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ABSTRACT

The synoptic waves (L ~ 4000 km) are explained by the
elasgical quasi-geostrophic baroclinic instability theory. In the
frontal zones over the southeentral region of South America, waves of
the intermediate scale (L ~ 1500 km) are observed to develop with
sufficient evidence of the manifestation of bavoelinic instability.
Linear stability of basic states encountered in the vieinity of
tdealized weak thermal fronts is examined. Vertical profiles of the
basic zonal wind and potential temperature are taken to be of the
hyperboliec tangent type. A Boussinesq primitive equation model with
high vertical resolution te used. Unstable modes of intermediate
geales are generated when the curvature of the basic flow in the
lower levels is negative. Even if the curvature in the lower levels is
pogitive, intermediate—scale unstable modes appear for smaller static
stability and shear (Richardson number not necessarily small) or for
certain vertical distributions of diabatic heating due to the
liberation of latent heat in the lower troposphere. If the diabatic
heating is not allowed for and the curvature is unfavorable,
inelusion of surface drag produces an additional growth-~rate peak
in the intermediate scales. The amplitude of the most unstable
intermediate-scale wave is confined to the lower troposphere and its
growth rate inereases with the inclusion of diabatic heating.



I.1
1.2
1.3
1.4
I1.1
11.2
11.3
11.4

ITI.]
I11.2

111.3
111.4
1115
111.6
I11.7
111.8
111.9
111.10
111,11
I11.12
111.13
111.14
I11.15
111.16

I11.17

I

t

1

LISTA DE FIGURAS

Sequéncia de imagens de satélite dos dias 12 e 13 de
abr‘i] de ‘1976 I.'..l.’...l‘....".l'.‘ll.l.. ..........
Sequéncia de imagens de satélite dos dias 14 e 15 de
abril de 1979 ........... e tarareres et e,
Carta meteorologica da superficie as 12:00 TMG no dia
15 de abril de 1979 ... v viivrinrnnnnn, Ceterre e

Seccao tempo-x altura dos ventos observados no perio
do de 13 a 17 de abril de 1979 sobre Porto Alegre ...

Perfis idealizados do parametro n (aquecimento devido

a liberacdo de calor latente) .....ooevveveneennennn,
Grade vertical usada para resolver numericamente o pro
blema de instabilidade baroclinica ....oovvvvvenenn.?
Campos teoricos, atraves de uma zona frontal idealiza
da, que corta a superficie em 300 S. .....cvvunnne.s
Perfis de u e 6 usados para obter os espectros de ing
tabilidade ..ouiiiniiiiii ittt i i it it anieenenns
Espectro de instabilidade dos casos 1 e 2 «v.e.u.....
Estrutura vertical das ondas com a taxa max1madec:res
cimento (OMC) dos casos 1 € 2 ..ineivireniinnnnnnnns
Espectros de instabilidade dos casos 3, 4 e 20 ......
Estrutura vertical das OMCs do caso & .ov.evvvvnnnnn.
Espectros de instabilidade dos casos B, 67 vuuen. .
Espectros de instabilidade dos casos 8 e 9 ..........
Espectros de instabilidade dos casos 10, 11 e 21 ....
Espectros de instabilidade dos casos 12, 13 e 19 ....
Espectros de instabilidade dos casos 14, 15 e 16 ...,
Estrutura completa da onda L =2000 km do caso 18 ....
Espectros de instabilidade dos casos 17 e 18 ........
Estrutura da onda de escala media no caso 21 ........
Espectros de ‘instabilidade dos casos 22, 23 e 24 ....
Espectros de instabilidade dos casos 25 e 26 ........
Espectros de instabilidade dos casos 27, 28, 29 e 30.
Estruturas verticais das ondas da escala intermediaria
(com arrasto)e do modo de Eady-Charney ..............
Ehergéticas dos modos de Eady-Charney dos casos 23 e

28 (a); e das OMCs do caso 30 (D) «.vvevurvivnnnennss

25

27

35

36
42

42

. 42

42 .
45
46
47
48
49
50
52
53
56
57
58

59

61



I11.18 - Espectros de instabilidade dos casos 31 e 32 ........ 62
I11.19 - Energéticas dos casos 4 (a), 20 (b) e 32 (c) ........ 63
I11.20 - Espectros de instabilidade dos casos 33 e 34 ........ 64



III.1
I11.2

ITI.3

Iv.1

LISTA DE TABELAS

Lista dos perfis teoricos idealizados ...........oivnn.

Caracteristicas dos casos em que os espectros de insta
bilidade sao obtidos com o modelo no plano-f ..........

Caracter?sgicaS'dos casos em que os espectros de insta
bilidade sao obtidos com o modelo no plano-B .........

Comparagao das caracteristicas do disturbiodeescala in
termediaria observado e resultados teoricos ...........

- DL -

38
41
54

70



H

LISTA DE SIMBOLOS

constante que determina a intensidade da zona frontal (m s-2),
coeficiente de (d?w/dz?).

fator de ampliagdo.

coeficiente de ﬁn+]'
coeficiente de (dw/dz).

coeficiente de Wn.

(c, + ic;), velocidade da fase complexa (m s7!).

coeficiente de W.

calor especifico de ar seco a pressdo constante.

coeficiente de w__,.
largura da zona frontal (m).

[B8- (k2 + 22)&'] e também para désignar a dissipagao no ciclo
de energia.

coeficiente de w,.

parametro de Coriolis ou componente vertical da vorticidade da
Terra (s=!1), '

(f - di/dy) (s7}).

termo forgante devido ao aquecimento diabatico.
aceleragdo da gravidade da Terra (m s™2).

designa a geracdo no ciclo de energia.

taxa de aquecimento diabatico (cal s71).

/:TT_ ; tambem um sufixo que designa a parte imaginaria.
matriz unitaria.

R/Cp; tambem um Tndice do nivel

(2w/L), numero da onda zonal (m~1).

- PLLL -



= = - =

ten vy 1232 X e A = - O O v O

— et

1=z =

energia cingtica (m? s-2),

numero de onda meridional (m‘l);
comprimento de onda na direcao x (m).
uma matriz.

indice de nivel na vertical.

numero total de niveis na vertical.
uma matriz.

pressao (mb).

uma matriz.

vorticidade pseudopotencial.

uma matriz.

-sufixo que designa a parte real.

constante de gas do ar (cal Q'l °K_"1).
designa a parte real.

nimero de Richardson.

numero de Rossby.

uma matriz

estabilidade estatica (s72).

uma matriz.

tempo (s)

temperatura (OK).

componente zonal do vento (m s;l).
componente meridional do vento {m s*l).
velocidade vertical (m s~1).

coordenada na direcdo zonal apontando para leste (m).

coordenada na direcdo meridional apontando para norte {(m).

- dx -



Oy
(")
(")
(),
DEM
EI
HN
HS
OMC

t

i

coordenada vertical apontando para cima (m).
coeficiente dalfricgéo de Rayleigh (s-1).

(af/ay) tomando zero ou constante (m-! s=1),
parametro que define a inclinagdo vertical da zona frontal.
(U -c) (ms~1).

(8 - ia/k) (m s~1),

fungao distfibuidora do aquec{mento (adimensional).
temperatura potencial (OK).

geopotencial (m? 5‘2).

designa quantidades de estado. basico.

designa desvio. |

amplitude, fungao de y e z,.

amplitude, funcao de z somente,

quantidade de referencia.

distirbio de escala media.

espectro de instabilidade.

Hemisferio Norte.

Hemisferio Sul.

onda com a taxa maxima de crescimento.

P1,P2 etc. - perfis verticais idealizados do estado basico.

PnL

RIOC
RIOM
SA

1

i

perfil linear correspondente ao Pn.

regiao de instabilidade nas ondas curtas.
regido de instabilidade nas ondas intermedidrias ou medias.

Continente Sul Americano.



