo maximo de integragdo At,
.baseada no critério Courant-Friedrich-Lewy (CFL) (Maltiner and Williams,
1980), & da ordem de 20s, supondo-se que a velocidade de fase da onda de
gravidade externa seja aproximadamente 200 ms™'. Mas, desde que as ondas
de gravidade externas sao removidas do modelo, o passo de tempo maximo que
.pode ser usado © determinado pela frequenc1a das ondas internas.-A veloci
dade de fase de tais ondas & (g'H) e ,» onde g' @ a grav1dade reduzida,
ghp/p,. Com valores de g' =1 cm/ s?, H=500m, ey =5 km, tem-sedocri
terio da estabilidade computacional linear At < 37 minutos. Na verdade, pa
ra uma determinagao mais precisa dessa velocidade de fase, deveria ser fei
to um estudo da propagagdo de perturbagbes num oceano estratificado, ana
logo aquele feito por Kagano et alii1982.

, Entrntanfo, alguns oufros fatos justificam a escolha de um

At da ordem de 30rmn,enao incorrendo na perda de estabilidade numerica.
_ Primeiro, a ut111zagao do esquema de Brown- Campana no termo de grad1ente
e pressao Segundo, o uso da condigao radiacional nas fronteiras laterais
_permite a passagem dessas ondas de grav1dade/1nerc1a1s mais rap1das Fi
naimente, ressalta-se que o interesse desse trabalho se restr1nge a acom
panhar a evolugao do comportamento de um fenomeno oceanografico pelo pra
zo maximo de 5 dias, ou seja, o tempo tota1 de 1nteghag50 € pegueno para
gue as ondas refletidas nas fronteiras mascarem a solugdao na regiao de in

teresse,
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4.3 - DEFINICAO DOS PARAMETROS

0 sistema de unidades adotado & o CGS, onde s3o tomados os
seguintes valores caracteristicos (Adamec e Garwood, 1985):

g = aceleracdo da gravidade: 980 [ cm/s? ]
f - pardmetro de Coriolis: -~ 9.4 * 107°[s™' ]
- 0
a - -coeficiente de expansio térmica: 2.0*10™" [ ¢’ 1

Po - densidade de referencia da agua: 1.0276 [g/cm3]
P - densidade de referencia do ar: 1.23%107° [g/cm?]

¢ =~ calor especifico da agua: 4.0 * 107 [cm? /SZOQ]

- To - temperatufa de referéncia da agua: 2.é [°c ]

Ri ~ niumsro de Richardson para estado neutrd- 0.25

cr
KM - coeficiente turbulento de d1fusao vert1ca1 de momentum 0.5
T em?/s] -
KB - coeficiente turbulento de d1fusao vert1ca1 de "buoyancy": 0.5
[ em?/s]
' AM - coeficiente turbu1ento de d1fusao lateral de momentum: 10°
[ cm?/s]
A, - coef1c1ente turbulento de d1fusao 1atera1 de “buoyancy“ 4.0*:

105[cm2/s]

8.4 {LPASSOS PARA A.INTEGRAQKO NO TEMPO

De uma forma gerai, este mode]o trata os processos d1nam1
- Cos e de m1stura em duas etapas mutuamente 1nter11gadas

:i)' A parte dinamica do modelo E‘Um modelo de niveis que preve a me
dia de uma quantidade entre duas profundidades prefixadas.Nesta
parte sao incluidos os processos advectivos e difusivos, easmu
‘dancas verificadas sdo colocadas de uma fofma'adequada para o0
modelo de c.m..
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i1) 'Na parte de mistura do modelo s3o ent3o incluidas as mudangas
que ocorrem devido a mistura por "entrainment", as quais, por
sua vez, realimentam a parte dinamica do modelo.

Nestas duas etapas e dado um tratamento especial para 0
n1ve] do modelo que contem a base da c.m..

Para acompanhar as descricoes dos passos de 1ntegragao ao
1ongo do tempo, referenc1a deve ser feita a F1gura 4.2, que apresenta es
quematicamente a sequéncia de 1ntegragao numer1ca.

Passo 1 - Condigoes Iniciais {ts =0, n = 1)
u{y,z,0), v(y,z,0), b{y,z,0), h{y,0).

Passo 2 - Para o instante posterior, t; + At, estima-se:

“h{y, to + At), a partir da Equacao 3.15. Determina-se os ni
veis que permanecem totalmente na c.m.

u(u,z,to + At), a partir da Equagdo 3.4

b(y,z,ts + At), a partir da Equagdo 3.2,
Passo 3 - p(y.z,to + At), a partirﬁa Equa;5o-3.6; '
Passo-4.F:y(y%2,t§_+ Aﬁ), a'péftir dé_quagé§ 3.5.l
-Pésso 5 - w(y,%,tgif: At),'ajparﬁir da'EqQagéo 3.3
Paséblﬁ v'Un1f0rm1zagag dos campos de u: veb eﬁ toda ac. m., e imposi
cao -da cond1gao dinamica de estab111dade Ri < 0.25 para os n1

veis abaixo da ¢.m.. Ha um rearranjo nos campos.

Neste ponto encerra-se o Modelo Dinamico. Inicio do Modelo de c.m..
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1/ 2
Passo 7 - Calculo de < _TWT > . Se d1ferente de zero, havera erosdo da
c.m.. Caso contrar1o havera retragao

Passo 8 - Se erosao, calcula-se o fluxo de "buoyancy" na base da c.m.,
w'b'(-h), a partir das Equagdes 3.16, 3.17 e 3.18.

Passo 9 - Estimativa de &b devido ao "entrainment” (Apendice F).
Passo 10 - Estimativa de sh (Apendice F).
Passo 11 - Estimativa de du e &v (Apendice F).

Passo 12 - Se retragao, calcula-se o novo h(y,te + At), a partir das e
quagoes 3.23 e 3.24. '

PassolS-Aduste‘doAcampo de "buoyancy" nos nTveis-imediatamentepraxﬁﬁos
da base da c.m. (Apendice F).

Passo 14 - Tanto para erosao como para retracao da c.m.. Uniformizagao

‘ dos cimpos de u, v e b em toda a c.m., e imposi¢io da condi
cao dinamica de estabilidade para os niveis abaixo da c.m. No
vo rearranjo dos campos.

Neste;punto; tem-se u(y,z,to + At), - v(y.z,to + At), b(y.z,te + at) e
h(y,z;to +At), levando~se em conta todos 0S processos: advectivos, difu
_ 1Sivos, m1stura por "entrainment", fluxos turbulentos superf1c1a1s 830 as _i
;. mesmas cond1goes do Passo 1, podendo-se repetir a 1ntegragao para um- ng' '

- vo 1ncremento de tempo. R L . o '
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CAPTTULO 5

" SIMULACKO NUMERICA

_ Onde se impoe o estimulo (enfrada) e se faz a analise da res
" posta (saida).

5.1 4‘éAMPOS'INICIAIS'PARA‘INTEGRACEO'NUMERICA

Os experimentos. numéricos devem mostrar a dependencia da res
posta do oceano superior sobre os parametros que caracterizam a frente fria
atmosférica, e a frente oceanica. A frente fria atmosférica & cakaéteri;g
da pela intensificagao dos ventos (tempestade), dos fluxos de calor para
cima, e pela mudanga de diregao dos ventos. A frente oceanica e caracteri
zada pelos gradientes horizontais de temperatura, e pela profundidade_ da
CoM. . S .

Para que o modelo numerico seja exequivel, necessita-se de:

1) Uma série temporaT dos fluxos de momentum e calor na superf1c1edo
mar, com uma resolugdo suficiente para resolver movimentos oceani,
cos com escalas de tempo menores que a inercial. '

11)Perf15 iniciais de temperatura desde a superf1c1e ate a profund1da
de de 500 m, a cada 5 km, numa extensdo de 300 km transversal a
frente oceanica. Ou seja, em todos 0s pontos da grade que compoem '

| a reg1ao de 1ntegragao numer1ca *

'-111)Profund1dades 1n1c1a1s da c. m s h(y), a cada 5 km, na extensdo .
~ total de 300 km. o - |

Sefia desejével'usar dados reais da forgante atmosferica.
Mas, a sua intensidade varia muito dentro-de um ciclo completo representa
tivo da passagem de uma frente fria. Desta forma, & impossvel obter uma
especificacio completa dos fluxos de momentum e de calor na superficie do
_mar, 'sobre um grande dominio horizontal e em curtas escalas de tempo. Nos
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experimentos de simulacdo numérica a seguir, as forgantes atmosféricas se
rao completamente especificadas procurando representar dois estagios da
passagem de uma frente fria.

Ademais, nao ha conjuntos de dados de temperatura e profun
didade da c.m. disponiveis na forma exigida. Os campos iniciais de tempe
_ratura, T(y,z), e da profundidade da c.m., h(y), sdo suavizacGes, para e
feito de simulagdo numerica, da frente ocednica subtropical do Atlantico
Sul, a partir de dados obtidos por Legeckis e Gordon (1982). Esses campos
estao repﬁesentadOS»nas Figuras (5.1) e {5.2). .

Esta-figural(5.1) apresenta um forte gradiente horizontal
de temperatura indicando a zona frontal. Mostra a presenca de movimentos
verticais como se as aguas viessem a superf?c{e na paﬁte Norte da frente
(a8 direita do grafico). Da mesma forma, ha a sugestao de subsidencia mos
trado pelo mergulhodas isotermas, na fegiEo da frente. Na verdade, as isg;'
termas nio sdo curvas suaves, mas sao onduladas, o que provavelmente & re”

_suTtado da atividade das ondas internas.

A variagao repentina na profundidade da c.m., quando atin
ge seu menor valor, & um dos paramétros que identificam a frente oceanica.

Dado o campo de temperatura obtem-se o campo de “buoyancy" |
~a partir da sua definicdo (Equagao D.S); Em seguida, integra-se na verti
“cal a relagdo hidrostatica, Equagdo (3.6), para calcular o campo da pres
sio dinamica p.

A resposta da frente oceanica @ déscrita por guatro quanti
dades: | | ' ‘

‘i) a temperatura da c.m.;

i1} a profundidade da c.m.;

fii) a velocidade da corrente horizontal na c.m.;
iv) a velocidade vertical, '

e sera examinada durante 120 horas de integracao do modelo.
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Fig. 5.2 - Profundidade inicial da c.m. (h).

‘Durante este periodo estdo bem definidas, separadamente em
.d1ferentes experimentos numericos, duas fases da frente fria atmosfeérica:
a frontal, onde ha uma rotagdo antihoraria dos ventos de 90°, e a eclo -
sao do ar frio, onde a t.c.v. e os fluxos superf1c1a1s conseguem 1ntensj_,'
'dade max1ma ' ‘

No prlmelro Pxper1mento numer1co (EXP I o vetor t. .
r(t), é o fluxo de "buoyancy" superf1c1a1 Bo(t), sao d1str1bu1dos un1f0rf

memente no espago, simulando uma tempestade que € gerada e e ext1nta no

mesmo Tugar, No segundo exper1mento (EXP IT) todas as condigoes do EXP.I
530 mant1das, exceto que sao retirados os fluxos superficiais de  "buoy~
-ancy", deixando somente como forgante atmosférica a t.c.v..” Finalmente,
no terceiro experimento (EXP. II1I) as condigoes iniciais e os fluxos su
perficiais de "buoyancy" sao as do EXP. I, e & considerado a rotagao da
t.c.v. com sua magnitudé mantida constante.

a
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5.2 - DISCUSSAO DOS RESULTADOS DO EXP.I

0 vetor t.c.v.; t(t), @ uma fungao do tempo, e calculado
como:

T=e, Gl Y1, | (E.1)

onde Pa e a densidade doar, CD o coeficiente adimensional de arrasto;
considerado dependente da velocidade do ventor(Garratt, 1977);

-7

C, =0.00075 +6.7 *10°" 4, (E.2)

D a

e l, © a velocidade do vento em [ cm/s].

Como as condicoes de tempestades sdo breves e -localizadas
(Dillon e Caldwell, 1978), e como as flutuagbes de alta frequencia no cam
po de vento nao tém efeito significativo sobre a transferencia de momen
- tum na interface ar-mar (Price, 1981), uma representacao de uma tempesta
dé & dada pela fungao (Marchuk et alii, 1977): ‘

[ 4 * 102 - . t< 24h
| [B+6 % (t-20)/24] *10°  24<t<48h
|, ()] = Co T ey
. [20 - 16 * (t-48)/24 ] -* 102  48<t<72 h
Loaxre2 . ko2
SupOe-se um vento SW, o que impTica em T, = T, =-'|.j )

cos 45°, Os graficos de Y {t) e de |t(t)lestdo na__Figdra(5.3).
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As cond1goes atmosfericas nas primeiras 24 horas sao consi
deradas amenas, ventos de 400 cm/s, quando ha inicio da tempestade, atin:
gindo o maximo nas proximas 24h, com ventos de 2000 cm/s. Nas 24 horas se
guintes, a velocidade do vento decai simetricamente ate retornar a veloci
dade de 400 cm/s, perdurando ate o final das 120 horas de integragao domo

deTo

0 f1uxo de calor superf1c1a1 e extra1do de dados reais re
presentat1vos da passagem de uma tempestade sobre o oceano (Nowlin e Par
ker, 1974; Sethuraman et alii;1986), e esta espec1f1cado na Figura (5.4).
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Fig. 5.4 - Fluxo de calor na superficie do oceano.
- Fluxo de calor positivo e da atmosfera para o oceano.

Integrado ao longo de 5 dias, ha uma perda liguida de’
calor a partir da superficie do oceano de Q = -650 cal/cm?. Esta grande
perda de calor.e devida principalmente a alta troca de calor latentecau
"sado peios fortes ventos, e a presenca de ar seco e fric depois da pas
sagem da frente fria. ' ' |

Em muitos trabalhos, como o de Woert (1982), & mentioni
do o fato deIQue a0 Tongo de uma frente oceanica estacionaria a compg‘
nente dé velocidade estd em equi1Tbr10.geosfr6fico; Admite-se, portanto,
que no primeiro instante a componente u ésteja em equilibrio geostrdfi
co consistente com o campo de “buoyarcy" estimado, e a componente v,
transversal a frente, seja nula enm todos 0s pontos de grade. Com esses
campos aésim'obtidos, promove-se uma uniformizacdo das variaveis ra é.mQ,
0 que conduz a uma subgeostrofia na superficie. ‘
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regioes sao demarcadas: regiﬁb.ao Sul da frente -oceanica (S) a 75 km

distancia da origem das coordenadas, regido da frente oceanica (F) a

Para caracterizar a variabilidade horizontal do oceano, tres
de
150

km, e regidao ao Norte da frente (N) a 225 km de distancia. Todos os perfis
tragados referem-se a essas tocalizagoes S, F e N.

As variacoes com o tempo da temperatura e da

da c.m, para S, F e N sao mostradas nas Figuras (5.5), (5.6) e (5.7).
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Fig. 5.5 ~ Variacao temporal da temperatura (--- Tinha ponti
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para a regiao S.
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Nas primeiras 24 horas tanto a .temperatura como a profun
didade da c.m. ficam estacionérias, pois a pequena velocidade do  vento
(4 m/s) e o pequenc resfriamento Tiquido havido nao conseguem vencer a
ingrcia térmica e mecanica da c.m.. Além disso, as velocidades de corren
te desenvolvidas sao pequenas, © que faz com que 0s termos advectivos
sejam despreziveis. Quando comega a agir o vento mais forte, 3s 24 ho
ras, inicia-se o afundamento da c.m. nas regiGes N e F, com umcerto tem
po de retardo de aproximadamente 10 horas paré'N, e 4. horas para F. Esta
diferenca de tempo de resposta deve estar associaca a brofundidade ini
cial da c.m., 100 m para N e 45 m para F. Poréem, a régigo S com profundi
dade inicial de €0 m continua inalteravel, o que indica que ha outro fa
tor importante na variagao da temperatura e da profundidade da c. m;; a
intensidade dos gradientes verticais no topo da termoc11na, que € bem
mais forte na regiao S.