CAPTTULO I

INTRODUGAD

1.1 - ALGUNS FATOS OBSERVADOS

Os sistemas meteorologicos extratropicais, responsaveis
pelo tempo na Regiao Suil do Brasil, tem uma escala tipica de alguns mi
Thares de quilometros e aproximam-se do Continente Sul Americano (SA),
vindo do oceano Pacifico, nas latitudes 40° - 60° . Estes sistemas sao
caracterizados por bandas de nuvens frontais, que ficam alinhadas na
direcdo de sudeste para noroeste. A medida que estes sistemas se desTo
cam para leste, as frentes frias aparentemente deslocam-se para nordes
te, produzindo abundante precipitacdo na Regido Sul do Brasil e na sua
vizinhanga. Um estudo detalhado da2 climatologia das frentes no Hemisfe
rio Sul (HS) em geral foi feito por Taljaard (1972). Este estudo mos
tra qde.o sul do Brasil e afetado pela penetracao de frentes em ambas
as estagoes do ano, verdo e inverno. A penetragdo da frente fria no in
verno € mais para o norte do que no verao. O niumero de frentes que che
gam ate 10° s no inverno & quase duas vezes maior que no verao. Embora
estas observagoes estejam baseadas somente nos dados do Ano GeofTsico
Internacional, as conclusoes parecem aceitaveis diante da experiencia
meteorologica do dia a dia.

Um estudo de Satyamurty et alii (1980) mostra que a Cor
dilheira dos Andes forga um cavado orografico na regido proxima ac 1i
toral centro-leste do continente. Neste estudo, argumenta-se que oefej
to de tal cavado & o de manter as bandas frontais na Regido Sudeste do
Brasil por alguns dias, provocando uma precipitagao prolongada nesta
regiao. As fontes e sumidouros de caor devidos a0 contraste termico
continente-oceano tem grande influencia sobre a intensidade deste cava
do estacionario (Kousky e Alonso, 1981).

Um exame diario das imagens de cobertura de nuvens obti
das por satelites mostra desenvolvimentos Tocais ("in sZtu") dos siste
mas baroclinicos na vizinhanga das frentes frias. Os desenvolvimentos sao
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de varias escalas, desde conveccdo de mesoescala até as ondas sindti
cas. Aglomerados de nuvens convectivas, em algumas ocasioes, organizam
-se em vortices com escala horizontal de 1500-2000 km. Existem ocasides
em que sistemas sinoticos com escala maior que 3000 km se desenvolvem
na regiao de 30° - 40% S do continente SA. Carieton (1979) estudoueca
tegorizou os vortices ou ciclones que aparecem no inverno no HS em ge
ral. Examinando imagens de nuvens para os invernos de 1973 a 1977 Car
leton (1979) conseguiu identificar varios tipos de vortices. Ciclogene
se pode ocorrer tanto como desenvolvimento de uma onda na frente pre
existente quanto na sua retaguarda ou ate mesmo na auséncia do sistema
~ frontal. 0 primeiro tipo & designado por Carleton pela letra We o se
gunto tipo, que aparece nas imagens na forma de uma'v7rgu]a invertida,
& designado pelas letras A e B, A regido compreendida entre 45°S e 60° §
e entre 55°W - 90%W & a mais ciclogenética (vejam-se as Figura 2, 3, 4
de Carleton, 1979). Entretanto, a Unica regiao continental preferida
por ciclogénese € a Regido Centro-Leste do SA. Aquele estudo ndo contem
discussao sobre as escalas espaciais e temporais desses ciclones.

Uma cuidadosa inspeccdo sequencial de um ano (de abril
de 1979 ate marco de 1980) das imagens de.satélites mostrou cerca de 30
casos de desenvolvimento de ciclones de todas as escalas sobreo SA. Al
guns desses ciclones vinda do oeste se amplificam sobre o continente
apos terem passado a Cordilheira dos Andes. Cerca de 10 casos mostram
uma escala de ordem de < 2000 km. ciclogenese desta escala tem sido ob
servado no mar Japones e'cognominado por meteorologistas japoneses por
"Distlrbios de escalas média ou intermediaria" (DEM) (Matsumotoetalid,
1970 e 1971). Estes DEMs diferem de distﬁrbfos de escala sinotica das
latitudes medias em varios aspectos. As caracteristicas importantes de.
DEM, como dadas por Gambo {1976) sao: 1) As suas escalas temporais e
espaciais s3o da ordem de 2 dias e 1500 km, respectivamente, 2) 0 nu
cleo {(ou interior) deles e relativamente quente e 3) Eles n3o aparecem
associados com cavado na alta troposfera e ficam confinados nos baixos
niveis. Reed {1979) publicou um trabalho observacional sobre ciclones
de menor escala na corrente do ar polar e mostrou evidéncia de desen
volvimento de ciclones com dimensoes da ordem de 1.000 a 1.500 km. Eles
aparecem como aglomerados de nuvens em forma de virgula, sdo mais fre



quentes no inverno e se localizam hollado ciclanicock)jatonas regioes
caracterizadas por forte cisalhamento ciclonico e instabilidade condi
cional ate 500 mb. 0 local preferido por-este tipo de DEM &oAtlanti
co Sul, proximo a costa argentina. Sobre o SA. as observagOes indicam
que o desenvolvimento de DEM tem uma ligeira preferencia para esta
~ goes de tranéigéo, nas vizinhagas do Paraguai e Norte da Argentina. Es
" ses..DEMs deslocam-se para leste com uma velocidade:variavel e dissi
pam-se dentro de 2 dias.

Uma sequencia de imagens do“satelite .SMS, dada na . Figu
ra 1.1, mostra um DEM, do tipo observado por Reed (1979) no golfe de
Alaska, formado na retaguarda de um sistema frontal. A-escala horizon
tal e a velocidade da fase deste DEM sao de ~ 1.000 km e ~ 5ms~1,res
pectivamente. | |

‘A'Figura 1.2 mostra'as fases:de amplificagao e de dissi
- pagao de um DEM, que ‘aparece numa. forma de; virgula invertida, sobre o
Paraguai e .o Norte da Argentina. A amplifjcaQSO iniciou-se por volta
das 0900+ TMG do dia 14 de abril<de 1979+ a dissipagcao comegou as 2100
™G do dia-seguinte. As escalas horizontal e temporal advectiva esti
madas deste: dTStGrbio sao ‘de 1.500 km e 2 dias. respectivamente.  Se
guindo-se o-«centro do d1sturb1o pode-se estimar tambem a sua vé]oci
dade de fase relativa a Terra.em torno de 8 m:s =1, que € compativel
com as escalas horizontal e temporal. A analise de'pressEo na superfi
cie (nivel do mar) do mesmo d1sturb1o nodia 15 as 1200 TMG dada na “Figu
ra 1.3, confirma a estimativa da escala horizontal. A secgao tempo x
altura dos vehtos observados sobre Porto Alegre (310 S, 51° W), dada
na Figura I.4, mostra a passagem do distﬁrbio no-nivel de 700 mbecon
firma a eéca]a-tempora] advectiva. |
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Fig.I.1 - Sequencia de imagens de satelite dos dias 12 e 13 de abr:]
de 1976,
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Fig..1.3 - Carta meteorologica da superficie as 12:00 TMG no dia
15 de abrfﬂ 'de 1979, '
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A precipitagﬁo_de 24 horas antecedentes, em mm, esta anc
tada na Figura I.4. Nota-se que a precipitagao comegou algumas horas an
tes da passagem de baixa e continuou intensa totalizando 65 mm num pe
riodo de 30 horas. A mesma figura mostra que a magnitude dos ventos nos
niveis de 700 e 500 mb aumentou e nos niveis superiores diminuiu de
pois da amplificagdo e bassagem do sistema. Em outras palavras, houve
a destruigao parcial do cisalhamento vertical, indicandoc a manifestacao
do mecanismo de instabilidade baroclinica para a amplificacdo do siste
ma.

Assim,0 tempo e a precipitagao na Regiao Sul do Brasil e
a sua vizinhanca sao devido ao efeito combinado dos tres fenomenos im
porfantes; os sistemassinoticos (de escala » 3.000 km), as ondas esta
cionarias de larga escala, e os DEMs que se desenvolvem nas vizinhagas
da zona baroclinica preexistente.

0 mecanismo de desenvolvimento dos DEMs sobre o continen
te pode ser a instabilidade baroc1Tnica com ou sem a contribuicao do .
aquecimento diabatico associado com a atividade convectiva de pequena
escala. Para os sistemas que se desenvolvem nas aguas relativamente
quentes do Atlantico, perto do litoral aregentino, o aquecimento devi
do ao calor sensivel pode ser importante. o

0 presente trabalho propde -se a examinar a instabilida
de baroclinica do tipo de fluxos que se apresentam nas zonas baroclini
cas encontradas nas vizinhangas de grandes sistemas frontais para um
‘possivel entendimento da natureza do DEM em comparacdao e em contraste
com as perturbagdes de escala sinotica. Para tanto, apresenta-se pri
meiraménte uma revisao de estudos sobre instabilidade baroclinica,
existentes na literatura.
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1.2 - INSTABILIDADE BAROCLINICA

A vulnerabilidade dos escoamentos com cisathamento as per
turbagoes infinitesimais & conhecido como instabilidade hidrodinamica.
0 escoamento basico & dito instdvel se uma perturbacdo tende a aumentar
sua amplitude as custas da energia do estado basico. A situagdo & dita
estEve] se o estado basico tende a ganhar energia da perturbacao. A
intabilidade hidrodinamica e.subdividida em varios tipos, sendo os dois
mais importantes(conhecidos como responsaveis pela presenca das pertur
bagOes que causam pro1ongado tempo) as instabilidades baroclinica e ba
rotropica. No primeiro tipo de instabilidade, as perturbalgoes alimen
tam-se da energia potencial do estado bdsico e no sequndo tipo, reti
ram-The energia cinetica. As ondas baroclinicas transientes sdo eficien
tes em transportar calor e quantidade de movimento na horizontal e na
vertical, portanto, a presenca delas & muito importante na manutencio
" da circulagao geral da atmosfera (Phi]lips, 1954).

Os fundamentos da teoria de instabilidade baroclinica fo
ram estabelecidas por Charney (1947) e Eady (1949). Posteriormente, va
rios trabalhos importantes foram publicados, cada um deles tocando num .
aspecto diferente da instabilidade barociinica. Charney estudou a esta
bilidade dos escoamentos zonais que dependem linearmente da altura nu
ma atmosfera semi-infinita e continuamente estratificada. Ele obteve
modos normais instaveis em toda a regido do espectro do lado de baixos
comprimentos da onda da curva de instabilidade marginal. A  instabili
dade aumenta com o cisalhamento e com a latitude. 0 modelo de Charney
e quase-geostrofico num plano-8 (isto &, o parametro de Coriolis, f,
e a sua variagao meridional, B, sao tomados constantes) e uma estrati
ficagao muito proxima da neutra. A G1tima caracteristica & que todas as
ondas curtas sdo instaveis. Eady investigou a instabilidade de um es
coamento zonal que tambem depende linearmente da altura, mas compreen
dido entre duas placas rigidas horizontais. Ele tomou f constante (pla
no-f) e uma estabilidade estatica suficientemente alta, obtendo modos
normais instaveis em toda a regiao de espéctro do lado de grandes com
primentos da onda da- curva de instabilidade marginal. A instabilicade
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de ondas muito longas, no seu estudo, e devido a auséncia do parame
tro B.

Juntanto as caracteristicas dos dois modelos, o espectro
de instabilidade baroclinica tem os seguintes aspectos: 1) Cortes nos
dois lados com uma "onda de taxa maxima de crescimento" (OMC) no meio,
2) Existe um cisalhamento critico, abaixo do qual todas as ondas sao
neutras, 3) A curva de taxa maxima de crescimento inclina para menores
comprimentos da onda e menores valores de cisalhamento. Esta inclinagao
diminui na regiao de cisalhamento alto..4) Para os cisalhamentos e es
tabilidade estaticas observadas na alta-troposfera, a OMC tem um com
primento da ordem de 4.000 km. 5) As ondas instaveis mostram uma incli
nagao para oeste com altura. {Veja-se a Figura 4 de Kuo, 1952).

Stone (1966) estudou este probiema com a intencdo de apli
car a teoria para atmosferas planetdrias em geral. Para isto, tomou o
modelo de-Eady e permitiu a variacdo meridional das perturbagdes. Nes
te caso, a instabilidade baroclTnica convencional {do tipo Charney e
Eady) domina para R:s (Numero de Riéhardson) maiores que 0,95; instabi
lidade "simetrica® (quando o comprimento da onda meridional tende para
zero) domina para 1/4 <R, < 0,95; e a instabilidade Kelvin - Helmholtz
para Ri menor- que 1/4.

A teoria concenvional de instabilidade baroclinica conse
gue explicar satisafatoriamente a existéncia e as caracteristicas dos
disturbios observados de escala sindotica nas latitudes medias e altas.
A curiosidade dos meteorologistas modernos, porém, ndo terminou ai. Va
rios autores tentaram explicar fenomenos responsaveis por temporais vio
lentos e de escala menor, como os ciclones tropicais, empregando a teo
ria de instabilidade baroclinica, juntamente com outros mecanismos,tais
como 0 aquecimento diabatico, principalmente o devido a liberagaodeca
Jor Tatente. Neste sentido sdo notaveis as publicagGes de Ooyama (1964),
Charney e Eliassen (1964} e Kuo (1965). Os resultados destes estudos
n3o foram muito satisfatdrios no sentido de explicar a escala preferen
cial para o desenvolvimento das OMCs. Autores como Nitta (1964) e Ras
mussen (1979) examinaram a influgncia do aquecimento devido a ]ibeng
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' gao de calor latente, sobre as perturbacdes baroclinicas de latitudes
médias e altas. A validade da inclusdo do efeito da Tiberagdo de calor
latente por nuvens convectivas nas perturbagoes incipientes @ um pou
co questionavel. Entretanto, a sua inclusdo para explicar 1nstab11i&;
des secundérigs, tais como os DEMs, que se desenvolvem na vizirﬂwangz .
~das zonas frontais preexistentes, ndo deve provocar objec¢Oes seérias.

Para explicar o desenvolvimento e as caracteristicas dos
DEMs, Tokioka (1972) e, posteriormente, Gambo (1976) e Ferreira (1977)
fizeram analises lineares. Tokioka tomou um modelo :nao-geocstrofico é
nﬁo-hidrostﬁtico gue inclui os efeitos de aquecimento e trasnporte de
momentum das nuvens convectivas. 0s seus resultados indicam a possibi
lidade de dois tipos de DEM: Um gquando Ri e suficientemente pequeno
(Ri < 1) e outro devido ao aquecimento diabatico. O primeiro tem a me
nor escala meridional (instabilidade simetrica; véja-se Stone, 1966) e
o segundo tem o comprimento de ondas meridional, Ly, menor que 600 km.
~ Ambos t&m uma escala finita na diregdo da ordem de 1500 km. A estrutu
ra vertical desses DEMs mostra uma inclinagao para oeste na alta tro
posfera e uma pequena inclinagao para leste nos baixos niveis. A troca
de momentum convectiva na vertical nao tem grandes efeitos sobre os
DEMs. Gambo tomou um modelo hidrostatico e obteve soluges analiticas
aproximadas. Ele tambem obteve resultados semelhantes aos de Tokioka.
Estes trabalhos mostram claramente a importancia do valor de Ri e do
aquecimento devido 3 liberagdo de calor latente. Os dois estudoes discu
tidos neste paragrafo tem limitagOes serias em considerar somente per
fis de vento lineares e escoamento em plano-f.

Staley e Gall (1977) usando um modelo - quase-geostrofico
de 4 niveis obtiveram varios resultados interessantes sobre a instabi
lidade baroclinica. Eles sugerem que os DEMs podem ser gerados por um
mecanismo de instabilidade baroclinica pura, desde que a resolugao ver
tical seja suficientemente alta e o valor de Ri nos baixos niveis seja

suficientemente baixo.
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Nitta e Ogura (1972) simularam numericamente desenvolvi
mento de DEM num modelo de 6 niveis, que inclui os efeitos de convecgdo
- Umida. Comegando com um estado de baroclinidade fraca, eles obtiveram
um DEM apos uma integragdode 6 dias do modelo. Este DEM tem uma escala
horizontal de 1500 km, coma amplitude maxima abaixo do nivel de 700mb,
e quase sem inclinagdo na vertical. E importante ressaltar que com um
modelo seco nao se consegiu produzir um DEM.

1.3 - RESUMO E O PROBLEMA PROPQSTO

Uma sintese de toda a discussdo deste capituloe apresen
tada a seguir:

-1} Os disturbios de escala media (DEM), com escalas horizontais e
temporais da ordem de 1500 km e 2 dias, tém sido observados
nas zonas frontais no Hemisfério Norte. Eles sdo confinados na
bajxa troposfera e nao apresentam uma inciinagao para oeste na
vertical (Matsumoto et alii, 1970}.