No inJcio, a taxa de afundamento e resfriamento € pequéna,
atingindo bruscamente o maximo por- volta das 48 horas, o que coincide com
a maxima intensidade do vento. Aqui tem-se o indicio de cue o afundamen.
to e resfriamento da c.m. nao & um processo suave, 0 que concorda com
Eisberry e Camp "{ 1978). A profundidade maxima & atingida em torno de 72
horas chegando a 64 mem S, 73 mem F, e 120 m em N. Apos este instante
a ¢c.m. fica estacionaria por cerca dé 8 horas, para entao comegara retra
gdo em virtude dos ventos fracos e do aduecimento diurno.

Devido aos termbs de advecgao hori;ontél ha oscilagio em
o tokno de 16 horas, quando ¢ perTodo‘inerc1a1'1oca]'é de 18”6 horas (lati
. tude 40° S) A cada per1odo quasi- 1nerc1a1 ha retragao da c.m. com a. pro
- fundidade maxima nio sendo mais at1ng1da Tanto a d1m1nu1gao brusca da
7‘profund1dade, como a demora (72h) para o inicio da retragao quando @
at1ng1oa a profund1dade maxima - naquele per1odo sao ‘imposigdes numericas
i para nao desestab111zar 0 modelo quando da mudanga do regime de afunda
mento/resfr1amento para 0 reg1meder€tragao /aquecimento. Portanto, esta
aparente descontinuidade nao € um fenomeno real. 0 que se deveenfatizar,
no entanto, & que deve haver uma oscilagao com uma frequéncia um  pouco
maior do que a inercial local (desvio para o azul).
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Quanto a temperatura, ela continua.a decrescer até apro
ximadamente 54 horas quando a taxa de de¢réscimo cai sensivelmente. Por
volta de 60.horas, ela fica quasi-estacionaria coincidindo com um  dos
picos de ganho de calor pelo oceano. A temperatura m1n1ma e atingida as
72 horas com os valores de 14.8°C em S, 15,4°C em Fy 19,49 em N, numa
variacao total de O,ZOC; G,GOC e 0,6°C, respectivamente. Portanto, para
uma tempestade que se desenvolve simetricamente em relacac ao tempo, a
profundidade maxima. e a temperatura minima coincidem com o reinicio das
condicBes atmosféricas amenas. DaT em diante nio h3 decréscimo de tempe
ratura.adicional com a temperatura oscilando com uma fréquéncia menor
que a 1nercia1_(desv10 para o vermelho), A cada aproximadamente 20 ho
ras a c.m, se aguece, porem, nunca.atingindo o ponto minimo-anterior, e
com amplitudes de oscilacao maiores relativamente a variacao total, pa
ra as regioes com c.m. mafs rasas. -

0 fato da. frequenc1a em que oscila a temperatura naoco1n
cidir com aquela em que oscila a profundidade da c.m., & devido a d1fe
renca entre a inércia termica (grande) e a mecanica (pequena) da c.m.,
alem do que a temperatura deve sequir de perto.o ciclo de aqUecimento
diurno. As defasagens exastentes nas oscwiacoes, de h e T nao devemat1n

g1r a 1800, antes disso, as osc11ac0ﬂs devem estar amortec1das. Este a
mortec1mento e mais acentuado quando existe uma termoclina intensa na
base da c.m.

Da comparécéo dos perf?s de temperatura Quéndo do inTciQ

(24-horas) e do termino (72 horas) da tempestade para as regwoes S, F.
 e N, (F1gura 5 8), ve -5e que uma regra gerd1 & que somente a camada  img‘ L
diatamente abaixo da c.m. aoresenta um 11ge1ro aumento da temperatura ,

_ f1cando inalteraveis as cond1coes para as camadas mais profundas. Para
‘nas profund1dades dentro da c¢.m. o resfr1amento e devido- g0 “entra1nment“

e ao fluxo de . “buoyancy" superf1c1a1 ‘Para as profund1dades 1med1atamen' .

te abaixo da c.m., o efe1to do “entra1nment" e causar aquecwmento. Ain
da que este aguecimento na camada adjacente a c.m. possa ser resultado
do ajuste convectivo feito quando Ri< 0,25, dos perfis infere-se que " a
magnitude -do aguecimento decresce com o aumento do gradiente vertical
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de temperatura na base da c.m.. Para as camadas mais abaixo, a tempe
ratura deve mudar principalmente devido aos termos advectivos que neste
caso sao pequenos o que implica na sua total invariancia.

o} == 24 HORAS
s——— 72 HORAS

=100

200

PROFUNDIDADE {10%cm)

-300 1 )
100 2.5 5.0 7.5 : 20.0

TEMPERATURA (°C)

Fig. 5.8 - Perfis de températura para S, F e N, referentes ao inicio
(~-- Yinha. pont11hada), e término ( ) da  tem:
pestade. ‘ -

Se uma das propr1edades iniciais que se caracfer1zou a
frente ocean1ca foi sua pequena c, m., da comparagdo dos perfis S e F
percebe-se um pequeno deslocamento da frente para o Sul, pois enquanto
a reglao S fica praticamente inalteravel, ela e superada pe]a reg1ao F
devido ao grande afundamento existente nesta reg1ao.

, Este deslocamento para o Sul da frente oceanica e refor
cado pe1o graf1co ‘da velocidade vertical versus d1stanc1a transversal a
frente (coordenada y), onde s3o mostradas duas curvas referentes ao ini
cio e fin da tempestade (Figufa 5.9). 0-campo de divergencia horizontal
na c.m. € expressc de modo equivalente por este campo de velocidade ver
tical na camada imediatamente acima da camada que.contém a base da c.m..
As ve10c1dades verticais positivas indicam ressurgenc1a ou divergéncia‘
horizontal, equanto que velocidades verticais negativas indicam  subsi
dencia ou convergencia horizontal. No infcio do vento ha uma leve res
sﬁrgéncia (divergéncia) nas regioes S e N associado com subsidéncia(cog



- 59 -

Este deslocamento de uma frente oceanica pre ~existente sob
acao de um Gnico evento de tempestade nao concorda com Roden e Paskausky
{1978), que afirmam ser de uma semana o tempo de resposta.

Comparando~se as variagoes da profundidade da c¢.m. com as va
riagaes de temperatura seria de eéperar que o perfil em F esfriasse mais
do que 0,6°C, pois houve um afundamento de 28 m no total. Isto deve ser
en virtude da tendencia da subsidencia provocar um leve aquecimento da
c.m., em contrapaftida ao resfriamento. provocado pela ressurgencia.

_ As ressurgencias anomalas verificadas nas proximidades da
fronteira sdo espurias e provocadas pelas condigdes de fronteiras ndo to
talmente adequadas. Como a velocidade vertical & calculada a partir da e
quacao da continuidade (Equacao 3.3) onde ha uma derivada horizontal, o
erro cometido na velocidade horizontal v na fronteira @ amplificado. Po
rem, para 0 nosso intervalo de tempo de 1niegragao eSSes erros nao .afe
taram sensivelmente a regido do interesse S, F e N.

0 desenvolvimento no campo de velocidade na c.m. e na - cama
da imediatamente abaixo da base da c¢.m. para as tres regices S, Fe N @
mostrado na Figura (5;10). Nos primeiros instantes as velocidades em SeF
sdo maiores porque as profundidades da c.m. sao pequenas. Depois do aumen
to brusco na t.c.v. (24 horas) as velocidades modeladas na c.m. crescem
abruptamente nao de forma éontTnua mas com picos sepérados pohintérvaTOS
mais ou menos regulares de 20 horas Estas oscilagoes, embora pers1sten »
: tes na c. m. nao sao encontradas na camada aba1xo, o que concorda com Hal-
_ pern (1974), e discorda de Pr1ce (1976) Quandocrorreonmx1mo da, ve1oc1da
" de de corrente (70 horas), ha uma diferenca vertical de aprox1madamente.
.27 cm/s em S, 20 ca/s em F e de 15 cm/s em N. Este forte c1sa1hamento en
tre a <. m. e o topo da ‘termoclina implica num- R . 0, 25 0 que mostmaque‘.
"a c.m. © essenc1a1mente turbu1enta. Note-se, porem, ‘que a variacdo na ‘ve. 
locidade da camada abaixo da c.m. e muito pequena, o que a faz contribuir
pouco para a intensificac3do do cisalhamento na velocidade. Da mesma f0£
ma, e grande a estabilidade dinamica nas camadas abaixo da c.m. por causa
dos pequenos cisalhamentos de velocidade ai existentes.



- 58 -

vergencia) em F, garantindo a continuidade de massa. No final do evento
de témpestade tanto a ressurgencia como a subsidencia sao  intensifica
das, com o maximo desta ultima sendo deslocado abroximadamente 20 km pa
ra o Sul do maximo inicial. Para se ter um quadro cinematico da movimen
tagao da frente oceanica, onde as setas nao estao absolutamente em esca
1aslcorretaé, os campos de velocidades meridionais e verticais poderiam

ser esquematizados como:

24 horas .S — F > N —+

‘f;
72 horas ——o o A, N _,
‘ + ' l + +
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Fig. 5.9 - Campo de velocidade vertical na secéﬁo_trapsversa] a frente
para os instantes de inicio (- — linha cheia) e fim (~-- 11

nha pontilthada) da tempestade.
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Fig. 5.10 ~ Var1agao temporal da ve10c1dade de corrente para as re
gioes S (—— linha cheia}, F{ --- Tinha pontilhada),

" (~—— . —— linha ponto- pontithada) na c.m., e na cama

da adjacente inferior a c.m.: -

0 tempo de resposta para que se tenha 1nd1c1os de ‘ geragao_5
- das osc11agoes inerciais na c.m., Cérca -de 10 horas, & pequeno comparado .
ao periodo 1nerc1a1,_e, aparentemente depende somemente das condicgoes de .

ve1oc1dade de venio deV1do a pequena inércia mecanica da c.m. A 1nten51da
‘de da ve]oc1dade fa c.m. durante o 1nterva10 de ventos fortes e diretamen

te relacionada a profundidade da c.m.. No reinicio das condigbes amenas -
de-vento, as velocidades de corrente modeladas na c.m. exibem uma  varia
“bilidade temporal que & dominada por movimentos com periodo de aproximada

mente 16 horas. Portanto, a frequéncia da onda dominante excede a inercial
por um fator uw = 0,16, onde u={(w - f)/f, ou seja, excede em 16 %
(desvio para o azul), - .
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Y

A partir da existencia dessas oscilagbes inerciais, pode-se
inferir a seguinte sequéencia de desenvolvimento da corrente oceanica: en
‘quanto o vento for mais intenso havera a formacdo de correntes do  tipo
Ekman; quando a t.c.v. for drasticamente reduzida, esta corrente gerada
n3o podera ser balanceada geostroficamente, pois os termos Vp s3o peque
nos comparados com os termos de Coriolis, nesta escala de tempo de poucos
periodos inerciais; o balango dominante entao serda entre os termos de iner
cia e Coriolis,e a corrente gjrarﬁ inercialmente. Os termos Vp, mesmo sen
do peqbenos comparativamente, tem efeito de amortecimento dessas oscila
¢oes. De fato, no processo de ajuste geostrdofico eles sdo cruciais na dis
persdo de energia. '

As Figuras (5.11), (5.12) e (5.13) mostram o comportamen
to temporal das componentes de velocidade ao longo da frente (u), e trans
versal a frente (v) para S, F e N.

25k A SutL
1.;; 70...
]g 7 Vi
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m »
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)
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3 P ] de 1 1
0 24 a8 72 s6 120
TEMPO (HORAS)
Fig. 5.11 - Vﬁriagao tempordl da velocidade de corrente |v| { —- linha
cheia), da componente meridional.v { --- linha pont11h§da)
e da componente zonal u {—— . —— linha ponto- pontilha

da) para a regiao S,
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F1g. 5.2 - Variacdo temporal da velocidade de corrente |v [ (— ‘}1nha
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A componente u cresce continuamente, é nao oscila ate 72 horas. Portan
to, 0s termos nao-lineares na equagao de momentum para u nio s3o impqg
tantes enquanto o vento & forte. Depois que o vento ameniza had  oscilacdo
de pequena amplitude, que rapidamente @ amortecida. A componenté v depois
de 10 horas que o vento comega a soprar mais forte, comega a oscilar
com amplitudes grandes, atingindo o maximo valor aproximadamente coinci
dindo com o término da tempestade. S3o essas oscilagoes em v que modulam
A oscilacao da-velocidade da corrente oceanica. Como ja mencionado ante
riormente, no inicio hi tendencia para oscilacio com intervalos de tempo
majores (20 horas) que o periodo inercial, porém, apds a tempestade o pe
riodo seria menor (16 horas). Isto @ porque, no inicio, somente a  compo
nente meridional v oscila proximo a 20 horas. Como apos a tempestade
existe a'osci1agﬁo em u,a qual nao estando em fase com a componente v, faz
com que a oscilacao final resultante seja deslocada para frequéncias mais
altas que a inercial.

As osci]agBes'inerciais'sﬁo melhores acompanhadas através
‘das figuras dos hodografos (Figuras 5.14, 5.15 e 5.16) para S, F e N, on.
-de o0s nimeros indicam os periodos inerciais (18.6 h para 40°S) ao  Tlongo
do caminho. '
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Ve-se uma corrente crescente até 4 perjodos inerciais
quando entra em osci]acao proxima a frequéncia inercial, girando no sen
tido ant1horar1o A amp]mtude e o amortec1mento desta osc11acao sao maio
res em S, F e N, nesta ordem deurescente, e, provavelmente, estio muito
relacionados a profundidade da c.m. no momento que a t.c.v. tornansedeg
prezivel.

Como comentarios finais desse experimento pode-se infe
rir que, relativo as cond1coes ocean1cas, duas quantidades sao fundamen
tais na determ1nacao do tempo de resposta e da taxa de afundamento/ res
friamento da c.m.; a profundidade inicial da c.m., e a intensidade dos
gradientes verticais no topo da termociina. O tempo de resposta e a ta
xa de afundamento/resfriamento variam separadamente numa razac -direta
- com a profundidade e a intensidade da termoclina, que, gera]mente naoc
estao re1ac1onadas entre si. |

. _ Aparentemente o fator preponderante € a intensidade da
termoclina. Por exemplo, na regido S fem-se uma profundidade inicial
media mas com fortes gradientes verticais de femperqtura'na base da «c.
m., e no entanto nao foram verificadas variacoes sensiveis nem na tempe
ratura (AT = 0.2°C), nem na profundidade da c.m. (sh = 4 m). Para as re
gides N e F, onde os gradientes verticais nao sdo muito fortes, o tempo
de'reﬁposta e pequeno comparado ao periodo inercial Tocal. Estas ocor
‘ renc1as se Just1.1cam pois, guanto maior for a estrat1f1cacao das cama
" das abaixo da c.m., maior sera R , que & diretamente proporc1ona1 a Ab.
Isto ira 1n1b1r a ocorrenc1a de ”entra1nment", e, consequentemente, re
tardara ou, s1mp1esmente, nao havera afundamento/resfriamento da c. m. .