2) Uma inspecgao sequencial das imagens de cobertura de nuvens obti
das por satelites da Regidao Sul Americana (SA) revela cicloge
nese local sobre o continente (Carieton, 1979). Alguns desses
ciclones, aparentemente, tem a mesma escala de DEM (Figuras I.
1el.2).

3) A instabilidade baroclinica, incluindo aquecimento diabatico de
vido & liberacao de calor latente, aparentemente explica o de
senvolvimento deste tipo de ciclogenese (Tokioka, 1972).  Tam,
bém? a instabilidade baroclinica pura num escoamento com peque
nos valores de Ri nos baixos niveis pode gefar um DEM (Staley
e Gall, 1977).
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4) Nenhum desses estudos teoricos examinou os efeitos da curvatu
ra do perfil vertical, do parametro g ou da fricgdo sobre o es
pectro de instabilidade nas escalas menores que a sinotica.

. Baseando-se nas consideragoes descritas, propde-se estu
dar, no presente trabalho, a estabilidade barociinica dos escoamentos,
basicos tedricos, que se encontram em zonas baroclinicas associadas com
grandes sistemas frontais idealizadas pelo metodo das pequenas pertur
bagoes, focalizando a atengaoc nos efeitos da curvatura dos perfis, do
parametro B, da friccdo e do aquecimento devido a liberacdo de calor
latente. '



CAPTTULO II

FORMULAGAQ MATEMATICA

2.1 - EQUACDES BASICAS

Neste capitulo propde-se um modelo matematico consisten
te para estudar o problema do desenvolvimento das ondas nas vizinhangas
de zonas baroclinicas ou frontais. Os efeitos nao geostroficos tornam-
se importantes quando a escala espacial da onda @ pequena (< 1000 km).
Portanto, .considera-se um modelo de equagoes primitivas com a sim
plificacao da aproximacao de Boussinesq. Tal modelo tem sido usado por
varios autores, como inclusive, o proprio Eady (1949) e Duffy (1975).
No presente'estudo os efeitos de friccao e do aquecimento diabatico sao
incluidos. Assim, as equagoes basicas podem ser escritas na  seguinte

forma:
_qy_+._§‘£-fv+uu =0 ('II..])_
dt 8X
A By v =0 (11.2)
dt oy
Bu , 3V, W g . (11.3)
3x 3y oz
d (30 .. 9 y o (11.4)
dt 3z cT .
B L g8 (11.5)
3z B
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- K_ o . k=
® = T(p,/p) 8, 5 K= R/cp (11.6)
_ K
d = Cp 80 (p/po) + gz | (I1.7)
4 SRR R R (I1.8)
dt ot ax 3y 9z

Nestas equacoes, Py © 80 sao0 valores constantes de referencia da pres

sao e da temperatura potencial, o e o coeficiente de friccao Rayleigh,

H e a taxa de aquecimento diabatico, e os demais simbolos tém o  sig
nificado usual {veja-se a Lista de Simbolos). As Equagbes II.1 e II.2,

IT7.4

e II.5 sao obtidas usando-se a aproximagao eo >> 0 que @ implici -

ta na aproximagao de Boussinesq. Com esta aproximagao as equagbes tor

nam-se 1ivres de solucOes de alta frequencia, tais como as ondas aclsticas.

As variaveis dependentes sao consideradas com uma combi

hagdo do estado’basico e uma pequena perturbagao superposta, tal que:

¢

onde

BN

u-= fl(y, z) +u' (X ¥, 2, t)
v=v'(x,y,2z,t) 3 =w' (X, y, z, t)
' (%5 ¥ ) wo=wi(x,y ) (11.9)
= ¢y, z) + ¢' (X, ¥, 2z, t)
6 =

é(y, zZ) + 8' (X, ¥, Z4 t) /

as variaveis com um traco representam o estado basico e com  o0s

primos sao as perturbacoes. Uma substituicao das Equagoes II.9emIL.1

a ll.

5, cosiderando somente os termos lineares resulta em:

1 1 ] I [}
W, u UL oy U L3 LB gy au' =0 (11.10)
ot X ay 3z 89X
..a_\f.)_-;-ﬁﬂl.}.gﬂ_'-y fyu' +av' =0 (I1.11)

ot X ay
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ot 9z ax F2 oy b4 9z 0z CpT
al 1
B 48
¥4 g
)

0 estado basico, obtido das Equagoes I1.2 e II.5, satisfaz

U = - a¢ , 9 _ 9 8
ay 32 o]

o

que, em conjunto, fornece a relagao do vento termico.

du _ . .g 1 98

3z 80 f_ ay

Introduzindo-se a Equagdo II1.15 ¢ I1.13, tem-se:

2%y 4y -2 (B0 - f AU oy gt = 8y

ot 9z | 9X az oz Cpf

onde S representa a estabilidade estatica, dada por:

¢=_9 239 R, = _S -
6, 8z _ (3u/az)?

(I1

(11

(11

(11.

Para as perturbagoes assumir-se-a uma estrutura de onda

se propaga na QTregao zonal (x).

(' v u', ¢ H) =R, {(U, ¥, w &, A) exp [ik(x - ct) ]}

(11

12)

13)

.14)

.15)

.16)

17)

18)

que

.19)
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onde U, Vv, W, ¢ sdo fungles de y e z, somente e R, designa a parte real.
Introduzindo-se a Equagdo IL19 em I1.10, I11.11, II1.12 e I1.17, obtem-se:

au

(iké + o)u - Fv + =W + ik = 0

9z

(iks + o)V + fu + X .0
ay

- ov W
( )

AT

i=L
k oy 9z

ike 2L - F 2L 45

+ 5w =2 H
c.T
0z 9z 0
onde
s=(i-c) 3 F=(f--24
oy

Eliminando-se U e § entre as Equagoes 11.20 a 11.23, tém-se:

2 -
l_(i-"i--a)-@-—-iF—+k2<s-ika]v+ [(

k ay2 3y
+ u - 9
8z gy

) - _
]aF IR S TR S L B N -
- 9z 3yoz 5z 3y

B 2

+ ‘ s -5 (1% -s) 2 -5 2Y

(11.20)

(11.21)

.(11.22)

(11.23)

(11.24)

+

(11.25)

(11.26)
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As Equagoes 1I.25 e 1I.26 sao duas equagoes diferenciais
parciais que, em principio, podem ser resolvidas desde que sejam espe
cificados o estado basico e a fungdo de aquecimento diabatico. Por ou
tro lado, se a fungdo de aquecimento & parametrizada (ou expressa em
termos de outras variaveis dependentes), as equacdes resultantes, homo
~ geneas, podem ser tratadas como um problema de autovalores e autoveto
res. Qualger que seja o caso, o problema & dificil de solucionar. Por
tanto, para simplificar, assumir-se-a uma estrutura senoidal para as
perturbagoes na direcac meridional (y) e que [au/3y] << [f|. Assim,
(U, Vv, W, ¢, A) = (U, ¥, @, &, H) exp (ity) } o
_ - (11.27)
lau/ay| < < |f| |

onde Ui, Vv, W, &, H sdo fungdes somente de z. E plenamente justificavel
~ desprezar o termo su/dy (~ 1075 s71) comparativaménte a f(~ 107" s~1).
De modo identico, & possivel desprezar o termo W 92u/dydz em compara
| cao com F aw/6z na Equagao I1.25 e 0 termo & 32U/aydz em compara
cao com f 9au/az na Equagao 11.26. A diferenca de magnitude dos ter
mos desprezados nas Equacgbes 11.25 e 11.26 & uma consequencia de fato
de |su/dy| : |f! ~ 0,1. Estas aproximagbes ndo significam queas varia
¢oes meridionais de u e S s&o nulas, mas sim que o problema pode . ser
resolvido localmente, eliminando-se a presenga de instabilidade baro
tropica. '

Introduzindo-se a Equagao I1.27 em II.25 e II.26eelimi
nando-se V, obtem-se.

20 w .
PR TR TR i (I1.28)

dz? " dz
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onde
A =D& {f2 + £25'2 + D§'}
B = S (5(F2+226°2)(k2+22) - D(f - 1868)(f - i28")} |
dz \ (11.29)
C = {io8(k2+82)(f+1068") - i2D{f - 128)} ( )2
+ {i28D (fF+in8') - sp23 9U 4 5 p2 ]
d22 ‘
2 1 -
F=29p & 2 (6-1%); 0= [p - (k2+22)6" ]
¢, k
(11.30)
B =_d.f_
dy

Todos os termos dos coeficientes A, B e C da Equagao 11,28, sao conhe
cidos, exceto a velocidade da fase, c¢. Para que a equagdo seja homogg
nea & preciso exprimir A em termos da Ww. Neste caso, o problema torna
-se um problema de autovalor - autofunao, onde C e o autovalor e W
& a autofuncao.

0 problema e ainda bastante complexo. Antes de tentar re
solver a Equacdo II1.28 na forma completa, resolver-se-a uma versao sim
ples dela introduzindo-se as seguintes aproximagoes.

a=2=8=0 | (11.31)

Neste caso, os coeficientes A, B e C, apds o.cancelamento do fator co

mum D, torna-se:

A = - k2c3 + 3Uk2c2 + (2 - 3u?k2) c+ (k2ud - f2u) )
B = 2p2 JU
dz f (11.32)
2 - - d211
. k2(2u—-—--3)c+k2.u (s-a LY
dz? dz2 dz?
F = {~k%c + k2u) E-g‘_i: i L _ ' )

p
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Agora, a Equacao 1I1.28, com os coeficientes dados pela Equagao 11.32,
e chamada "modelo no plano-f", porque tomou-se a variacio de f nula
atraves da Equacdo II.31. A mesma eduagEo, com éoeficientes dados - pe
la Equagao II.29, com f e B constantes, & chamada "modelo no p1aﬁ£
-R".

0 modelo apresentado no plano-f & equivalente 3 Equacao
1. 2 de Stone (1966) se a variagao meridional das perturbacGes for to
mada nula no seu trabalho e nao-linearidade do perfil do vento zonal
d?u/dz? for desprezada neste trabalho; o interesse de Stone era esty
dar a instabilidade simetirca que tem aplicactes em atmosferas planeta
rias. 0 interesse no presente trabalho e estudar a instabilidade dos
perfis do vento nas zonas frontais, verificando, portanto, o efeito do
termo d2iG/dz2 que pode tornar-se importante. Uma maneira de escrever
0 coeficiente C da Equagao II.32 e:

¢ = k25 (5 - & 424 | | ' (11.33)
dz? '
~ Agora pode-se notar claramente que, dependendo da magnitude do termo
8 d2u/dz2, a estabilidade estatica efetica pode ser menor ou maior do
que S e, portanto, pode influir no espectro da instabilidade. Se a
curvatura do perfil for concentrada numa camada de 5 km, ela pode afe
tar o valor de S naquela camada em ate 30% (os valores tipicos sao:
S<10™% 572, §=0-c-~10ms"!, d2u/dz2 < 10°6. Nos trabalhos de
Stone—(1966), Tokioka (1972) e Gambo {1976), este termo nao aparece,
devido @ linearidade do perfil de u. Na atual literatura meteorologi
ca, que seja do conhecimento do autor, nenhum estudo focalizou o efei
- todestes termo nas ondas baroclinicas. Uma discussdo do efeito da cur
vatura do perfil sera feita juntamente com os resultados nos proximos

capitulos.

Nos modelos quase-geostroficos, o numero de Rossby, R0=
|k 8/f|, & considerado pequenc e, portanto, os termos 22 §'2 e D&'sao
desprezados em comparacdo com f2 na Equagdo II.29. Para comprimentos de
onda, L, da ordem de 1000 km, o desprezo desses termos nao se justifi
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ca, sendo que a retengao dos tais termos pode gerar solugdes extras
da Equagao II.28.

2.2 ~ AQUECIMENTO DIABATICO DEVIDO A LIBERACAO DE CALOR LATENTE

0s tres tipos de aquecimento diabatico importantes na
troposfera s3o radiagao, calor sensivel e Tiberacdo de calor latente.
Para o desenvolvimento de distiirbios transientes, o aquecimento radia
tivo ndo @ muito importante. 0 aquecimento direto por transferencia de
calor entre a atmosfera e a superficie parece importante para os dﬁg
turbios que se desenvolvem nos oceanos relativamente quentes. Haltiner
(1967) estudou o seu efeito sobre as ondas baroclinicas. Ele tomou a
taxa do aquecimento de calor sensivel proporcional a diferenga, AT =
Ts - Ta, onde Ts e Ta sao as temperaturas da superficie do mar edoar
proximo a superficie, concluindo que, num modelo de 2 niveis, este ti
po de aquecimento acaba com o corte superior do comprimenﬁo de onda
("longwave cut-off“) no espectro de instabilidade. Por outro lado,
Geisler (1977) mostrou que a instabilizacao das ondas longas nao e uma
caracteristica deste aquecimento nos modelos com estratificagao conti
nQa. Fazendo calculos simples, Haltiner mostrou que uma diferenca,
AT ~ 1000, e necessaria para dar a mesma taxa de aquecimento equiva
lénte a uma taxa de precipitacdo (condensagdo) de 1 cm dia~!. Se a di
ferenga AT for exagerada, conveccac livre pode aparecer, resultado em
aquecimento devido d@ liberagao de calor latente. Uma precipitagao (ou
condensagdo) de 1 cm dia~! aquece a coluna atmosferica por 2,5%C dia
em media. O aquecimento, emgeral, ndo e unitormemente distribuido na
vertical e, portanto a sua taxa pode atingir, numa certa camada, valo
res superiores a 5°C dia~l. Nas latitudes medias sobre o SA, as ban
das frontais causam precipitagoes superiores a alguns milimetros. Por.
tanto a liberacdo de calor latente, em comparagao com o  esfriamento
radiativo de 1°C dia-l, parece ser importante para ciclogénese nas zo
nas frontais até mesmo nas latitudes medias. Caso se inclua  aquec]
mento devido ao calor sensivel associado as fontes estacionarias, as
equagoes deixam de ser homogeneas e, portanto, o probiema nao pode ser
tratado éomo um problema de autovalores. No presente estudo somente 0
“efeito de liberagao de calor latente & explorado.
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A importancia da liberagdo de calor Tatente para o desen
volvimento de sistemas tropicais e bastante reconhecida e, portanto,;
maioria das pesquisas nesta area & assunto da Meteorologia Tropical.
Como as nuvens individuais de pequena escala nao pode ser resolvidas
juntamente com os sistemas sindticos,quer analiticamente, quer com as
grades discretas utilizadas, o efeito global das nuvens convectivas so
bre os sistemas sinoticos tem de ser parametrizado. Neste contexto:
Kuo (1965) visualizou que o aquecimento da atmosfera pode ser efetuado
por mistura direta da massa quente da nuvem com o ambiente.  Estudos
posteriores nao apoiaram esta ideia. Ooyama (1971) e Arakawa e Schubert
(1974) propuseram que o aquecimento da atmosfera e efetuado por subsi
dencia induzida por nuvens, Este argumento concorda bem coma ideia de
desenvolvimento simultaneo das duas escalas, expresso por'Ooyama(T964)
e Charney e Eliassen (1964) e conferido por Yanai et alii (1973) no
seut estudo observacional. Este desenvolvimento simultaneo e cooperati
vo entre as nuvens convectivas e o sistema sindotico foi batizado com
o nome Instabilidade Condicional da Segunda Categoria ou "CISK" (Con
ditional Instability of the Second Kind).

0 mecanismo CISK pode ser resumido da seguinte maneira:

1) 0 ar relativamente quente e Umido dos baixos niveis e forgado
" a subir por convergencia friccional na camada 1imite ou por uma
onda incipiente.

2) 0 ar em ascengdo satura-se num nivel baixo, chamado nivel da
base das nuvens; libera-se a instabilidade latente e as parce
las de ar sao mais aquecidas e ascendem por flutuagac propria
com aceleracao. A escala preferida para tais movimentos na ver
dical & a das nuvens convectivas.

3) Os movimentos verticais ascendentes concentradas dentro  das
nuvens estreitas e profundas s3ao compensadas por uma subsidég
cia ampla no meio ambiente (Yanai et alii, 1973). Isto nao quer
dizer que a subsidencia predomina no meio ambiente, mas  sim
que o campo da velocidade vertical induzido pelo sistema sin§
tico & apenas modificado pela subsidencia induzida pelas nu
vens.
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4) A subsidencia causa aquecimento adiabatico (por compressdo) do
ar ambiente.