A Durante a tempestade & notado que a profundidade da c.m.
pbde'aumentar e a temheratura decrescer, mesmo se 0 oceano estiver fseg
do aquec1do. Isto e resultado do “entra1nment de agua mais fria emais
" densa para dentro da c.m. Este fluxo de “bJoyancy para baixo  necessa
rio para a ocorréncia de "entrainment" & suprido pe]o vento.
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Isto mostra que, pe1o'menos nas escalas de tempo: peque
has e condicoes de ventos muito fortes consideradas aqui, as trocas de
calor na superficie ndo sdo importantes na determinacip da profundidade
e das velocidades na c.m.. Além disso, foi verificado que a velocidade
dé “entrainment", We; foi'aproximadamente a mesma, o que indica que a
energia cinética gerada por cisalhamento (mecinica) & mais  importante
que a energia'gerada por diferencas de temperétura (convectiva). Real
mente, o 'processo de afundamento e dominado pela t.c.v. atraves do ter
mo ul. E pkcvive], conforme afirma Kraus e Turner (1967), que o resfria
mento possa ser mais importante que a t.c.v. na mudanca qin5mica da’ c.
m., mas somente se for em condicBes amenas do vento, ou em escalas  de
tempo sazonal onde e feita uma madia climatologica da t.c.v..
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Assim, neste EXP. I, as mudancas locais na estrutura tér
mica do oceano superior sio devidas as sobreposicoes dos efeitos de
fentrainment" e de perda de calor do oceano para a atmosfera pelos flu
x0s superficiais. A parcela de contribuicdo de cada um deles e estuda
do no EXP, II a seguir. |

5.3 - DISCUSSAO DOS RESULTADOS DO EXP, IT

Neste experimento & retirado o fluxo de "buoyancy" super
ficial para se tentar separar as influencias deste na estrutura termica
e d1nam1ca da frente ocean1ca da infludncia do -fluxo de "buoyancy" de
vido ao entra1nment" na base da c¢.m. As comparacoes deste EXP Il com
o EXP I serao feitas somente para a reg1ao F, que caracteriza a estrutu
" ra do oceano superior numa frente superficial ocean1ca Para as regioes
Se N nada alem de significativo pode ser reg1strado do que o foi péra
F. '

Com reTacao as curvas que mostram a var1acao temporaldas
velocidades na c.m., e ha camada adjacente inferior, elas sao abso1utg
mente analogas, apesar da grande-perda de calor havida durante os 5dias
de 1ntégra¢€o {(Q = - 650 cal/cm?) no 19 experimento. O pequeno aumento
verificado,‘na segunda casa decimal, n3o foi da-mesma ordem de grandeza
que a diminuicao da profundidade da‘c.m.. Isto talvez seja devido a in
variabilidade dos coeficientes laterais de difusio turbulenta, o quefaz
com que s termos difusivos mascarem qualquer variacio. Para a evo]ucao
comparativa da profundidade da c.m., Figura 5.17, nota-se um decr@scimo
maximo da ordem de 4% da variabilidade total da profundidade, ds 72 ho

ras.
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Sem os fluxos superficiais de "buoyancy" a variacéo da

temperatura € continua desde as 24 ate as 72 horas. A maxima taxa de
decréscimo permanece as 48 horas, somente que agora nao ha a quasi-esta
cionaridade em torno de 60 horas, 0 que demonstra que esta era devidoao
aquecimento diurno. Em gera1; houve um aumento dos valores da temperatu
ra da c.m., com um decréscimo na variacdo da temperatura da ordem 20%,
para o instante considerado. Por exemp]@, a temperatura minima atingida
neste periodo foi de 15,5°C'com uma variacao total de 0,500 para o EXP.
11, contra 15;3600 com uma variacao total de'0,64QC para o EXP. I. Isto
‘mostra que em condigges de tempesfade, o "entrainment" e mais importan
te no abaixamento de temperatura que a perda de calor. por fluxos na ég;
perficie do oceano. Apos 72 horas, durante as condicbes amenas do vento,
nao houve a oscilacao devido ao aquecimento diurno na temperaturd. Atem
: pératura sjstematicémehte diminui, sO mostrando indicios dos termos nao
-lineares atraves de uma taxa de decrescimo nao constante. Isto provo
cou um atraso consideravel na execucao do programa, de aproximadamente
2 horas para 4.7 horas de CPU. Isto borque na tentativa de se conservar
a quantidade de ca10r, imposta na formu1acao do prob]ema, provocava -se
instabilidades nas camadas abaixo da c.m., 0 que por sua vez, forcava
muitas iteracoes para que fosse obedecida o requerimento que Ri z 0,25,
Nao se pode éonc]usivamente tecer quaisquer comentarios sobre o  con
portamento da temperatura da c.m. para 72 horas em diante, numa situa
¢cao em que o modelo nao foi programado.

5.4 - DISCUSSAO DOS RESULTADOS DO EXP. III

A fase frontal de uma frente fria atmosferica & caracte
'r12ada por uma mudan¢a repentina na d1re¢ao do vento, sem aprwasentar
grandes mudancas na magnitude (Thomson e Huggett 1981). Desta forma, o
propos1to de realizar este exper1mento e verificar o que esta mudancd
de d1recao do vento pode acarretar na estrutura da frente ocean1ca
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Apds 72 horas, ha uma estab111zacao na profundidade pro

,vocada por motivos numnr1cos, mas que de imediato hi a retracao da cama
da, antecipando-~se em cerca de 15 horas quando havia restriamento super

ficial. A minima profundidade da c.m. na retracdo permaneceu inalteravel

(57.5 m). Portanto; 0 tempo de resposta para o inicio das oscilacoes

inerciais nao depende unicamente da estrutura pré-estabelecida na colu

na d'3gua, mas depende das condicbes atmosféricas do momento. O perfodo

de osci]acap na profundidade da c;m. foi igual nos dois experimentes (16

horas), o que demonstra a importancia dos termos nao-lineares nos mode
tos de c.m..

Para a temperatura as mudancas foram mais sensiveis. A
Figura 5.18, mostra o comportamento da temperatura ao longo do tempocom -
parativamente para os experimentos I e II.
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Fig. 5. 18 - Variacdo temporal da temperatura da c.m. para F comparativa

mente para os experimentos I (-——- linha cheia) e II (--- 1T
nha pontilhada).
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0s campos injciais de temperatura, profundidade da c.m.
e velocidade da corrente, bem como o processe de troca de calor na in

terface ar-mar sao os mesmos do EXP. I. 0 valor t.c.v., 1jt), tem suas
componentes dadas por:

Tx(t)= o, Cp U2 sen B(t)

(5.4)

Ty(t)-‘: ‘p_a- CD Ug cos B(t)

" onde g € o0 angulo horaric entre o Norte e a direcao da qual o vento so
pra.

400 cm/s durante todo o tempo de simulacao. A variacao tempor¢1 de g{L),
(t) e Ty(t) estd na Figura 5.19. '

A ve1oc%dade‘do vento & mantida constante e igual a Ua =

T
X
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goTponente da t.c.v, Ty § ( . —— linha ponto- poni1 Tha
a ) )

A d1recao do vento nas prwme1ras 24 horas € constante,
vento de NW, quando ha inicio da mudanca nesta direcao a uma taxa cong;
~ tante de 10° por hora, chegando a um vento de SW depois de 9 horas. Nas
"hOFdS que se seguem tem-se um vento constante em magnntude e dqrecao.

Rea1ca se o fato de que neste exper1menco 0 un1c0 inte
resse & 1nvest1gar qua1s consequenc1as resultam para a estrutura térmi'
cae d1nam1ca do oceano superior nao homogpneo na horizontal, devido
-apenas a mudanca na d1recdo do vento. Em adicao, o sistema € momentanea»
mente perturbado 0 que traz preocupacoea quanto a estabilidade numerica
da sn]ucdo do modelo, tanto pelos esquemas numericos como pe]as condi
coes de contorno utilizados. Portanto, em consideracoes a estes dois fa
tbs; fez-se uso de uma baixa velocidade de vento para que se possa ter
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a garantia de que, embora as variacaes sejam pequenas, estas sejam pro
-duto de uma Onica causu, e de que as solucoes numericas tenham represen

tatividade fisica.

Verificou-se que péra a regido N a profundidade e a tem
peratura da c.m. ficaram inalteradas, prova9e1mente devido a grande pro
fundidade da sua ¢.m. e da nao ocorbéncia de "entrainment" na base da
c.m.. As reg1oes FesS apresentaram o mesmo comportamento sob a atuacao
da forcante atmosfer1ca, somente diferindo entre si pela ordem de gran
deza das var1acoes. Como estas varlacoes sao muito pequenas e melhores
v1sua11zadas em F, 0s graflcos de temperatura e ve]oc1dades horizontais
sao para esta reg1ao.

_ A varlacao da temperatura e mostrada na Figura{5.20). De
v1d0 2 ba1xa velocidade do vento e ao pouco aquecimento inicial a tempe
ratura. continua invariavel nas primeiras 36 horas. A partir dai comeca
a haver um pequeno decrescimo com a maxima taxa- de variacao em torno de
48 horas. Por volta de 55 horas ha uma inversao nesta'dim%nuicéo de tem
peratura, apresentando um maximo intermediario 3 aproximadamente 60 ho
ras. No periodo restante de integracdo numérica ha oscilacio com o ci
clo de aquecimento diurno, sem apresentar nenhum amortecimento. Apesar.
de que na regiEo-F'exista um forte gradiente horizontal de temperatura,
os termos advectivos nao sao importantes devido as baixas velocidadesde
_corrente desenvolvidas. Ta1vez, numa escala de tempo mais longa que a
considerada aqui, se possa sentir a1gum tipo de osc11acao devido @ sua-
atuacao Nas camadas abaixo da c.m.’ nao houve nenhuma var1acao de tempe
ratura, pois da mesma forma os termos de advec;ao vertical sao desprez1
veis. Assim, o campo de temperatura nao sente a mudanca de d1recao do
vento, com sua var1acao sendo dwtada tJn1camente pelos fluxos de .
"buoyancy" “superficiais. "
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Fig. 5.20 - Variacao temporal da temperatura da c.m. para a regigo
. F . . -

. Também na profundidade da c.m. nao foram registradas altera

coes. Mesmo que a energia potencial da coluna d'agua deva ser conservada,
pois o baixo valor de u, n3o permite a ocorréncia de "entrainment” na
base da c.m., ela & proporcional ao quadrado da profundidade da c.m. e 1i
near a temperatura. Com uma variacao tao pequena na temperatura, a profun
~ didade ficou inalterdvel. :

_ ' Quanto as velocidades na c.m. e suas respectivas  componen
tes, elas s3o mostradas na Figura (5.21). '
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cheia), da componente meridional v. (--- 1inha pontilhada),
e da componente zonal W (——.— Tinha  ponto- pont11nada)
para a regiao F (EXP. III). - '

Partindo de uma velocidade diferente de zero, 2,5 ‘cm/s;
ha uma pequena diminuicdo logo no inicio em funcdo da adaptagdo do modg'
lo & forcante imposta. Até 3s 24 horas a velocidade da corrente & cres
cente, mas sempre com valores pequenos devido a baixa velocidade do ven
to. Logo apos o inicio da mudanca de d1recao do vento ha uma  inversdo
deste crescimento em funcao da troca de sinal da componente v, para de
pois se estabilizar e permanecer razoave]mentc constante em d1recao e
magnitude. A componente u apresenta o mesmo crescimento até 24 horas,
apos 0 que ocorre um aumento na taxa de crescimento em virtude da inten
s1f1cacao da componente X da t.c.v. Depo1s ha uma d1m1nu1cao com a ten
denc1a a atingir um valor constante, sem entretanto apresentar - mudanca
de s1na1 A componente v _decresce cont1nuamente, atingindo o minimo s
24 horas, quando inicia~se a 1nversao de d1recao em func$o_
da variacio da forg¢ante externa. 0 maximo valor @ atingido
em torno das 36 horas; cujo valor absoluto- e menor do que
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aquele atingido as 24 horas, apds o que ha um lento amortecimento prova
velmente devido aos termos de gradiente de pressao e difusivos.

As osci]arﬁes que se verificam apos aproximadamente 90
horas de 1ntegracao numérica sao espurias, e devidas as cond1c0es de fron
teiras. Ainda que, neste mode]o tratamento especial foi dedicado ao ter
mo de gradiente de pressao e as condi¢bes de contorno, uma  perturbacdo
,repentina em um sistema torna inevitivel alguma reflexao nas fronteiras.

Em consideragao a apenas os fatores externos, tanto 0
processo de afundamento, como a mixima corrente atingida na c.m, sao uni
camente dependentes da intensidade da t.c.v aplicada. Ainda que, 'neste
caso, os termos advectivos nao exerceram qua]quer 1nf1uenc1a significati
va na manutencao e propagacao das cscilagoes na c.m., nota-se que uma sU_
bita mudanca na direcao do vento tem o efeito de provocar perturbacoesna
c.m. mais rapido do que um vento forte e constante atuando por virias ho
ras. Portanto, para uma previsao nesta escala de tempo nao sao adequadas
as medias climatologicas de vento para uma regifo. A resposta & rapida -
e muito sensivel a variacdo no vento local. _

Quando se observa a variagao espacial da velocidade ver
tical para dois instantes de tempo, um anterior a mudanga na direcao do
vento (24 horas) a outro apos esta mudanca (36 horas) (Figura 5.22), no
“ta-se que apesar das velocidades serem pequenas ha uma quase completa in
versao de ressurgencia por subsidencia, e vice-versa.
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e fim ( -~- Tinha pontiThada) da mudanca de direcdo do

vento.

Da mesma forma que no EXP.I, pode-se tentar esbogar um qua
dro cinematico desta variacdo, em termos da componente transversal a fren

te (v):

24 horas S S __F N
' f ¢7‘ . ,f
36 horas 5 - F N

Ainda que oS efeitos de "Ekman pumping" sejam sentidos nu
ma escala de tempo razoavelmente longa (De Szoeke, 1980) aqui tem-se a
indicagao que deve-se distinguir entre oscilagoes das zonas de confluen
cia de Ekman e movimentos da zona frontal. Em particular a forgante at
mosférica que gira rapidamente sobre a frente oceanica tende a fazer es
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a

ta oscilar, e provavelmente com uma frequencia ditada pela variagao da
t.c.v., ao inves de move-la para uma outra regido.

No proximo capitulo sao feitos um resumo das principais con-
clusoes destes experimentos numéricos, bem como uma analise critica das
interpretacoes. dos resultados.






CAPTTULO 6
CONCLUSDES

. Onde se faz um balango entre érros (inevitiveis) e acertos
(possiveis).

'6.1 - ANALISE CRTTICA DAS LIMITACOES DO MODELO

Antes de resumir as principais conclusdes e apropriado men
cionar as principais Timitacoes envolvidas na analise. 0s @rros na previ
sao da estrutura termica e de momentum do oceano superior podem ser co
‘locados em gquatro categorias: ‘

i) Erros devido a incerteza nos calculos das forcantes atmosféricas;
i1) Erros devido ascondi¢oes iniciais mal colocadasy

i11) Erros devido 3s limitagdes fisicas do modelo, ou seja, suas hipd
teses simplificadoras e aproximagoes;

jv) Erros devido E'impreciséo das solugbes numericas.

_ Na primeira categoria, um procedimehto tipico para especi

ficar os fluxos de momentum e de calor na superficie do mar & user as
equacOes aerodinamicas globais (Apendice H) que incluem necessariamente
dados sobre velocidade do vento, temperatura do ar, temperatura do pbnto
de orvalho, cobertura de nuvens, temperatura da superficie do mar, alem
de va]oreé'empTricos de coeficientes adimensionais.

Ha varios estudos especificos sobre avaliagoes quantitati
vas das influencias desses parametros sobre os calculos das forgantes at
mosfericas atraves das formulas aercdinamicas globais (Friehe e Schmitt,
1976; Fissel et alii, 1977; Foken, 1984; Stravisi e Crisciani, 1986). Suas
principais conclusoes podem ser resumidas em:
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da técnica de assimilacdo de dados (Elsberry e Warrenfeltz, 1982), ainda
n3o s3o conclusivos. Nao foi preocupaCSO deste estudo avaliar os efeitos
de diferentes perfis iniciais de temperatura e de velocidade sobre a pre
visao da evolugao da c.m.. No modelo de c.m. desenvolvido por Martin
_(1982)_para estudo da resposta do oceano a passagem do furacdo Eloise,
foi verificado que, embora houvesse aTgumés incertezas nas condicoes ini
ciais, os resultados foram razoavelmente similares.

Na terceira categoria, as hipoteses e aproximagoes ut1
lizadas para formutar o modelo foram justificadas no Capitulo 3. Este mo
delo e idealizado, part1cu1armente com relacao a omissao dos efeitos de
salinidade (Miller, 1976), o que néo_permite-considerar aspectos caracte
risticos da passagem de frentes frias atmosféricas, como a precipitacgao.

Neste modelo, a mistura horizontal foi representada por
um termo de difusividade turbulenta, com 'coeficiente constante, que pa
rametriza os efeitos diépersivos dos movimentos nao resolvidos.  Tem-se
que admitir que o uso da difusividade turbulenta & uma pobre parametriza’
¢ao do efeito da mistura horizontal em um campo que & foﬁtemente nao ho
mbg@noo Na parametrizacao da dissipacao embora se tenha considerado co
mo uma funcao da e.c.t. media na camada e da rotacao ptanetaria, os coe
ficientes empiricos ms, que representam a ef1c1enc1a da conversao de
energia na equacao de balango da e.c.t, podem ser alterados. Por exemplo,
para aumentar a.influéencia do termo d1ss1pat1vo 0 que conduziria a um a
fundamento mais lento da c.m.. Ainda que o processo de "entrainment" foi
 possivel através da adogdo ad hoc de parametrizacao "do  fluxo - de.
fbuoyancyﬁ na base da c.m., esta parametrizacao nao tem nenhum  suporte
experimental incontestavel. A sensibilidade dos résu]tados para as para
metrizacoes dos processos de "entrainment“, mistura horizontal, dissipa
c§o, pode ser objeto de estudos posteriores.

Instabilidades podem ocorrer quando algum parametro di
namico alcanca um valor tipico. Os medelos de c.m. utilizam o niimero gra
diente de.Richardson (Ri)’ que, embora relacione grandezas  termodinami
cas (diferencas de densidade) com grandezas dinamicas (cisalhamento ver
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°

a). A velocidade do vento & muito importante, pois seu efeito @ tri

b)

)

plo na dinamica do oceano superior. Primeiro, que & a fonte indu
tora de correntes superficiais. Segundo, que provoca mudancas na
profundidade da c.m., desde que a preducadoc de e.c.t. @ diretamen
te proporcional ao cubo da velocidade de fricgao. Terceiro, que
controla a transferdncia de calor latente e sens1ve1 entre a at
mosféera e o oceano.

T

A temperatura do ponto de orvatho @ 1mportante, pois entranocal
culo do fluxo de calor latente.

A temperatura da superficie do mar @ 1mportante, pois ela e ele
vada 3 42 potencia no calculo da emissao de radiacdo infraverme
Tho.

A temperatura do ar prox1mo a superficie, e a estimativa da co
bertura de nuvens nao sao tao fmportantes como 530 0S- " outros
pabametros, po1s entram linearmente nd calculo do fluxe de calor
sensivel, e no termo de aquecimento (radiagdo solar) ou resfria
mento (radiacao de onda Tonga), respeétivaménte. '

A selecao de um valor para os coeficientes adimensionais depende

das condigdes especificas para as quais o modelo proposto. Dian

te deste quadfo empirico, € natural a exist8ncia de uma ampla fai
xa de valores encontrados na Titeratura (Hidy, 1972). Por  exem

plo, neste trabalho, para o calculo da t.c. v., foi usado um coe
ficiente. de arrasto dependente da velocidade doventosegundo Garratt

(1977), Equagdo (5.2), mas que no entanto nao leva em conta a estra

“tificagao da coluna d'agua.

Portanto,’a incerteza na estimativa da t.c.v. € arnaior-Fqg

te de &rro em todos os modelos de previsdo do comportamento termico e di
némico do oceano superior, pr1nc1pa1mente quando tratan1de condigbes seve
- ras de ventos, como e o presente caso, -

Na segunda categoria, os estudos especificos sobre a in

fluencia das condigbes iniciais nos modelos de previs3o, atraves do uso
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de das observac¢oes meteorologicas e oceanograficas. Ate o momento, a
falta de dados adequados para simulacOes numéricas € o maior obstaculo
para o desenvolvimento geral dos modelos de previsjo como este apresen
tado.,

6.2 - RESUMO DAS PRINCIPAIS CONCLUSDES

s

0s resultados obtidos e discutidos no Capitulo 5 mostra
ram que este modelo & Util para estimsr magnitudes- das mudancas na es
trutura térmica e dinamica do oceano superior, e o tempo necessario pa
ra produiir tais mudahcas em resposta a uma repentina intensificacaonos:
fluxos de momentum e de calor na interface ar-mar. As principais conclu
soes desse estudo podem ser resumidas como se segue: )

i) De um modo geral, houve s1gn1f1cat1vos aumentos da profundida
de da c.m. e decrescimo em sua temperatura com a intensifica
cao.da velocidade do vento e ﬁo resfriamento superficial. In
versamente, houve retracio da c.m. com um associado aumesitc em
sua temperatura para condicaes amenas de vento e aguecimentosu
perficial, N |

ii) Este processo de afundamento/resfriamento da c.m. nao foi  um
processo suave, com sua maxima taxa coincidindo com o pico da
tempestade. Para uma tempestade que se desenvolve simetricamen
te em relacao ao tempo, a profund1dade maxima e a temperatura
rm1n1ma co1nc1dem com o re1n1c1o das cond1coes atmosfericas ame
nas, pois, daT para frente nao houve afundamento e decrdsci mo
'de‘temﬁeratura adicionais. ho-entanto, houve osc11acpes com
frequéncia proxima a inercial local tanto em h (desvio para o

- a;u]); como para T. {desvio para o verme1ho)ﬁ Estas defasaqgéns
existentes nas oscilacoes de h e T sio devidas a diferenca nas
1nerc1as termicas e mecan1cas da c.m., e ao ciclo de aquecimen
to diurno, e ndo devem a+1ng1r a 180°, Antes disso, as oscila
coes devem estar amortecidas, sendo que este amortecimento @
mais acentuado quando existe forte gradiente vertical de tempe
ratura na base da c.m. .
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i11) A distribuicdo de momentum e de calor na c.m. depende princi
pé1mente, em ordem decrescente de 1mport§hcia, da intensidade
da termoclina proxima a base da c.m., da intensidade da t.c.v.,
e da profundidade da c.m.. 0 "entrainment" na base da c.m., a
adveccao vertical, e as trocas de calor ar-mar contribuem no
processo de afundamento/resfriamento da c.m.. Para escalas de
tempo muito curtas, e sob. condi¢oes severas de ventos, a mistu
ra.turbulenta & basicamente controlada por ul, pois favorece
a ocorréncia de "entrainment” e torna pouco importante as tro
cas te Ca1or na interface ar-mar. Entretanto, a remocao de ca
Tor enfraquece a estratificacao e logo a resisténcia 3 mistura.
Desta forma, & evidente que quaﬁdo ambos os pro&essos sao com -
binados, como & normal durante a passagem de uma frente  fria
atmosferica, o resultado & maximizado.

iv) O'preéente modelo sugere que a resposta oceanica, em termos de
afundamento da c;m., para forcantes atmostficaé intensas e
bem rapida, da ordem de 10 horas. Tambem que a intensidade da
termoclina tem uma influéncia importante neste tempo de retar
do, hem como, na amp]itudé da resposta.

v) A estrutura termica do oceano superior e totalmente indiferen
te a uma mudanca na direcdo de ventos fracos mesmo em regices
onde ‘ha fortes gradientes“horizontais como em frentes 'oceﬁni
‘cas. A oscilacdo na temﬁewatura da c.m. & ditada exclusivamen |
te pela escala diaria de aquecimento solar.

“yvi) 0s aumentos nas -velocidades do vento tém uma influncia muito
_prohunciada'na velocidade da c.m.. A témpestade excitou corren
tes inerciais da ordem de 3D cm/s, cuja magnitude depende  da
prbfundidade da c.m.. Depois de encerrada a tempestade estacor

rente inercial na c.m. gira no sentido antihorario e diminuiem
magnitude. A frequéncia de oscilacdo & maior que a frequencia
ineicial Tocal cerca de 16%:(desvio para 0 a zul), e com 0 res
pectivo amortecimento diretamente relacionado a profundidade da

-
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c.m. no momento que a t.c.v. torna-se desprezivel. As componen
tes de velocidade de corrente u e v nao estao em fase.

vii) As oscilacoes inerciais ndo se propagaram para as camadas abai
xo da c.m., e suas estruturas termica e dinamica nao foram mui
to modificadas. '

viii) Para uma sibita mudanca na direcio do vento, a resposta do
campo de velocidade na c.m. & imediata.

ix) Normalmente, a escala de tempo da influéncia advectiva & maior -
do que as escalas de tempo sinoticas tratadas aqui. No caso, po
rém, a inomogeneidade horizontal do oceano, e a intensidade dos
fluxos entre a atmosfera e o oceano, tornam de fundamental im‘
portancia os termos advectivos, os quais sao os éeSponsﬁveispg
las oscilacdes das propriedades do oceano éuperior depois do
restabelecimento das condicoes étmosféricas amenas. Isto & um
dos aspectos que mostram a hecessidade de se ter associado  a
dinamica de mesoescala com a dinamica da c.m., para propdsitos
de previsao de curto prazo no oceano. No entanto, para baixas
veJocidades de vento os termos inerciais sao despreziveis, o
que faz com gue os modelos de niveis e de é.m. fiquem = desaco
plados. Assim, o estudo da mudanca*térmjca e dinamica do c¢cea
no superior, mesmo numa frente oceanica, pode ser feito por mo
delos -de c.m. unidimensionais, porEm numa escala sazonal = de
tempo. o ‘ ‘ |

x)‘Deve-sé'distinguir entre movimentos das zonas de conf]uénciaEE_
man, e o movimento da zona frontal. Em particular, o desenvol
vimento de uma tempestade sobre a frente oceanica ja existente

. foi capaz de desloca-la de sua posicao inicial por aproximada
mente 20 km; enquanto que somente a mudanca da direcao do ven

to 16ca1; apesar de-fraco; provavelmente a faz oscilar. £ bom
lembrar que, a mudanga de 1océ1izac50 de uma forte zona  baro
¢1inica, tal como a convergencia subtropical do Atlantico Sul,
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tical na velocidade), € inerente que seja muito dependente de distancias
sobre as quais se estima os saltos nas variaveis em jogo. E da adéquacﬁo
dessas distancias que se pode fazer com que um valor chtico seja aTcén
¢ado ou nao 0 que se traduz. em se basear em um critério mio muito rigo
roso para provocar ou nao 1nstab1]1dades na coluna d'agua.

Na quarta categoria, 0s esquemas numéficps empregados nes
te modelo sao esperados garantir'a‘estab11idade numérica sob todas  as
circunstincias durante o perfodo de tempo de interesse para integracao
(120 horés) 0 teste de ace1tacao do modelo, principalmente para verifi
car algum possivel erro no cod1go de computacao foi realizado com o
exemplo dado por Adamec et alii (1981) onde os resultados obtidos foram
coincidentes, Contudo, ao.redor do passo de tempo 90, 45 horas de inte.
gracao, o termo Ap comecou a tornar-se exageradamente grande proximo as
'fronfeﬁrasq Isto conduzia a .grandes diferenciais de velocidade o.quefeﬁ
dia a instabilizar es calculos das velocidades verticais, que s@o feitos
a partir.dé equacao da continuidade. E provavel que seja resultads  da
instabilidade dos esquemas numericos empregados para implementar a.condi
ch de contorno radiacidna], ou da incorrecao na estimativa da sua velo
cidade de fase de propagacao. Para evitar pfob]emas na regiao compreen.
dida entre o 109 ao 500 ponto de grade, foi provocado, para pontos fora
desta regiao, um amortecimento artificial atraves do emprego de coefi
cientes de difusio duas ordens de grandeza maiores, a partir do 500 pa§
so de tempo. Se haior_per?odo de integracao numériba for nhecessario, por
| exémb]o' para avaliar o tempo necessario para que se tenha a atenuacgo
completa das osc11acoes 1nerc1a1s apos-o termino da tempestade no EXP.
I, estas cond1coes de contorno devem ser recaTcu1ada

Na tentat1va de refinar o modelo d1nam1co foi aumentado
para 12 o ‘numero de camadas. Isto requer mudancas 51mp1es no cod1go de
computacao porem alem de nao mostrar qualquer efeito benefico, talvez
pelo fato de dar origem a ‘ondas internas ad1c1ona1s, inviabilizou a
execugao do programa por se tornar excessivamente lento.

Modelos de previsdo do oceano superior sdao problemas de
valor inicial e de contorno, que sao muito dependentes da disponibilida
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.

pode ter consequencias importantes para a atmosfera. Por exem
plo, Sanders e Gyakum (1980} acharam uma correlagdo maior en
tre eventos de ciclogenesis maritima, e a 1oca11zacao de for
tes gradientes de temperatura na superficie do mar.

6.3 ~ SUGESTDES

Este trabalho foi dedicado ao entendimento de quanto um
evento atmosférico solitdrio contribui para a variabilidade de uma fren
te oceanica de grande escala. Como as escalas de tempo das respostas do
oceano sao muito maiores que as escalas de tempo das forcantes atmosf§
ricas, isto justificaria o.uso da media temporal dessas forcantes em si
mulacoes oceanicas. Porem, sob condicBes atmosfericas severas verifica

.qse'que ocorrem alteracoes significativas na estrutura térmica oceanica
em curtas escalas de tempo. Mesmo com uma cérécterizacéo idealizada das
fases de uma frente fria atmosferica estas mudancas s3o bastante comple
xas, de acordo com o modelo. -

A partir dos fatos que os fluxos de monentum e de  calor
na interface ar-mar, relativos a passagem de uma frente fr1a atmoéféti
ca, sao muito assimetricos, e que as condi¢Bes da estrutura termica e
dinamica do oceano diferem de localidade para localidade, tem-se que a
reébosta oceanica nao pode ser facilmente generalizada. Desta forma, as
.1ntekpretacﬁés dos resultados apresentados devem ser feitas com precau
coes, pois uma déscricéo'precﬁéa da rapida resposta do oceano para temw
péstades somente pode ser alcancada pela média de muitos eventos. E du
rante cada um destes eventos, devem ser dadas especificac6es detalhadas
das forcantes atmosfer1cas e da estrutura das camadas superiores doocea
o, para que sejam cons1deradas todas as comp]ex1dades envo1v1daq

Ta]vez 0 menos compreendwdo aspecto da dindmica do ocea
no super1or seja a variabilidade horlzontal na camada limite superior. E
neste modelo de frente oceanlca sob acao de uma frente atmosferica, mui
tos foram oS processos fisicos nao inciuidos, de forma que seria prema
turo. comparar guantitativamente os resultados apresentados com observa
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¢oes oceanicas reais. Antes que tais comparacbes possam ser estabeleci
das, outros methoramentos devem ser incorporados no modelo tais como, a
introducdo da salinidade no caiculo do fluxo de “"buoyancy", a considera
cao de berfTs de velocidades de correntes iniciais mais reais, especifi
camente as velocidades das correntes do Brasil e das Malvinas, e outros
propostos na Secaoc 6.1. Finalmente, um grande passo sera dado quando a
32 dimensdo for incluida no modelo.