5) Este aquecimento isoladamente, ou juntamente com a instabilida
de hidrodindmica existente, favorece o crescimento do sistema
sinGtico. Este sistema sindtico por sua vez mantém os movimen
tos ascendentes nos baixos niveis, ate a base das nuvens por
meio de convergencia de massa. |

0 mecanismo descrito acima mostra uma cooperagdo .estrei
ta entre as duas escalas: a escala de disturbio e a escala de  nuvens
convectivas. 0 mecanismo CISK e classificado em dois tipos, dependendo
da maneira em que o movimento ascendente nos baixos niveis for forcado.
Se for forgado por convergencia na camada de Ekman, o mecanismo e cha
mado "Ekman-CISK", e se for forgado por uma onda incipiente, ele & cha
mado "Wave-CISK" (veja-se Chang, 1976).

_ Qualquer que seja o tipo de CISK, a parametrizagao do
aguecimento num dado nivel & proporcional 3 estabilidade estdtica no
mesmo nivel e ao fluxo de massa da nuvem. Esse fluxo por sua vez e pro
porcional a velocidade vertical na base das nuvens (Ooyama, 1964). (A
estabilidade estatica @ necessariamente positiva, pois, do  contrario
convecgao pura ou instabilidade de primeira classe domina). A "constan
te" de proporcionalidade pode variar na vertical, dependendo da  dis
tribuicdo vertical do fluxo da massa da nuvem. Assim pode-se escrever
0 seguinte: '

< H=n(z) S(2) w, | (34)
c.T _
b
onde w, e a velocidade vertical no nivel da base da nuvem, S & a esta
bilidade estatica e n & funcdo de distribuicac vertical do aquecimento.
A Formulacdo II.34 admite aquecimento negativo nas regices ondew, < 0.
Stevens e Lindzen (1978) justificaram isso, tomando um campo de  cumu

lus basico. Esta suposicao facilita a analise lienar. Nesta parametri
zacdo & dificil determinar n. Entretanto, pode-se ver que o movimento
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ascendente nos cumulos e a subsidencia por eles induzida atingém valo
res maximos em algum nivel entre a base e o topo das nuvens. Um pé:
fil de aquecimento pode ser encontrado no estudo observacional de Reég
e Recker (1971) para os tropicos. Para latitudes meédias, ndo existem
estimativas do perfi] de n. No presente trabalho, propoe-se “conside
" rar alguns perfis idealizados deste parametro, conforme indicado na

Figura II.1 ‘ '

ALTURA EM Km

Fig. II.1 - Perfis idealizados do parametro n (aquecimento. devido a
liberagdo de calor latente).

Os perfis n3, n, e ng sao considerados para examinar o
efeito de se ter o maximo de aquecimento em trés lugares diferentes na
troposfera. Nestes perfis, o valor maximo e tomado unitario para garan
tir a estabilidade das ondas de escala muito pequena. Estes perfis de
. aquecimento podem se gerados por uma fungao de z semelhante a defini
da por Chang (1976), n ~ z° sin{n(z - 2}/ (27 - zB)}, onde zge zT.sﬁo
os niveis de base e topo das nuvens. 0 maximo de aquecimento se situa
na alta troposfera para a = 1, na media troposfera para a = 2, e na
baixa troposfera para.a = - 1. 0s perfis n; e n, sao parecidos com os
usados por Shukla {1976) para estudar os distubios de.mongGes. Os va
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Tores maximos tomados por ShukTa (1976) e Yamasaki (1969) s3o superio
res a 2,0. No presente estudo, os valores maximos tomados sio 1.0 e
1,5 porque o conteiido de vapor de agua nas latitudes medias & - menor
que aguele nos tropicos.

0 termo de aquecimento que aparece na Equacdo II.32 po
de ser, agora, escrito na seguinte forma:

F={-k2nSc+ k2 n Si) #, (11.35)

2.3 - METODO DE RESOLUCAO

Apresenta-se o metodo de solucdo do problema com o mode
10 no plano-f. 0 mesmo metodo tambem & aplicado para o problema com o
modelo completo.

A Equagao 11.28, com os coeficientes dados nas Equagoes
11.32 e I1.35, e aplicada nos niveis intermediarios da grade mostrada
na Figura I1.2, usando-se diferencas finitas centradas. Assim, tem-se:

oo [ I [ Ty = . :

Ay Woq B W +Cow 4 +Dow =0 (11.36)
para n=1,2, 3, ..., N-1

onde N & o numéro maximo de camadas de espessura AZ em que a atmosfe

ra e dividida (veja-se a Figura I1.2), m & o nivel que representa a
base das nuvens e

A B N
Al = (— + —
hoazz a7 "
B, = (¢ -2y
AZ & (11.37)
A B

:
|

Dr'] = [kzns(c—'a) ]n
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onde o sufixo "n" indica o valor da quantidade calculada no nivel n.

Zrh —— W
- ﬁ [ *N-0
—— N-2 Wp-_

az} N3 IN-2

— 3 —
Wi N ? W2
Ze0 —4—" 0 W,+0

Fig. I1.2 - Grade vertical usada para resolver numericamente o proble
ma de instabilidade baroclinica.

.As condigoes de contorno sao:

n
<

= 0, no nivel n

=1
|

11.38)

=t
|
n
=

= 0, no nivel n

A condigdo de contorno superior e equivalente a se ter uma tampa rigi
da no tpo, ou seja, no nivel N x AZ = h. Isto & fisicamente valido se
se pensar numa atmosfera bastante eétéve], que nao permite movimentos
verticais. Eady (1949) usou as mesmas condi¢oes de contorno emseu tra
balho. Usando-se as Condicdes I1I.38, a Equagdo II.36 nos niveis 1 e
N-1 pode ser escrita como:

A] Wy + B] w; + D{ Wy=0 _
' (11.39)

B-1 W1 * O Mg F Dy Wy = O
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Nos niveis intermediarios, a equacdao ndo se modifica. Assim, tem-se
(N-1) equagbes algebricas lineares homogeneas com (N-1)  incOgnitas,
Wi, W, e etc. 0 sistema de equagoes pode ser escrito como:

(C3P+c2Q+cR+S)H=0 (11.40)

onde W & uma matriz-coluna das incognitas, e a matriz dos coeficien
tes, de ordem (N-1) x (N-1), e dada pela soma de quatro matrizes. Po
de-se ver que este ndo e um problema direto de autovalores, mas  sim
problema generalizado de autovalores e autovetores. A Equagao I1.40 po
de ser escrita na sequinte forma:

MW =cNM (11.41)
bnde
9, &, 3 P 0 0]
M=t I 0 0} N=40 I O
0 I 0 0 0 I
c? W .
W=lc W e 1 & uma matriz unitaria
Se N for invertivel (ndo-singular), o probiema reduz-se a
(NIM)H =cH ‘ (11.42)

que & um problema convencional de autovalores e autofungoes. Se a ma
triz N for singular, como no caso do modelo completo, este probiema
pode ser resolvido, usando-se os algoritimos desenvolvidos por Garbow

et alii (1977) e Garbow (1978).
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As matrizes que aparecem na Equagao II1.41, para um dado
comprimento de onda L = 2n/k e para um determingdb estado basico, sao
gerados e os autovalores (c = c,. + ici) e 0s agtovetores (W= ﬁr4ﬁiﬁﬂ
obtidos. Esta equagao tem 3 x (N-1) autovalores. Quando pelo menos um
autovalor & complexo com parte imaginaria, c; > 0, a onda em questao
cresce com o tempo, ou seja, & instavel. O fator de amplificacdo da
onda e exp(kcit) e a taxa do crescimento & kci. 0 tempo necessario
para crescer "e" (= 2.7 ...) vezes & 1/kc;jee chamado "tempo de e
-folding". A velocidade relativa ao escoamento basico da onda & c,
quando & = 0, e crk//k2-+ 22 quando & = 0. Se o0 nimero de autova
lores complexos com partes imaginarias positivas for maior que um, a on
da em questdo & caracterizada por aquele autovalor que da a maior ta
xa de crescimento. Usando-se este autovalor e o autovetor correspon
dente, a estrutura e a energetica da onda podem ser calculadas. .Este
procedimento e repetido para varios valores de L. entre 100 kme 10000 km.

Um aspecto importante e a confiabi]idadé dos autovalo
res. Uma vez que a equagdo diferencial @ resolvida pelo metodo de di
' ferengas finitas, os autovalores contém erros de aproximacao. Para que
estes erros sejam minimizados e a curvatura dos perfis do estado basi’
co seja bem representada, a resolugao vertical deve ser alta. Por ou
tro lado, ha limitagtes quanto a Tivre escolha da resolugac em virtu
de do computador disponivel. Portanto, uma solugao de compromisso com
20 camadas na vertical e utilizada. Ainda para evitar falsas interpre
tagOes dos autovalores, a parte imaginaria do autovalor e despreszada
se lcilcrl £ 0,01, e a jnstabi]idade da onda em guestao e considerada
- confiavel quando |c1/cf[ > 0,05 (Stone, 1980: comunicacdo pessoal).
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2.4 - ESTRUTURAEZENERGETICASDASONDASINSTKVEIS

As equagoes relevantes para calculo da estrutura verti
cal e a enrgetica dos modos instaveis sdo dadas-nesta secdo. Depois
de obter ¢ = c, + ici' e W= Wr + iﬁi pode-se calcular u, v, ¢, 6 da
seguinte maneira. Combinando-se a Equagao II.25 com a Equagao II.27 ob
tem-se:

Fe[(F-i6) 4 W G e- (4 22) 6] (11.43)
‘ dz dz

desde que
EB - (k2+22)6'] 5= 0

Esta condicdo e sempre satisfeita para as ondas instaveis (Ci >0). A
Equacdo II.22 & usada para obter U. Depois, pode-se usar as Equagoes
I1.20 e 11.14 para calcular ¢ e O, repectivamente. Para resolver as

Equagbes 11.14, 11.22 e I1.43 sdo usadas diferencas finitas centradas.

As energias cineticas e potencial disponivel por unida
de de massa das perturbagoes podem ser definidas como:

h Y |2 ‘|‘2
J J w2V g

0 2
0

Kl

i

(11.44)
h Y =7
J ;L. ;L. ( §$.)2 dy dz
0 2 S. 3

e =
it
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~onde h e a profundidade total de Y € a extensdo meridional da atmosfe
ra no modelo. 0 trago denota uma media zonal. MuTtiplicando-se a Equa
gao II.10 por u' e a II.11 por v', adicionando-se as duas, tomando
-se a media zonal e integrando-se a equagdo resultante em todo o domi
nio, obtem-se

K’ fJ ou v U .
—_—= - = u'v' + = u'w') dy dz +
at J ay .92
( .
+ ] Jw’?’i’ dy dz - 20K' (11.45)
3z

Multiplicando-se a Equacao II.17 por 1/S(3¢'/5z) e integrando-se em
todu o dominio, obtem-se:

] i { t
L. J J ail %E._vn 3% 4y dz - J J w' 22 gy dz
ot S 8z o ¥4 »

N J J_S_ Ay 4y dz (11.46)
CpT S 93z _ _

Introduzindo-se a Equagao II.19 nas Equagoes I1.45 e II.46 pode-se es
- crever o sequinte: :
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9, ¢, w
C(P*, K') = Af Jj(wr LA W __l) dy dz ,
.9z 9z .

- ¢ P}
C(P, P') = Af JJ t EE-(VT —L Vi —-—J dy dz
S 23z 9z 9z
C{K', Ky = A JJ[-ﬁg UV o+ ULV EH-u TR ]d d 11.47
( ) £ 2y ( r'r i i) az( )idy dz } ( .)

t - =2 2
B(K') = « Ag JJ [ qr'+ u% + vr + v% ] dy dz
G(P') = Ag 1. I(W*r —— Wi ~m~) dy dz :
J) 5z 5z . J

onde C{P, K) denota a taxa de conversao de P para K, D denotaa dissipa
cdo e Gdenota a geragio da quantidade entre parenteses. P e K denotamas
energias potenciaT e cindtica do estado basico, respectivamente.0s sufi
x0s r e i denotam as partes real e imaginaria da amplitude complexa da
quantidade em questao (éx. EA='ur + iui) e A e um - fator dado por
1/2 exp (2k c; t). Todas as Expressoes em 11.47 podem ser calculadas
para o instante t = 1 dia por diferencas finitas apos calcularem-se os
autovetores. As integracoes ‘dup1as sao substituidas por integracdes
simples em z, para o caso do estado basico que nao varia com y.

2.5 - ESTADO BESICO NAS ZONAS FRONTAIS

Para a resolucao da Equagao 11.28 na maneira descrita,
necessita-se o conhecimento do estado basico. 0 interesse € considerar
estados basicos que representem, aproximadamente, as zonas frontais, cu
ja formulagdo matematica & a seguinte:
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+' A
_ ¢os h (y Y-Z)
$=3-_~d—{2n[ — ]}+c 8,
2y cos h(y/d) P
de tal maneira que
.0, 4 ao
§=-0 2 . _0yynp (XLEXZ
g 9z 29 d (11.48)
0=--L §$=-_§‘._|tanh(___y+w)-tanh(y/d):' f
f oy 2fy d o
-9 g@_zﬂ[l-tanh2(m&)]
6, 9z 2d d
, .hcosh(1133;)_
T = (8, + 8) { 1--92 4 8d J}
Cpeo 2y Cp 0, ~cos h(y/d) |
Este estado basico satisfaz as sequintes condigoes:
§=2=0p em z =0 (11.49)
dy

Nestas expressdes d e 1/y sao a largura e a inclinagio da zona fron
tal,e "a" & uma constante com dimensoes de aceleracdo e determina a in
tensidade da zona frontal. Uma escolha criteriosa de a, d e v fornece
um estado basico que representa o tipo de zona frontal infinita e ali
nhada na direcdo de ceste para leste que se desejar. Pode-se ver que a
estabilidade estatica e positiva em todo ltugar para a, y ed positivos.
0 valor maximo dela & ay/2d no meio de zona frontal na superficie.

Na Figura II.2 mostram-se os campos de u, T e 6 numa zo
na frontal fraca. Estes campos -sao gerados pela Equagao II.48 fixando-
. -se 05 seguintes valores para os parametros.
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f =-10"% s~1 (tomado constante) )

6, = 295°K, p, = 1000 mb (11.50)
Y =300;d=10%m a=1ms"2,

Numa maneira semelhante alguns campos {(nao mostrados) sao
geﬁados usando-se os mesmo valores dados na Equagao II.50, exceto
f=-~0,727 x 10-% s71, 0Os campos dados na Figura II.3 concordambem com
os valores observados dados por Mullen (1979).numa secg¢ao meridional de
um ciclone na forma de virgula, em desenvolvimento no Hemisferio Norte
(compare-se com a imagem de um espelho na sua Figura 2.b), Na Figura
I1.4, os perfis verticais de ue 6, em diferentes lugares e em diferen
tes zonas fﬁontais‘estudadas, $a0 apkesentados. As secgOes verticais,
nas quais estes perfis sao obtidos, sao mostrados na Figura II.3  com
retas verticais tracejadas. Para resolver a Equagéo I1.28,as derivadas
de U e a estabilidade estitica sio calculadas nos pontos de grade, usan
do-se as expréssﬁes analiticas, minimizandc-se assim, os erros de cal
culo nos va]dres desses termos.
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dos perf1s P3 e P4, em relacaoc a zona frontal, sao indi
dos por retas verticais tracejadas.
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bilidade.

- Veja-se a Tabela III.1; "

ms i,

5 & dado em °cC;

u,
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Fig. 11.4 - Perfis de' U e & usados para obter os espectros de insta
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CAPTTULO III

RESULTADOS COM 0S PERFIS TEORICOS

3.1 ~ MODELO NO PLANO-f

Eady (1949) nao considerou o aquecimento diabatico e ob
teve as Equagoes I1.28 e II.32, A sua Equacdo II.11 e expressa numa co
ordenada vertical proporcional ao vento zonal basico, o qual  depende
linearmente de z. Esta equacdo e de dificil solucao analitica e, por
tanto, ele a simplificou, assumindo | [k(u -c)}/f ]2 | <<1,0  (Equa
¢ao 11.20 de Eady). Esta aproximagdo nao & nada mais do que supor, a
priori, o nimero de Rossby pequeno, R0 = | ku/f [ << 1. Isto implica que
os resultados obtidos atraves da equagao simplificada (Equacao I1.21de
Eady) sao validos somente para os comprimentos de onda maiores que
1000 km. Desta maneira, seus resultados nao sao representativos para os
comprimentos das ondas de escala media (L ~ 1000 km) e curta (L < 1000kn).
Portanto, toma-se a equacao completa para examinar a instabilidade ba
~ roclinica das ondas de L = 100 km ate L = 10000 km. Num modelo quase
geostrofico, a OMC (ou a onda com tempo de e-fo]ding minimo) nao depen
de do.cisalhamento constante considerado (Houghton, 1977). Entretanto,
neste modelo, a OMC pode comportar-se diferentemente.