De qualquer forma, independente destes melhoramentos,cre
~-se que modelos de c1rcu]acao oceanlca associados com mode]os de  c.m.,
pelo fato de considerarem tanto os processos de mistura como o0s proces
sos advectivos, sao os modelos apropriados para prev1sao de anomenos
tais como frentes ocean1cas submetidas a forcdntes atmosféricas de me
soescala.
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APENDICE A

~ CAMADA LIMITE PLANETARIA OCEANICA

Em geral, quantidades escalares tais como temperatura e sa
linidade estao bem misturadas verticalmente proximo a superficie do ocea
no. Esta regiao de aguas bem misturadas @ chamada de camada de mistura
" (c.m.) superficial, sendo caracterizada por estar em regime turbulento.
R profundidade ou espessura da c.m. abrange, tipicamente, faixas desde
poucos metros até 100 ou 200 m. Ressalva-se que, devido ao fato de o cam
po de velocidade ndo ser t3o bem registrado como os de temperatura e sa
Tinidade, ainda nao esta claro o quanto o campo de velocidade & uniforme
: dentto da c.m.. Existe varios e importantes trabalhos de revisio sobre
c.m. como, por exemplo, os de Niiler e Kraus, 1977; Garwood, 1979, M@g
carenhas, 1981),

As camadas superiores do oceano servem come uma zona de a
mortecimento entre a atmosfera forgante e a circutagdo profunda. Saber‘qg'
mo o momentum transferido da atmosfera e distribuido no'dceano' (ondas,
correntes, mistura), e fundamental para entender como a atmosfera forca
as varias escalas de movimento no oceano (Krauss, 1981; Greatbatch, 1984
D'Asaro, 1985b). Nas latitudes medias rio 55 observabs mudancas signifi
cativas na temperatura e na salinidade a profundidades abaixo da c.m., e
a pequena variabilidade encontrada e devida a ondas internas e movimen
tos quasi~geostroficos (Stevenson, 1980).

'Uma questao que se coloca E'como a atmosfera e o oceano in
teragem mutuamente em termos de trocas de calor (Prangsma e Kruseman,
- 1984, Garwood et alii, 1981), pois o calor que esta distribuido de uma
maneira ndo uniforme no oceano superior, determinara anomalias de tempe
ratura superf1c1a1.do mar que e-uma importante condicdo de contorno para
atmosfera (Malkus, 1962; Namias, 1973; Moura e Shukla, 1981). Os fatores
que afetam os grddientes de temperaturé nas camadas superiores do mar
e os ciclos temporais da estrutura vertical de temperatura sao indicados
em La Fond (1954).

~ AT -
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Parabtempestades que perduram ate um periodo inercial, a respos
ta inclui oscilagoes inerciais. Para tempestades que perduram mais
que um dia s3ae estabelecidos transportes de Ekman na camada superior
resultantes do rotacional da t.c.v.. A geragdo de correntes de pe
riodo inercial por tempestades em movimento foi investigado por
- Pollard (1970), Pollard e Millard (1970), Pollard (1980}, D'Asaro

(1985b). | - |

As correntes inerciais dentro da c.m. geradas pela t.c.v. Tocal
propagam-ée para baixo, e excifam correntes inerciais abaixo da c.
m.. A taxa em que a energia & transferida a partir da c.m. para o
interior do oceano, depende muito das escalas horizontais do campo
de vento (Higgins, 1965). |

Desde o artigo de Kraus e Turner (1967) sobre a modelagem da
c.m., muitos outros trabalhos tentam descrever o$ processos fisicos
que contribuem para a mistura e o movimento da camada superior do
oceano (Francis e Stommel, 19533 0'Brien e Reid, 1967; Geisler,
"1970; Pollard et alii,1973; Ha]pern; 1974 ; Niiier, 1875; Mellor e
Durbin, ]975; Price eta]ii;1978; Kundua 1980; De Szoeke, 1980; Klein
e Coantic, 1981; Price, 1981; Greatbatch, 1983, 1984; kundu' e
Thomson, 1985;.D'Asaro, 1985a,b). Todos estes auteres  descreveram
processos que agem sobre o sistema em escalas de tempo re]ativamgg
“te curtas (horas até no maximo 2 semanas ).

c) Escala Sazonal

Por volta do infcio da primavera, quando a atmosfera j3 aquece a.
superficie do oceano,‘a temperétura da c.m. comega a aumentar, e
B esta:a se’ tornar mais rasa. A refragﬁo devido ao‘aquecimento' da
c.m. .continua por todo o verEo -fazendo que se forme uma  termo
clina sazonal. No infcio do outono ha uma reversio neste ‘proces
so, e a ¢.m. inicia o afundamento com a onsequente erosao 'da
“termoclina sazonal. Por.todo outono e inverno, a c.m. continua a
resfriar-se e a tornar-se cada vez mais profunda. Nos trabalhos
de Kraus e Turner (1967), G e Niiler (1973),  Denman
(1973), Niiler (1975), Haney e Davies (1976), Gi1l e Turner
(1976), ha a descrigao e simulagao de todo ou parte deste ciclo
sazonal. '
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Em resposta a atmosfera ac.m, var1a principalmente em

tres escalas de tempo: diurna, ciclonica, e sazona1

a) Escala diurna

b)

Durante regimes de ventos leves, o ciclo de aquecimento  diurno
1ntroduz uma importante escala de tempo no balango de - energ{a.
Quando a radiagdo solar incidente for maior do que a soma da ra
diagao de retorno de onda longa com os fluxos de calor latente e

_sensivel, ha a formagdo de uma camada de 3gua menos densa proxi
‘ma a superficie (acrescimo de "buoyancy"), que inibé fluxos tur

bulentos para baixo. Como a componente vertical da turbulenciae
insuficiente para transportar calor e momentum ate a base da «c.’
m., esta-se retrai podendo chegar mesmo a desaparecer. A no1te,
a radiagao de onda longa e os fluxos de calor sensivel esfriam a
c.m., e a geragao de turbulencia convectiva e mecdnica resulta

' fia erosac das camadas estadveis formadas durante os periodos de

aqueéimento diurno (Stommelliet aTiL1969;Salt2man e Ashe, 1976).

Escala ciclonica (sinotica)

Simpson (1969) sugeriu que os fluxos de momentum e calor entre
oceano-atmosfera que sao significativos nas latitudes medias, es

- tdo concentrados quase que 1nte1ramente dentro dessa escala S1no

tica. Nesta escala, as var1acoes no campo de temperatura e de ve
locidade no oceano, estao associadas com a passagem de . ciclones

e ant1c1c10nes em movimento ‘para Leste.

No campo . de temperatura durante periodos de tempestades ~com '
fortes ventos e intenso fluxo de calor para cima, ha a 3 geragao;-
ﬂé'mistura turbulenta que supera a«tendéncia.do.aquecﬁmento diur
no em produzir uma camada estavel proxime a 5uperchie;_Nas lati

" tudes médias, quando da passagem de um ciclone extratropical, a

resposta do ‘oceano & caracterizada por um rapido afundamento 2
resfriamento da sua c.m.. Por causa da grande inercia termica, da
pequena inercia mecanica, e da fraqueza dos processos de dissipa
¢do na c.m., as tempestades podem gerar grandes e persistentes
anomalias de temperatura da superficie do mar.
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Observa -se, entretanto, que as varlagoes nas escalas de tem
po. da c.m. ndo s3o 1ndependentes Por exemplo, variagoes diurnas  tendem
a ser ma1ores na primavera e verao quando o aquecimento solar & mais for
te. Do1s interessantes trabalhos onde se trata do acoplamento entre as
tres escalas de tempo sao os de Elsberry e Camp (1978),e de Camp e
Elsberry (1978). Nestes trabalhos, a principal conclusdo @ que a transi
¢ao de uma c.m. profunda (inverno) paré uma c.m. rasa {verao), pode ocor
rer em um unico dia dependendo da maghitude das tempestades, e do periodo
de tempo de ventos leves entre estas tempestades.

Assim, as camadas super1ores do oceano estao constantemen
te submetidas aos efeitos atmosfericos na interface ar- mar. Duas classes
de modelos fundamentalmente distintos, os modelos 1ntegra1s (ou de  "pla
ca"} e os modelos de viscosidade turbulenta, procuram simular o comporta
‘mento da c¢.m. sob condigoes forcadas variadas. A diferenga mais signiffqg
tiva entre estes modelos @ que, enquanto o modelo integral assume uma
" corrente uniforme na c.m., o modelo de viscosidade turbulenta assume a
prééenga de um gradiente de velocidade media (c{sa1hamento)°

Nos modelos de placa (Kraus e Turner, 1957; Denman, 1973;
Niiler e Kraus, 1977) considera-se uma regiao totalmente turbulenta do
, oceand supérior que_eStE limitada acima pela interface arwmar, e abaixo
por. uma massa d'3gua que & dinamicamente estivel. O ventoe o fluxo de
"buoyancy" intermitentes atraves da superficie sdao as fontes de - energia

'”mecan1ca para a geragao desta turbulencia. Fluxos Verticais minimos abai

X0 da c.m., juntamente . com a alta intensidade da turbulenc1a dentro da ca'
mada, resu]ta em uma aproximada’ uniformidade vert1ca1 na dens1dade e ha ve
1001dade med1a Esta aparente homogene1dade @ a raiz do termo placa.

0s modelos de viscosidade’tUrbu]enta (Mellor e Durb1n,1975 =
kundu, 1980) assumem que ha alguma mudanga na veloc1dade com a profundida

- de, e e que.a transferencia de momentum devido.ao grad1ente de velocidade

: pode ser modelado por um processo d1fus1vo turbulento. Geralmente, para .
a parametr1zagao dos fluxos turbulentos sdo usados os metodos de ‘“fechs
mento" de segunda ordem (Klein, 1980).
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Esta diferenca fundamental entre modelos de placa e de
viscocidade turbulenta pode ndo ser t3o importante em condicoes atmosfe
ricas amenas,'mas quando extrépo]adas'para tempestades, os perfis pre
vistos pelos dois modelos podem ser s1gn1f1cat1vamente diferentes (Gor
don, 1982). -

Ndo importa se modelo de coeficientes turbulentos ou mo
delo de p]aca,;o:fato e que nos dois tipos de modelos ha a necessidade
de se parametrizar fluxos turbulentos para se fechar o conjunto de equa
caes governantes. Os tipos basicos de paramétrizacaes comumente usados
nos modelos de c.m., até agora sao: '

.

i) Transferencia de momentum via viscosidade turbulenta.

. A idéia desta transferéncia de momentum devido ao cisa
Thamento da velocidade origina-se da Comparacéo com processos de  difu
sao molecular. Nesta analogia, assume-se que a transferenc1a turbulenta
de momentum serd proporcional ao gradiente medio da ve1oc1dade 0 obje
tivo & determinar o coeficiente de viscosidade turbulento que _apropria
‘damente traduza a relacao entre cisalhamento e t.c.v.; ou seja, estimar
os valores das difusividades turbulentas K,- A falta de consenso em re
Tacdo ao valor desses coeficientes, ou suas relages com outros parame
tros fTQicos; tais como a estratificacﬁo provocam incertezas das teo
r1as de coef1c1entes turbulentos para cond1coes ocean1cas. '

i1) Transferéncia de momentumivia instabilidade de cisalhamento.

"0Os mode]os do t1po p1aca pelo’ fato de nao requererem per.
fis dentro da c. m., se utilizam para as parametrazacoes dos f]uxos tur
.bu1entos noa Timites superior e inferior da c. m.,’ 0S pr1nc1p1oscm balan

¢o de energia mecan1ca. No entanto, a ap11cacao desses pr1nc1p1os geram :
Cuma importante controveraéa, se &0 balanco da energia cinetica doescoa
mento medio (Pollard et a111, 19733 Thompson, 1976); ou se e o balanco
da e.c.t. (Kraus e Turner, 1967; DeSzoeke e Rhines, 1976; Garwood, 1977)
o responsavel pela taxa de "entrainment”. Esta taxa € a quantidade cha
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ve para a determinacdo da dinamica da c.m.; se o fluxo de "“entrainment"
nao estiver certo, os fluxos interiores da c.m. n3o estardao corretos.

Nesta Ol1tima classe de modetos & incluido o "entrainment"
na base da c.m.. 0 estudo de processos de mistura que ocorre numa inter
face agitada apenas por um lado, mostra que n3dao seé cumpre a expectativa
que esta agitacdo viesse a suavizar os gradientes interfaciais. Pelocon
trario, verifica-se que a interface torna-se mais nitida, com trahsfg
rencia de materia sempre do fluido nao-turbulento para dentro do fluido
turbu]ento onde rapidamente torna-se bem misturado. Este fenomeno e
chamado de entraznment“ '

Ha basicamente dois tipos de mecanismos atraves dos quais
ocorre o "entrainment" (Stevenson, 1980): 1) turbulencia gerada proximo
a superficie da c.m.. VOrtices turbulentos colidem sobre a interface de
-&ensidade existente na c.e., ¢ fazem com que Haja uma defleccao desta
interface, que por reacdo injeta fluide para dentro da c.m., 2) instabi
lidade de cisalhamento na c.e.. A medida que ondas de Kelvin-Helmho Ttz
crescem, elas carregam consﬁgo fluTdo para dentro da c.m., que.e imedia
tamente misturado (D'Asaro, 1978). |

A taxa de "entrainment", w, & a velocidade com que  as
particulas de f1u1dos movem-se verticalmente na base da c.m. relativamen
'te ao fundo da c.m.’ (Stevenson, 1980). Esta taxa e obtida atraves da
“integracao vertical da equac¢do da continuidade (Equacdao 3.3) na c.m.:

h, 8 (h<v>) +w(-h) = w | - (A1)

st sy dt €

onde h & a profundidade da c.m., <v> & a velocidade horizontal da c.m.
mediada na vertical, e w(-h) € a velocidade “no fundo da c.m..

A espessura da camada pode mudar pela divergencia do trans
porte naquela camada, que & chamado de "stretching, e pelo "entrainment®
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- 0 “"stretching” pode aumentar ou decrescer h; o "entrainment" pode somen
te causar.o aumento da espessura da c.m..

Se a geracao da e.c.t. n3o for suficiente para misturar
o "buoyancy", que pode estar sendo adicionado 3 superficie do mar, nao
havera "entrainment", Durante este processo, chamado'kkmtrainment“, 0
fluido deixa a c¢.m. retendo os mesmos valores de “"buoyancy" e velocidade
quando da sua‘pérmanéncia na c.m.. Portanto, no processo de "dstrainment"
ndo se verifica saltos nos campos de velocidade e de "buoyancy" no fun
do da c.m.. ‘






"~ APENDICE B

BALANCO DA E.C.T. NO OCEANO SUPERJOR

_ As varias interagoes que transferem energia entre a atmos
fera e o oceano geram ondas superficiais, ondas internas, correntes, e
modificam o perfil de densidade. 0 fluxo de énergia turbulenta a partir
© da atmosfera e especificado em temmosda t.c.v.. Assim, a taxa de traba
Tho pela t.c.v. a 10mde altura e:

b0, = oy C

rm
H

p Ui (B.1)

. onde C; @ o coeficiente de arrasto a 10m de altura, e U, &a ve1ocid§
de do vento medio a 10m de altura.

A escala de velocidade apropriada para a agua &:

1/2 | p 1/2 /2
T A B N N A B2

‘onde P, & a densidade de referéncia para a agua, e u, € a velocidade
de fricgao.

Portanto, a taxa de transferencia de ‘energia  turbulenta
para a agua é: | |
/2 1/2

£ = fl v - (—’ ¢, " €, o (8.3)

0

-Sem contar gque parte de E e dissipado no ar antes de al
'cangar a superficie do mar, desta re1agao veé-se que somente uma pequena
fragdo e acoplado atraves da interface ar-mar.

Do momentum transportado bara dentro do oceanopelat.c.v.,
a malor parte & usado para gerar ondas superficiais (Dobson, 1971). Par
te dessa energia ondulatoria & advectada para longe, parte e transforma
da em turbuléncia através da arrebentagao das ondas na superficie, e par

- B.1 ~



- B.2 -

te e transferida para as correntes de deriva. Tanto a arrebentacio das
ondas, como o cisalhamento vertical dessa corrente de deriva, sdoasprin
cipais fontes de producdo de e.c.t. em pequenas escalas.

A e.c.t. gerada pode ser usada para aumentar a energia po
tencial da -coluna d'Egua atraves.da realizacdo de trabalho contra as
forcas de f1utuacao, para aumentar a energia cinética do escoamento me
dio, e o restante e dissipado.

Assim, a relacio (Equacdo B.3) mostra que a taxa de aumen
to da energia potencial do oceano supérior devido ao trabalho feito pe
Ta mistura, e aproximadamente uma frac3o constante m da- taxa de energia
turbulenta transferida para baixo pe]avt.c.v. a 10 m acima da superfi’
cie (Turner, 1969):

E =méE B . ‘ : (B.4)

Note que nas suposicBes sobre m estdo implicitas as ‘supg
sicoes referentes ao coeficiente de arrasto CD. Tem-se entao,

mudanca na_enerqia potencial
taxa de producao de energia turbulenta pela t.c.v.

Os va]ores de m podem ser estimados a partir de perfis de
- temperatura do oceano superior. Algumas éugestﬁes sobre esses  valores
sdo: m = 0,01 (Turner, 1969); m = 0,0015 (Kato e Phillips, 1969); m =
0;0012 (Denman, 1973); m = 0,0039A(Ha1pern,.1974). A dissipacdo. de enet
gia dentro da c.m. estd incluida na avaliaco de m, No_entantb, a dissi

-pacéb,deve'ser tratada de'modb'expchifo se forem conSiﬂeradas virias .
faikas dé‘veTocidade'deIVento; ou'trpcaside calor na supgrf?cie.db mar. -

--Antes de abordar as .energias envolvidas ha c. m,; deve-se

*-notar que ha duas quant1dades basicas relacionadas a t.c.v., mas quesao
d\ferentes quanto aos efeitos no oceano superior. A primeira & ul, que

estd relacionada a taxa total de produ¢3o pelo vento da energia turbg -
lenta disponivel para mistura nas camadas superiores do-oceano. A segun
da & a componente vertical do rotacional da t.c.v.,qe esta relacionada
ao divergente da corrente de deriva (Ekman) superficial.
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Assim, u, e rotz,l estao diretamente relacionados a dois
- processos oceanicos distintos: a mistura vertical e o “pumping Ekman".

1) Balango da ECT

A equacao da energia cinetica media do movimento turbulento & ex
pressa de uma forma simplificada, em uma dimensdo, e supoe-se que to
dos os fluxos sejam verticais (Gil1, 1982):

3 - 5T —

— e == UW M4 WBT - 2 w'(p' + ek)- e (B.5)
ot ' 32 , oz

1 | .I i I l | i !
A B c D E

onde
_ ' 2 2 ' 2 5
& Yt e b'=-g
o]

As variaveis linhas sdo perturbagoes a partir da media paraa den
sidade p, a pressao p, e as componentes de velocidade u,v,w nas di
regoes X,y e z, respectivamente. A velocidade média u esta no plano
XZ. ' '

0 significadodos termos na Equacao (B.5) e&:

a) Variagéo local da e.c.t. média. A e.c.t. & da ordem de 3/2’ui,'
onde Uy, & a velocidade de fricgdo na agua (Denman, 1973). Para
~ ventos de 10 m/s, u, =1 cm/s. Para escalas de tempo da ordem
"de‘T‘dia, o termo a/éL/at e da orQem de 10  em®/s?. Compara
do com valores, por exemplo, de . €, esse termo & sempre menor
do que 1% é a e.c.t. e suposté estar num éstado'quasi- estacio
nario, (Niller e Kraus, 1977; Davis et alii, 1981; Oakey e
Eltiott, 1982) de tal modo que conversdes, de energia sao rea
"lizadas pela redistribuicao entre os termos da direita da Equa
cao (B.5).
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b) Produgac de Ek pelo cisalhamento, onde somente & considerado 0
cisalhamento vertical da corrente horizontal. F o termo de conver
sdo de energia cinetica media Es e ae.c.t. e,

_c) Producdo ou perda de Ek pelo fluxo vertical de "buoyancy". Se es
te fluxo for para baixo, isto &, W'b® < 0, a e.c.t. diminui com
0 consequente aumento da energia potencial. E o termo da conversao
entre e.c.t. e energia potencial. '

d) 019 e 29 termos de D compdem a divergéncia do fluxo de e.c.t. Re
presentam uma redistribuigao de eriergia pela advecgao turbulentae.
pelo trabalho da forga de pressao.

e) Dissipagao. Um valor tipico.de ¢ dentro da c.m., mas abaixo da
zona de arrebentacao das ondas, & da ordem de 107> cm?/s2 (Grant
et alii,1968). J3 a escala de tempo caracteristica da - dissipacio, .
(e/u)l/z , onde v e a viscosidade, e da ordem de dezenas de segun
dos. Nesta escala de tempo, nio @ importante a advecgdo de e.c.t..

Sem considerarmos a produgao de e.c.t. pelo cisalhamento do es
- coamento médio, tem-se para o estado estacionirio da e.c.t.:

—W ) = WE -e, - (BE) -

que expressa o balango gntre-a'divefgéncia QerticaW'db‘f]ux0‘deje.c;t
"t,,;a taxa de trabalho pela forga de "buoyancy" e a dszipagEo. A

integra§5d‘Véktica1 destaﬁequagSo;ibnde nao se leva com conta o flu

‘xo da e.c.t. na base da c.m., z = - h, resulta (Phillips, 1966):
“ru}= J wh'dz - _J.edz, - (B.7)
o z8-n Z=-h S

~onde r € o parametro da eficiéncia da mistura. Este trabaTho relacio
na a porgao da e.c.t. induzida pelo vento que nao & dissipada, com a
. que & usada para aumentar a energia potencial da coluna d'agua.
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Observacao : Na hipotese de Garwood (1977), tem-se:

— e —r—"
[___E_ W'(P'.*‘Ek)] - m'+< ww > < %k >

ou sejé,

cional a
samente .

tanto,

[_

1/2 -

?

9z h

-h

que a convergencia do fluxo de e.c.t. na base da c.m. & propor
componente vertical da e.c.t., a e.c.t. total na ¢c.m., e jnver
proporcional a distancia que esta energia i -transportada. Por

Bl e, WL _2<Tk> (8.9)
2= - h h '
Balanco da Energia Potencial
‘ 0 . .
P=g (z - zo)pdz, . ' - . {B.10)

-h -3¢

onde z=-D = --h - § & um nivel imediatamente abaixo'da c.m.em
que os fluxos turbulentos e radiativos de calorsdo despreziveis,
e 2, e um nivel de referéncia ndo especificado paraaenergia po
tencial. .

A Equacao de balango para P & obt1da da equagao da energ1a ter

.mod1nam1ca, e pode ser expressa como:

_(~—~ + u ..V o+ow 37_)p+ 32('-"—;q+w )—0 __{B‘.,HA)“

ondé q(z) €0 fluxo do calor radiativo para baixo,a € o coeficien
te de expansio térmica, e s e o calor especifico para a agua do
mar. = .- o ~ | ' ' '

A multiplicacdo da Equacao (B.11) por g(z-z¢), e a integragao

de z =~ D ate z = 0, resulta:
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0 . ) ¢
L, (z-20) (u .vp+w)dz+ %3— Bz + | qdz| -
I | P
0 A B
- w'b' dz ,
0] |
c _ (B.12)
com
Cc ' ’
Bo =gq{z - 0) - —E Wb7(z = 0) - (B.13)
[ .

Este B, representa o fluxo 1iquido de "buoyancy" na superficie do
oceano. Dentro do.contexto da dinamica da c.m., os termos Ae B na
Equacao (B.12) sao considerados comd infludncias externas - para - o ba .
lango de energia potencfa];IO termo advectivo A & determinado primaria
mente pelas condigoes do oceano profundo, e o termo B peTés‘ condigoes
atmosfericas. 0 termo C, que e o fluxo vertita1_de “buoyancy" integra
- do mede‘a taxa do prOCesso dinamico jntepﬁo.

- Quando se esta interessado na dinamica interna da c.m., pode-se es
crever a energia potencial ajustada: '

- .
Pk =P~ | (A+B)dt

-0
Desta forma fica claro que:

. *
P g
ot +

energia potencial « e.c.t.
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Para finaltizar, apresenta-se uma representacdo esquematica
“do balanco de energia mecanica para a c.m.:

Llo).s . ' - xlO)LB

@ £0). 5 u, b,
EN. CIN.MEDIA CISALHAMENTO EC.T. HORIZ. 7 EN. POT
4 oy 1 o T by
3 P.j:‘h(-.,;nti dg . -a-P. ‘.(_: +¥ H.: ‘“POJ:J;_‘}' dx dt
|§ /\f
5
[
- ©
B
& 7]
& e
& _
g%
) FLUXO DE "BUOYANCY"
CALOR N L —

"ENTRAINMENT"

Fig. B.1 - Balahgo de energia mecanica para a c.m. oceanica.
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e R

" "AS OSCILAGOES INERCIAIS NA C.M. OCEANICA

A t.c.v. sobre a superf1c1e do oceano gera ondas iner
ciais de um modo intermitente. As caracter1st1cas do campo de vento que
mais influenciam as osc11agoes inerciais sao aquelas que tem escalas de
‘tempo menores do que um periodo inercial.

As principais catacter?sticas de movimentos inerciais sdo
correntes-intermitentes com velocidades tipicas de 10 a 20 cm/s, cujo ho
dografo e aproximadamente um circulo que gira no sentido antihorario
-(H.S.), com um perfodo proximo ao periodo inercial local (2n/f). Dentro
da c.m. os movimentos inerciais sio coerentes e em fase (Pollard, 1970).

Todos os registros sao dominados pelas dsci1a96esinerciais
e pelas oscilagoes semidiurnas. O espectro de energia confirma o dominio
dessas duas frequéncias, onde 60 a 80 % da energia estd na banda de bqi-'
xa frequencia, que inclui a corrente media (PoT1ard, 1980). Porem, durég
te periodos de intensos fluxos de momentum na interface oceano - atmosfe
ra, as oscilagoes inerciais constityem a parte dominante da resposta oc@i
nica. Nestas circunstancias, a energia’iﬁeréia] g aproximadamente. 2/3 da
- energia cinética total (D'Asaro, 1985b).

A quantidade de energia colocada nos movimentos 1inerciais
‘pelas flutuagoes no campo de vento € basicamente dependente da profundi-
dade da ¢.m., e do tempo que o vento atua, nao sendo muito afetada pela
estrat1f1cagao, nem pela escala horizontal da t.c.v.. Eat.c.v. a maior
fonte de energia inercial nos oceanos.

No inicio, as oscilagoes inerciais estao concentradas ' na
c.m. e propagam-se para baixo com uma velocidade de grupo, gue varia pro
porcionalmente com a estratificacido, em torno de 0,03 a 3m/dia (Pollard,
1980). Devido a esta pequena velocidade de grupo elas submetem-se a uma
forte atenuacao por dispersdo e dissipacao turbulenta, sendo improvavel
que as amplitudes que sdo observadas nos pacotes de oscilacoes inerciais
a grandes profundidades, sejam geradas pela agac de uma Unica tempestade

- C.1 -
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-

na superf?cie do mar. Esta propagagdo de energia para baixo esta associa
-da com uma propagagﬁo de fase para cima (Kundu e Thomson, 1985).

As ondas inerciais podem viajar milhares de km antes de
serem dissipadas. Porém, ao longo do caminho'estas ondas podemser distor
cidas por nuﬁerosos fatores, como por exemplo, pelo escoamento medio que
pode apr1s1onar e amplificar essas ondas. As osc11agoes inerciais tem um
per1odo de duragao da ordem de mais- ou menos 1 semana. Pelc fato das on
das de gravidade serem mais rapidas do que as ondas inerciais, quando
elas viajam para fora da reg1ao sob influencia do vento formam uma confi
guracao de ondas moduladas com frequenc1as que crescem de uma forma gra
dual.

o Ainda nac est2 muito claro como a energia nas frequencias
quasi-inerciais e removida das camadas superiores. Parece improvavel que
- somente a d1spersao seja o Unico mecanismo responsaveT pela perda de ener
gia. A esta deve ser suplementada outros mecanismos tais como a instabi
Tidade ‘de Kelvin-Helmholtz, a turbulenc1a, a dtuacdo de um. segundo’” ven
- to, que poderiam causar o$c11a;oes de curta duragao (Pollard, 1980).

A resposta'baroc1Tn1ca do oceano a atuacao de tempestades
- em movimento podé ser dividida de um modo conveniente, em duas componen
tes distintas: ) uma componente independente do tempo, a componente
geostrofica, e que fica confinada na regiao forgada abaixo da tempestade;
1) outra componente dependente do témpo, a componente ondulatdria com
frequEncia quasi-inercia1, e que & espalhada lateralmente.

) QUando uma- tempestade move-se mais rEpido do que a veloci

dade de fase da onda interna (c = (g'H)/2 , com valor t1p1co da - ordem

de 2 m/s) prevalesce a segunda componente (Ge1s]er 1970 Price, ; 1983;
- Gill, 1984) As tempestades severas que $30 acompanhadas por fortes raja
‘das de ventos cobrem o espectro completo de frequéncias no dominio das on
.das internas. Quando a velocidade de translagao da tempestade for menor
do que a velocidade de fase da onda interna, ha produgcio de correntes
quasi-geostroficas, 0 caso limite @ obtido quando a tempestade esta pa
rada e a reéposta & um escoamento estacionario, geostrofico, forgado pe
1o vento (Orlanski e Polinsky, 1983).



APENDICE D

" 'DERIVACAC DA EQUACAQ DE "BUOYANCY"

A equagdo de conservagao de calor, ou conservacio de ental

pia e:
3T | | -
Eﬁ?. =~k V2T + “%E; -—sm— q(z,t), (D.1)
. z

onde T & a temperatura [ °C ], k & a difusividade termica [em?/s ], p e
< sao a densidade [ g /cm®Je calor especifico [ cal/g /°C ] da aguado
mar, respectivamente, e q(z,t) e a taxa de aquecimento devido a absorgdo

da.radiagdo solar [Ty/s 1.

Se os valores da ve]ocidade e da temperatura sao separados'
em um termo basico mais uma perturbagdo, e com o uso da equagdo da conti -
nuidade, a media temporal desta equagéo (D.1) em coordenadas cartesig
nas, fica: ' '

. |
2T @07 o+ — @) = 5 22 (), (D.2)
at axj p oz

onde se fez.uso da hipotese que as difusividades moleculares sdo despre
Ziveis, e § = X, ¥, Z representa as coordenadas alternadamente.

'Nesta equagdo, os termos representam:

i) taxa local de mudanga da temperatura media;

§1) taxa advectiva de mudanga devido ao escoamento medio;
iii) divergencia local do .fluxo turbulento de calor;

iv) absor¢ao ou emissdo de radiacao na coluna d'agua.

- D.1T -
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A equagao para a salinidade S[ %, ], sem considerar fontes
ou sorvedouros, € analoga a (D.2). Tem-se que:

35 + (u,v)s+

t .
9 3XJ,

@y = 0 S (0.3)

"A equagdo de estado linear da agua do mar, &:

=

o= o [Tma (T-To) + A(S-59], . | (0.4)

- 1 .
onde of °C 7] e A[ % 7] representam os coeficientes de expan
sao termica e salina, respectivamente, e o Tndice "o" indica variaveis .
de referencia. '

De ( .D.4 ), tira-se-que:

2

-g cg[a(T=Ta) - AGS-S)l= bo ©.5)
‘ fo . . .

qﬁe & a definicdo de "buoyancy" b.

0 "bubyancy" assim definido tem dimensao de aceleragao e
e maior para aguas quentes e pouco salinas, e menor para aguas frias e

-+ salinas.

A equac3o (D. 3) e mu'lt1 plicada por X, e subtra?da da equa
cao (D 2) mu1t1p11cada por o Isto resulta que: ’

oX

(dT -XE) + (u < V) (T =2aS) + — (au'jT' - Au'jS') =
En 5 0 T

9

= %9 - (D.6)
- pC, - 9z : .
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De {D.5), pode-se escrever para a parte basica:
b =g [allT - T) - (S - Sa)1. S (D.7)
e para a parte pgrturbada.
_.b‘,f: g(;;T' - as") . " (D.8)

Com o uso de {D.7) e (D 8), a equagdo (D.6) multiplicada
por g e expressa como:

B L ()b 5 2 (T - Yo 29 . (D.9)

ot .9 z
BXJ. _ pcp g

" Neste trabalho, os fluxos turbulentos sao parametriza dos
na hor120nta1 como sendo proporcionais a um gradiente medio, isto e:

3b (D.10)

onde AB & 0 coeficiente turbulento de difusio de "buoyancy", admitido
constante, e o indice i = x, y representa as coordenadas horizontais.

Desta forma, a_equacao (D.9) expressa em coordenadas car

 tesianas e:
30§ (Ge)p - Se 20 + Ay VB - L (W) SNOREY

at pcp_az ‘ a;
NOTA: A-temperatﬁra da c.m. podé variar com a profundidade numa escala
esbacié], na qual a.absbeSo diaria da energia solar de onda cur
ta ocorre dentro dessa coluna d'agua. Todavia, esta absorcﬁo ocor
re dentro dos prmme1ros dois ou tres metros da superficie ocean1
ca (Denman e Miyake, 1973), na regido de intensa atividade das on
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das. Denman (1973) concluiu que quando a velocidade do vento exce
~de a 6 m/s, esses desvios da temperatura que sdo produzidos pela
absorcao local, estao abaixo do nivel de rquo'de outras -~ caracte
risticas de pequenaAesca]a dentro da c.m.. Logo, para 0 proposito
dos presentes calculos, 3g/0z = 0, e admite-se que a taxa de aque
cimento diario atua como uma forcante superficial. Isto &, o fluxo
de calor turbulento - c po w't' na superficie do oceano assume o0
* valor Qg, como”condicao de contorno.



APENDICE E

" FLUXO DE "BUOYANCY" NA BASE DA C.M.

0 modelo de Garwood (1977) & caracterizado pela Suposicao
que a mistura por "entrainment" na base da c.m. & realizada pela convergen
cia do fluxo vertica] da e.c.t.. Esta convergéncia e proporcional a e.c.t.
~ total na c.m., a componente vertica1 da e.c.t., e inversamente proporcio

nal a distancia em que e transportada esta e.c.t.. Portanto,
IR V2 S '
WL

. e '
Wb, =m, KM > < k2 o (ET)
h

Assim, o fluxo de "buoyancy" de "entrainment”, - WTE")_h,
e funcao dos valores medios na c¢.m. da e.c.t. total, e da sua componente
vertical. Isto permite incluir os efeitos da distribuicao relativa da e.
c.t. entre as componentes horizontal e vertical, esta Ultima sendo impor
'_tante no caso emcuw:hﬁ retracao da c.m. (dh/3t < 0), |

Normalmente s3o considerados trés mecanismos para a produ
¢ao de e.c.t.(D'Asaro, 1985b): i) produgao por cisathamento induzido pe
1o vento prox1mo a superf1c1e, que @ norna1mente parametrizado por um mul
tiplo de ul, onde u, © a ve10c1dade de fricgao (T/p)llz, 4i)  produgao
por cisalhamento na base da c.m.; 1i1) produgao pela convecgao devido aos
j’-1’1u><-t>s. superf1c1a1s de "buoyancy ' : '

As equagoes de Garwood (1977) que dao a var1agao das compgi

' nentes horizontal e vert1ca1 da e.c.t. sao

3 5, ] ;z —— _ " , |

- (h< u . + V> )‘= mBUi ___.._..;.._ (w’EI) - ( < —é.k 5> -
ot 2 : ‘ | 2R,i ~h

1/2

-3 WwW>) < g > -

- E.1 =
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Da supos;igé'o de um estado estacionario para a e.c.t.(Niiler
e Kraus, 1977), e com os valores dos parametros definidos por (E.4), as
Equagoes (E.1) a (E.3) tornam-se diagnosticas:
' 1/2

(W'E" )-h . L W h_<'§k> (E.5)

R

1/2

7.6 % 10770, - A BT, - (<E> - W >) <g > -
2R} K

2 . 1/2 S : '
-T(<ek> - fh) <® >=0 (E.6)

’ , 1/2
’ ——%——h [(_Fv"'ﬁ')_h - (w'E'j'O] + (‘<"e-k > - 3 <WT‘> )< > -

1 L /2 _ '
‘ "---—3——-_(<ek > - fh)< ¢ > =0 | (E.7)

Para resolver este sistema algébrico de equagOes, faz-seas .
seguintes mudangas de variaveis:

(w'B')_hA.=x,< wW'> =y 3 < € > =2
a=dy b=7.6000ud 3 o= g
h - o 2R
1
d==Fh 3 e=—— 5 . fi= (W5
2 '
by =b-ef, 3 ¢ =-e~c¢c 3 d = b+2ef
o |
ey =c +2 3 w =27 ;g = — py = —2

2
Ci €% a
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2. g M 3 |
- r (< & > - fh) < g >, (E.2)
o<W 1 VBT W) | e
(h )= —h [-(w )y - (WD) ] +{<g > -
ot .2 2 _ ’

S3<ww ) < g > -

-I — 1/2 —_

- fg_ (< ek> . .= fh)< ek>

(E.3)

onde os parametros m; representam a eficiencia das fontés ria  conversao
de energia. Eles s3o determinados a partir de observacoes nas mudancas que -
ocorrem na estrutura vertical do oceano superior devido aos fluxos super |
ficiais. 0 parametro m, expréssa a razao entre o fluxo de "buoyancy" e a
convergencia do fluxo de energia na zona de "entfainment"f Como Tennekees
(1973) afirma que & insignificante a dissipagao da e.c.t. na zona de
"entrainment”, @ entdo razoavel colocar my = 1. As sugestoes de  Garwood
(1977) para as medidas dessas constantes, sdo: ' '

.'mu. ‘ A
pp = —==1 = my =1 N -
Sy o SRR
p = l’—n-g--— = 1 -+ mz = ]
2 m,
Assim, as fontes de e.c.t. disponiveis para mistura na

base da c.m. sdo o fluxo de "buoyancy" e a velocidade de fricgao na super
ficie do oceano. Ha uma limitacao dissipativa ao afundamento que & depen
dente da rotagdo planetaria.
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com os parametros dados por:

= Bo - _ *10" 3,3 -3 - |Ja Bo
a= : b = - 2.5%10 "u, 3 ¢ = - 3.8*10 —%
1.2f . . f
Bu-= - (w'E')0 ' (E.14)

Dois casos importantes a serem considerados, com o objetivo
de se poder ter uma ordem de grandeza de h:

a) .fh = 0, ou seja a c.m. & rasa suficiente para que a dissipagaose
Ja independente da rotagdo planetaria. Portanto, as equagbes (E:
- 10) e (E.11) ficam reduzidas a:

: - . _ 3f2 : . 3)2 .
760070 ul - <® >t o2 <5 3P Lo (E.15)
. k 3 . . .
h . | _a/2 1 . s8f2
- ——— (w'b") + <e, > - — < e > =0
2 - 0 k . 3 . k v
(E.16)
Dessas duas equacbes resulta que:
. 3 : : ‘ _ )
) -3 Uy . -3 . .
h =6.1*10 ,ouh= 6.1%107 Ly S (EO7)
o - {w'BT) S S

‘0,‘

-‘ondeALB €o combriménto de'Monin—Obukov (Phi]]ips; 1966)._

'b)‘(ﬁ+5f)o'= 0, ou seja ndao ha fluxo de "buoyancy" na supekf?éie;

Portanto, a Equacdo (E.11) fica reduzida a:

' . 212 - .
<§ > = fz _ - (E.18)
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Como resultado fica-se com uma equacao algebrica nao-1i
near em ot |

' 6, : 5 " . 3
(p1-ga1~ 3)wé - (szld"Sll‘l'-l)w/3 + DldzwA + (di+gib - 2b1P1)wé
- 2pabydu® & pib% = 0 ‘ (E.8)
e com o fluxo de “buoyancyf na profundidade h expresso por:

/ ‘ .
x=m+dw3—b1 ‘ : (E.9)
Ca .

Resolve-se entdo a equacao (E.8) por um metodo numerico .
1terat1vo*, quo valor da raiz obtido & substituido na Equacao (E.9).

Quando ha retracao de c.m. devido a 1nsuf1c1enc1a de flu
xo de e.c.t., ate a hase da c.m., as equacoes (E 6) e (E 7) reduzem-se -
a:

: 1
7.6 % 107 u} - <§> _.E.(<Ek>é Sfh)E e 0 (E.10)

PRy L W

2

g. (& >h < fh)g> = 0 C(EA1)

Estas duas equacoes dao orlgem a uma equacao d1agnost1ca
para a nova profund1dade da c.m.: -

hoe - " C(E12)
o 3Bo 'l:' 2f<ek : C
e <¥> e regldo pela equagdo:
_ 5 3 _ ' S o : o
<ek é_ +2 <ek é +‘b <@ >+ C ;-0 S | . ‘ ‘ (Ef13)"

* Sub-rotina RIPOLY de ROTINAS/FORTRANNUMERALS implementada no B/6800.
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Substituindo-se esta equagdo na equagio (E.10), tem-se que:

h=27 Mx. 307}

(E.19)
|1
- Note-se que:
Ry = Ux. - | g (E.20)
[pf| - '

go nﬁmero-de Rossby para a camada turbujenta.



‘ APENDICE F

DESCONTINUIDADE NAS VARIAVEIS U, V E B DEVIDO
A ADVECCAO/DIFUSﬁO E AD "ENTRAINMENT"

Como foi afirmado no texto, a base da c.m. nac necessaria
mente coincide com os niveis prescritos no modelo dinamico' Ve-se a ne
cessidade de se tratar o nivel que contém esta profundidade de uma ma
neira especial.

Tanto a'parté dinamica do modelo, como a parte de mistura,
usam a mesma estrutura vertical em todos os niveis que permanegam 1ntei;
- ramente dentro da.c.m.. Nesta derivacao, a variavel £ pode vrepresentar

.qualquer das variaveis-u, v e b.

F‘1." DESCONFINUIDADE EM U, V, B, DEVIDO A ADVECCAO/DIFUSED

Supbe-se que a base da c.m, permaneca dentro do  k-esimo
nivel. 0 valor de £ na c.m. & £,; o valor de £ logo abaixo 'da c.m: € in
dicado por gzj a media integrada sobre o k-simo nivel & indicada por¥,
enquanto que a profundidade de c.m. é indicada por h {Figura F.1).

A mudanca em uma propr1edade, 8g,, devido a0s processosad
vect1vos e difusivos, e atribuida ao valor calculado para a camada ime
diatamente acima de onde se situa h, ou seja, a camada limitad gn‘zKJé
e zEﬁA . A mudanca associada a camada imediatamente abaixo de.onde  se
situa h, 8., € entao calculada a partir da exigencia que a media ponde
© rada de §E1-€ 85, seja igual a mudanca 6% predita para a camada que con:
-tem h, pe1a parte dxnam1ca do mode]o

82, 8E = 21 8E1 + Zp e, S (R
‘onde z; @ a parte da camada acima da nova .c.m., e Zy + Zz= AZ.
0 procedimento numérico desta equacao (F.1) seria entdo:

a) Determinar k que indica o nivel mais proximo onde esta a  base
da c.m., z = - h,

""Fo1 -
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b) Verificar se a condigdo h > |z | © satisfeita.

141 /2

c) Calcular para as tres variaveis u, v e b, as diferencas:

n+1 n
Co g, . SE
k=1 k-1 1
n+1 n _
£ k = Ek = §E
o+l :
21 =R - | zk-l/zl
22 = |AZk| - 21

A equagao (F.1) fica expressa como:

e, ool el gy ™ - )z E - )
szl ™ ez
(F.2)
Agora, tem-se que:
.n¥1 ntl
?z o= £k_ - 7+ 55? | o | (F.3)

E a descontinuidade devido @ advecgdo/difusdo e:

‘ n+l n+l
AE = & - &

F.2 - DESCONTINUIDADE EM U, V, B DEVIDO AO "ENTRAINMENT"

Com o valor do fluxo turbulento de "buoyancy" na base da
c.M., (w'B')_h, obtido da solugdo do sistema algébrice de equagoes(3.16)
a (3.19), deve-se distinguir os processos de:



i) Afundamento da c.m.

Un volume de agua, por unidade de area, igual a &h com proprie
dade &£, adentra na c.m.; esta com um volumie igual a hepropriedade
£1. Isto resulta em uma nova c.m., com profundidaderh + sh, e pro
priedade 51 + &8E;. Referenciando a Figura F.2, supoe-se a igualda
‘de entre as areas A e B ( a quantidade de calor g conservada). Isto
permité escrever: o '

(E1+ 861) (h+8h) = Eih + & h

ou

e &) |
L 8Ey=. - : . 6h . (F.4)

h + sh

Esta igualdade (F.4) & valida se as Eteas A e B forem iguais.
Do conceito de velocidade de "entrainment”, tem-se:

W, At = &h
" que com o uso da equagdo (3.22), fica:
' WD), At -
Ab

g = - (F.5)

- Reportanto—sé a FigurajF,Z, faz~se:
£y = Ek,‘d "bubyancy" medio da c.m.,
Ea = bk+1’ o "buoyancy" na camada abaixo de h.

* §E3= &b, a variagao do "buoyancy" devido ac "entrainment".
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- Com isso, a relagao (F.5) fica:

. .(w'E')_h. At.
Sh = | (F.6)

Esta_re]agﬁo (F.6) e comparada com a (F.4) com as devidas mudan
cas de varjéveis, 0 que resulta:

_p A | g -
o = W - £ , (F.7)

Assim, com (F.7) tem-se a mudanga no "buoyancy", que substituida
em (F.6) resulta a variagao na profundidade da c.m., que por sua vez,
substituida em (F.4) da a mudanga nas. variaveis u e v, somente devi
do ao."entrainment". ' ‘

P

~i1) Retracao da c.m.

A retracao ocorrera quando n3o ha fluxo de momentum e de "buoy¥ A
-ancy" na base da c.m.. 0 critério adotédo para saber se ha retra
¢ao & baseado no va]or da componente vert1ca1 da g.c. t Se esta
“quantidade for aproximadamente nula (< "”'*S < 10° ) a profundida
" de da c.m. decresce de h para h' {Figura F. 3), e e reso1v1do 0 sis
tema de equagoes(3 28) e (3.24). ' -

- Nesta'figﬁré,‘o perfi1 de témperdtura(*) antériok a retra
'¢do & caracterizado por uma profundidade h e temperatura T,. Na ba
se da c.m. ha uma descontinuidade na temperatura (T, - ‘Tc)3' onde
‘TC_E a temperatura imediatamente abaixo da c.m.,Abaixo da . camada
gue contém a descontinuidade estd o perfil de temperatura que pode
mudar somente devido a parte dinamica do modelo. As quantidades 11
‘nha referem-se 20 novo perfil-apds a retragao.

A mudanga no contelido de calor, dQ, antes e depois daretra
¢ao e (Figura F.3):
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L h' T - T (D - hOTY - (D - nT, (F.8)
puCp - ‘

onde Dk e a profundidade da base da k-esima camada.

A correspondente mudang¢a na energia potencial, dP, & da

da por: '
gpd'a

2 .

. 2 ’ )
dp = (h'2T! - hanf (D, - h'a)T(': - (D} - h2)T, (F.9)

No procedimento numerico faz-se com que a temperatura nos
niveis do modelo que permaneciam dentro da.-c.m., sejam ajustadas com a
temperatura no nivel imediatamente abaixo.da antiga profundidade da c.
m., h. Este ajuste de temperatura e obtido atraves da 1mposi¢50-da igual
dade, Area A + Area B = Area C (Figura F.3), o que garantea conservacio
do contelido de calor e da -energia potencial. Assim, o

(F.10)

_ h(h-h') ']'1 + Dk(Dk-hl) - h(h-h‘)

TS = -0 — — T
D, (D, -h ) D, (D, -h ) ,

. - (D, -h) (D -h*) . .
T1=-t-l—‘—'T$'+ hl TC'_;T_— TC (F,11)

F.3 - CONDICAO DE ESTABILIDADE DINRMICA

A condigio de estabilidade dindmica & imposta entre dois
niveis, situados abaixo da c.m., atraves da exigencia que Ri z 0,25, 1is
to e: | '

" ab | ‘ '
, B i 2. z 0,25 ,- (F.12)
T an)ze(ay) ke T T ' -

onde Au, Av, e ab représentam as c¢iferencas na vertical das varié

(*) Apenas para facilitar a deducdo das energias termica e potencial,
utiliza-se aqui a variavel temperatura.
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veis u, veb através da c.e., respectivamente; e Z, . 1/2 a espessura

entre dois niveis adjacentes.

Se esta desigualdade nao for satisfeita, as componentes de
velocidade u e v, e o "buoyancy" b sdo ajustados dinamicamente de acor

do com:
'ﬁ = b+  yAb
by 4. = b - ydd
Uy = u ot ym
ué 4, = U - nyAu
vé.~, = v o+ YAV
v& 4y = v S 17\
onde _
. R o ens z,
(Ry) (1 +n) Tk o+ 2

cr

_ Nestas expressGes, as variaveis linha -indicam
valores ajustados, e onde b, U e v representam uma media
_ Vertica]'entre dois niveis, por exemplo,

0,5 (b 2+ by, 87,,)

b =

% 4 1/é

etc.

(F.13)

(F.14)

0S . novos
ponderada na

(F .15)
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Durante o processo de ajuste, o calor e momentumsao conser
- vados (Adamec et alii,1981). Apos rjeaT-izado O'proceSSo, 0S Campos sac no
vamente examinados para ver se quaisquer outrfaé ‘camadas tornaram-se 1ins
taveis pelo ajuste previo, e se assim for, o processo de ajuste & repeti
do ate que, finalmente, todas as camadas s3o dinamicamente estaveis.

2

20—
P =
! =
5 5
zk-a/a =
o]
<
o
, ; Zyz2 g
T' z'{i gl s .
AZ, Z=-h - — ~ - —LNIVEL &
. ="
1 ga Zz{ig
. ; z]u-l/aa
| :
£ - ~
5
b P
: Z=-H

Fig. F.1 - Esquema da estrutura vertical da camada que
' contem a base da c.m. ‘
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w0 - TEMPERATURA
T T
:.
-D, :
I
-D; S
P | A
<I
2 _p .
a Keb g —
= : TC..IC...Q.J
. E -Dy ' T8
ﬁ% " - T4t
a Tees
"Dma

: Fig.'F.3 - Esquemat1iacao da c.m. incluida dentro de k-8simo nivel do

modelo de c1rcu1acaog

- Linhas solidas representam 0 hovo perf1] de temperatura de
pois da retracao. Linhas pontilhadas o antigo perfil - de
temperatura. Areas AeB (+): ganho de calor. Area C (- )
perda de calor.
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:'Fig. F.2 - Esquema da vakiagﬁo de h devido ao
- "entrainment". = ' |






" APENDICE G

EQUAGDES EXPRESSAS EM DIFERENCAS FINITAS
Usa-se a segUinté notagao para:

i) Diferenca finita padrio no espaco

S (Shiy 172,5 = Siwa,5 7 Silj ‘ (6.1)
ii) Media no espaco

— X 1 _ ’

(s %) 4 1/2, - C “é"’ (s; » 1,] + si,j) (G.2)

onde s representa uma variavel qualquer na diferenciagao finita.

. Para a grade alternada especifica utilizada no modeld, de
fine-se:

i) Espessura do k-esimo nivel

AZk ,para k = ]5 L K ' . ) (G.3)

1) Valor de 7 na base do k-8simo nivel

ok _ S
Z,, i)z - I bz, ,parak=1, ..., K : (6.4)‘
" onde se tem
21/2'_-_- 0 (G.5)
- ' ‘ 6.6
2K + 1/2 H , (6.6)
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iii) Espessura media da camada

z -
Ayy,y, = (B )k+1/2 »para k =1, ..., K =1 {(6.7)
Togo
Miyyjo = 112 (824, + 0Z,) o (6.8)

iv) Altura media da camada

7, = (Z z)k, para kK = 1, ..., K | (6.9)
1099
e = 12 (Zyy ) Zk4;/ﬁ) - (6.10)

0 intervalo entre os pontos de grade na horizontal Ay & con
siderado constante. As componentes de velocidade u e w, e as variaveis
de estado p e b sao definidas nos' centros dos intervalos de grade,
localizados nos pontos: '

| yy =128y + (3= 1) oy, para § =1, i, 9 o (6.11)

-

A componente de velocidade v & definida nas J-1 interfa
L, cujos pontos localizam-

ces e nas extremidades do dominio, y = 0 ey

se em:
Y12 =0
. J _ ] L _
Yit1/2 = (y )j+1/2 »para j =1, ..., d -1 _ (G.12)

yj+1/2 =L
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0 analogo em diferencas finitas para a press3o dinamica a
~partir da relagao hidrostatica (Equagaoc 3.6) e:

k . -
Piarys =P ¥ Zi b, | AZ, |, para k =1, ..., K (6.13)
2= | |

W

i) Equacdo da continuidade (Equacao 3.3) em diferencas finitas

Wisrzak * Vimya,d I Myieinre = Y5 keay /80 = 0

(G.15)
© para
J=]S'BJ e k=]5o ,K
ii) Equagao de "buoyancy" (Equag50‘3;2)-em'diferengas finitas
L sb a e i * - * s : *
- (g; ik = ~_6y(vb) jok T Gz(wb).j’k + 6y(—vﬂ5')j’k + ,z( w'B')j’k
B (6.76)
onde
* Y :
(Vb)j¥1/2,k = (vb )j+1/2,k
* z
{wb) = (wb")

Jok+1/2 Jak+1/2



- *
Y )j+'1/2 K %8 &y ®)ju1/0 (G.17)
(-wnb-)z=U = B,
(-w iz = K5 8, (b)j,k+1/z? para z < = h
Com 0 uso das relacdes (G.17), a Equacao (G.16) resulta:
rH"I = I’I" . n
bj,k bJ k = ( (Vj+1/z,k *(bg-l-l Kk J k) 1/2 k
(b3 1 * b)) (2 ay) -
n .
i (w k+1/2 *(bJ ke, * Bj) - J k=172 *
(b.?sk + bg,kﬂ) {2 * Azk)
. n-? n-1 )
+ A (b3'+1,k - ij,k + bj-l,k)/ Ay? 4
: n-1 '
K * ( (bJ k+1 - bj,k )/AZEH/?_
n-1 n- | | _
(5 = Byk=r M 87y, ) B2y | (6.18)
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iii) Componente horizontal u da equaciao de movimento {Equagao 3.4) em
diferencas finitas

_?H - . 3 L * : * ' *
(at . Sy(Uv)j i =8 ()5 + (FV)g \ + 6 (VT |+
aw * - )
+ (Sz("u W )j,k » _ ] (G'lg)
onde

- Y
[._u V]j.}. 1/2 k

*
. = -z
J*1/2.k [” W]j.,. 1/2,k

* .. .
(V70,0 = P Sy(Wgiasa i (6.20)

—— _
(U g ke1/2 = Ky 820D 5 khryee PATA 2 < - h
Com o uso das relacoes (G.ZO) e dos esquemas para a diferenciacao no

- tempo, a Equagao {G.19) resulta:

un+1 - 'u‘n"l .
- "3k J.k-o_ | N n T (| L _
= = ["j+1-/z,k (Uier,kt U560 = Vio1/2,k

n n
(ujsk * L!J.'l sk)j]

4 ! n-1 )

..n
Virr/a,k Y Vierz,k T Vi-1/2,k

1 n.,
/sz - “4- f(vj‘i'l/Z,k
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- n n n - n n o n
.]:szk'l'_l/z (uj,k-l-l + uj,k) wj,k-1/2 (uj,k + ujsk'l)tl / ZAZk +

n-1 o n-1 n-1
+ Ky [(UJ T R YA U T uj,kﬂl)/Azk-llz]/Azk
w | A ' (G.21)

iv) Componente horizontal v da equacdo de movimento (Equagdo 3.5)
em diferencas finitas |

v

* *
PR VN S A Y N (Fu) 54/

. . |
- Gy(p)j+1/z,k + 8 ( v'v )3+1/2 kot

v vy ’ ‘
8, (YW sk, ©(G.22)

onde
. * e
Sy =

) R '
(VW)J+1/2 ke1/2 7 ( )J+1/2, P+1/2 (wy)iflfzsk*l/z

(f”)3+1/2 K = - (@Y )541/2,k

(6.23) '
RORENCEWN

"'T'""I"*

(V5 = P V)5

(VW ja1/e, k0172 = X 82W)guayz gy, PRTRZ D
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~ Com o uso das relagoes (G.23), e dos esquemas numéricos para a di
ferengiagdo no tempo, a Equacdo (G.22) resulta:

n+?! . ) n-
J+1/2 k J+1/2 k

n - n 2 _
(Vissp2,k ¥ Vie/2,k)
28t

(V2+1/2,k + V 1/2 k) / 4Ay

n n n - n T
S Viersz, ke T Viesz,k) Misa ke T Y ki)

no n
-(y" + " n n
(Vie1/2,k Vier/z,k-1) (M spa kerze W ka0 | /807

n n I - N
-(pj+1,k+1/2 + pj+1,k-1/2 pj,k+;/z pj,k—l/z) /20y

f no n
5 Wi P

A ™1 S ﬁ-1 \ao2
M { +3/2 k - J+1/2,k + Vj-;/z,k)/Ay

e | o
Ky [}VJ+1/2 K+ J+1/2 )/A2k+1/z

Co

i ("J+1/2 kK " J+1/2.k I b7y 1/2]/‘&2 R (G.24)



APENDICE H_

' FORMULAS 'AERODINAMICAS GLOBAIS PARA FLUXO DE CALOR

Estimativas de fluxos de calor e momentum na interface ar-
mar a partir de quantidades medias com o uso .de formulas aerodinmicas
globais, sao convenientes por varias razoes. Existe um grande nGmero de
bbservagaes registradas por navios de carreira que fornecem uma base de da
dos, com a qual as grandes escalas espaciais-e as sérﬁes temporais dos cam
pos desses fluxos podem ser estimadas pelo metodo aerodinamico global. Mes
mo em experimentos oceanograficos ndo sdo viiveis medidas diretas dos flu
xos aleém daquelas feitas em umas poucas estacOes oceanograficas. Um dos
recursos @ utilizar observagoes meteorologicas e oceanograficas a partir
de bdias 3 deriva, e que‘sﬁo adequadas para estimativas de fluxos pelo me
todo aerodinamico global. Uma questdo bisica & a avaliagdo das constantes
associadas as formulas desse método. Muitos trabalhos tratamespecificamen
te das parametrizagﬁes'desses fluxos atraves das formulas aerodinamicas
{Friehe e Schmitt, 1976; Fissel et &1i4, 1977; Parkinson e Washington,1979;
Liu et alii,1979; Foken, 1984; Stravisi e Crisciani, 1986). Aqui serd abrg
sentado as parametrizagoes dadas'por PafkinSon e Washingtoh (1979), apenas
com a atengaolvo1téda‘para a c.m. oéeﬁnica.

, 0 fluxo 1iquido de energia para dentro da c.m. e simbolica-
mente dado por: o '

Q= RS+ I+HS+ LE, - o (Y
onde Q € o Fluxo liquido de energia que adentra na c.m., RS e a radiacao
'solar absorvida na superficie, I & a radiagdo infravermelho, HS e o fluxo
do calor sensivel, e LE & o fluxo de calor latente. A avaliagao de cada

um deles pelas formulas aerodinamicas €:

i) Radiagdo solar absorvida na superficie (RS)

RS = _(l-C) RSU (1 - 0.7 cn l (H.Z)
1-07¢,¢

- H.1 -
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v)- Equacdo para a profund1dade da c.m. h (Equagao 3.15) em "diferen

gas finitas | =
G“) 6y(hv); t W)y (6.25)
onde
* B y . '
(hv)j‘!'l/z = (h )J+1/2 vj+1_/z,k (G.26)

Com o uso da relagao (G'26), e dos esquemas numéricos paraadife
renciagac no tempo, a Equacao (G.25) resylta:

hI’I+1 _ hn-1 .
J i __1{.n n N, n
2at [- J+1/2 k(hJ+1 hj) J 1/2, k(hJ hJ 1{L/

b n . . . =
(28y) - (w,) - (6.27)
‘ J
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- H.2 -

onde T & o albedo da zgua, ¢, a cobertura de nuvens em dezenas, e

RSo a radiagao solar incidente sem nuvens dado por:

G cos?o
RS, =

, -  (H.3)
(cos® + 2.7)8 * 107%+ 1.085 coso + 0.1

com G comoﬂconstante solar, € a pressdao de vapor, e @ o angulo zeni
tal solar. Note-se que, nesta formu1ag50, G @ 1353 W/m®, e & expres
. $0 em Pascal, e @ & dado por: '

cosG = seng seny + COSG COSY cos {AH) (H;4)

onde ¢ @ a latitude, ¢ @€ a declinagdo, e AH € o angulo horario.

i) Radiacdo ihfraverme]ho na superficie (I)

. y
=l ey (140.275¢)~¢50 Tg - | (H.5)

onde €_ € a emissividade de onda Tonga na superf1c1e (e, = 0.93), o
e a constante de Stefan-Boltzman (o = 1.3565 * 10° ca] cmfzs*lk'“);_
Tg & a temperatura da c.m. oceanica [ Kl,-e 1, & a rad{agﬁo infra
vermelho sem nuvens dada por: '

. Lg=Tio{1-0.261 exp [-7.77 %1077 (273 - T)%]},  (H.6)

“onde T, € a temperatura do ar proximo a superficie [ KJ.

i11). Fluxo de calor sensivel (HS)

S =y ey Gy ua (‘a. Tg)’_ e o (H.7)

onde Pa € ¢ sao a densidade e caTor espec1f1co do ar prox1mo a su

perf1c1e reSpect1vamonte, CH e um coef1c1ente adimensional que variu
entre 1.1 * 10- al.7* 10 , € Ua ¢ a velocidade do vento'a 10 m

‘de altura.
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.iv) Fluxo de calor latente (LE)

LE =03 Ly Gy Uy (9q

ag)s A- (H.8)

onde L, e o calor latente de vaporizagao (LV = 597.5 cal/g), q, e a
umidade especifica do ar a 10 m de altura, e Aq e a umidade especifi
ca de saturacdo. Essas unidades espec1f1cas podem ser estimadas pelas
seguintes formu]aS'
_ E:ale. . o
9 = T > . (H.9)
a Py - (1 - ea) e : _ :

onde €, e a razao de mistura (e, = 0.622), pa-é a pressdo do ar seco
expresso em Pascal [f Pa'], e e @& a pressao de vapcr dado por:

= - 17 * 108(Tq - 273.16)/(T4 - b) " (H.10)

com as constanfes a=7.5 e b = 35.86, e Td e a temperatura de
ponto de orvalho [ K 7. ' '

Para o caso de saturagdo:
o : €, €, . o .

9 = s | - SCRINY

Pg = (1-¢ e, ) - S .

'ébm'és.a'pressﬁq de vapor de saturagdo dado por:

a(T. - 273.16)/(T_-b) L
‘“511*]0( : g. ‘ “ . (H.‘]Z)"
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