0s perfis verticais teoricos estudados, P1, P2, ..., P6,
sa0 mostrados na Figura II.4. A Tabela III.1 descreve as caracteristi
cas destes perfise as localizacoes dos cortes verticais em que eles foram
obtidos. A estabilidade estatica, o cisalhamento vertical e, portanto,
o numero de Richardson, R., variam com a altura. 0 valor e o nivel em
que ocorre o minimo de R, s3o0 indicados nesta Tabela. Os perfis 1linea
res do vento zonal, correspondente a cada um desses perfis teoricos,
sa0 obtidos, ligando-se o valor minimo em z = 0 e o valor maximo no to
po por linhas retas, e sao designados por PIL, P2L etc. Nestes casos de
perfis lineares, R, e tomado constante e o valor e indicado na figura.
Uma comparagao dos resultados obtidos por Pn e PnL pode revelar o pa
pel e a importancia dos termos que aparecem devido 3 curvatura do per
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fil (ou seja d2u/dz2). Nas figuras dos espectros de instabilidade (EI)

apresentadas, em geral, a curva continua corresponde ao perf11

e o tracejado ao perfil com curvatura.

TABELA III.1

LISTA DOS PERFIS TEORICQS IDEALIZADOS

(Veja-se a Equacao II.48ea Figura 11.4)

SIGLA [LAT(9S;| vd Rim [s] |{[fdusdz]} [A)

P %0 g0 | a7 | 1,5 | 56| 3

PIL 30} -800 | 8,2 | 0,78 | 3,1° -

P2 30 0 3,2 1,5. | 6,8 0"

paL | -30 0 | 4,0 0,21 | 2,3 -

o3 8 0 6,3 1,5 4,9 0

psL | 4 | o |78 {o.21 |62 . -

P4 45 | +g00 | 8,2 0,84 | 3,2 0

P4L 45 | +800 |[10,8 0,04 | 0,64 -

s | 30 1-soo |20 |36 {134 3

ps. | 30 | -g00 | 2,4 | 0,45 | 4, -

6L 30 | -goo | 5,4 0,86 | 4,0 -
LAT = Lat1tude de intersecgao do centro da-zona frontal comzasuperf1c1e,
Yd = Distancia meridional do ponto em km em gue 0o perf11 e obtido;
Rim = Valor minimo do nimero de Richardson

[du/dz] = valor maximo do c1sa1hamento em 1073 s-1;

It

[s]
(]

Valor maximo da estabilidade estatica’em 107" s-2;

Tinear

‘Altura em km do nivel abaixo do qual d2u/dz? > 0 (d2u/dz2:z 0

nos casos de PnL). Este & o nivel em queo [S], Rime [[di/dz]

acorrem.
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Como ja foi mencionado anteriormente, o espacamento,
AZ, da grade na vertical & 0,5 km..Ehtretanto, testes com AZ = 1,0 e
0,4 km foram feitos. As diferencas entre os Els com AZ = 0,4 e AZ=0,5
km sdo despreziveis. 0 espectro com AZ = 1,0 km representa bemas ondas
na regiao L » 2.000 km, embora na regido de L < 2.000 km haja discor
dancias pequenas entre os modelos de alta e baixa resolugao. Geisler
(1977) verificou que as solugbes tornam-se dependentes da escolha do
espagamento de grade quando AZ > 1,5 km. Portanto, o espacamento e as
diferencas finitas centradas, usados no presente trabalho, ndo introdu
ziram erros graves no calculo de autovalores e autovetores e sdo sufi
cientemente precisos para resolver o problema (Kalnay-Rivas, 19871; co
municagao pesseoal). Todos os casos em que os Els foram obtidos sdo des
“critos na Tabela II1.2. 0 modelo foi testado com 4 = 0 em todos o0s ni
veis e todo o espectro ficou completamente neutro.

Os casos 1 e 2 da Tabela III.2 sao mostrados na Figura
ITI.1. A regiao da instabilidade dos comprimentos de onda, (L}, supe
_ rior a 2.400 km concorda bem com os resultados obtidos por Eady (1949).
E bastante conhecido que,nos resultados de Eady, existe um L abaixo do
qual a regiao e neutra e para cohd{gaes comumente encontradas na atmqg
fera & OMC e de numero 8 (pito ondas ao redor da Terra 3 latitude de
450). Estas caracteristicas sao bem reproduzidas pelo presente modelo,
apresentando o valor de 4.200 km para a OMC. Este-modo de instabilida
de & referido como modo de Eady. A estrutura vertical desta OMC,mostra
da na Figura III1.2 (curvas continuas), se parece exatamente com aquela
que foi obtida por Eady. A velocidade de fase, c ., e de 5,5 m sl e,
portanto, a escala do tempo L/c, e da ordem de 8 dias. A curva conti
nua mostra uma outra regiao de instabilidade com uma OMC de 600 km. A
confiabilidade deste modo & duvidosa, pois neste caso Ci/Cr ~ 0,1. A
velocidade de fase e 3,3 m s™! dando uma escala de tempo de 2 dias. Es
ta segunda regido instabilidade & aparentemente devida aos efeitos nao
geostroficos mantida no modelo. 0 EI tracejado corresponde ao P1 (com
curvatura) representativo da regiao no lado polar da zona frontal. Nes
te caso,a OMC foi deslocada para um L ligeiramente maior. Isso ocorre
porque o valor maximo do cisalhamento no P1 & maior que aquele do PIL
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(veja-se a discussdo da instabilidade baroclTnica na introdugdo). Fora
esta pequena alteragdo, o efeito do termo d2u/dz2 no modo de Eady e pe
queno. A estrutura da OMC, neste caso, (curvd tracejada na Figura III.
2), mostra que a amplitude na parte superior quase permanece constante
devida a grande estabilidade estatica nesta regizo. A segunda "regiao
de instabilidade nas ondas curtas" (RIOC) desapareceu no caso P1e,.por
tanto, o efeito do termo d2u/dz?, neste caso, ¢ da estabilizagdo das on
das curtas, se este modo for verdadeiro. A estrutura deta onda curta no
caso PIL (curva com circulos na Figura I1I1.2) mostra que a amplitude de
cai rapidamente da superficie até 3 km e acima deste nivel a amplitude
e desprezivel. Kuo (1953) obteve um resultado semelhante, .ele concluiu
" que as ondas baroclinicas longas temmaior amplitude nos niveis supe
riores e as curtas nos baixos nveis com a amplitude decrescendo rapi
damente com a altura.

Os Els dos casos 3 e 4 da TabeTa ITT.2 mostrados na Figu
ra I11.3. No caso de cisalhamento constante (curva continua) o modo de
Eady e a RIOC se deslocaram para o lado de menores comprimentos, com
as OMCs de L ~ 2.500 e L ~ 400 km, em comparagao com o caéo 1. 0 deslo
camento de modo de Eady e devido ao menor valor de cisalhamento. A ta
xa de crescimento (e a confiabilidade) da RIOC aumentou, provavelmente
devido ao menor valor do S (~ 0,2 x 10~"). Quando o termo ndo-geostro
fico devido a ndo-Tinearidade do perfil foi incluido (curva tracejada)
esta regiao foi estabilizada, mas apareééu uma nova "regiao de instabi
lidade das ondas medias" (RIOM) com uma OMC de 7.000 km. Esta nova re
gido & mais confiavel pois a razdo c;/c, > 0,1. As estruturas verticais
das ondas com L = 3.400 e 1.000 km (as duas OMCs do caso 4) sao mostra
das na Figura III.4. 0 modo de Eady modificado (com a preséngas de
d20/dz2), neste caso apresenta a mesma estrutura do caso 2. A onda com
L = 1.000 km (curvas tracejadas) estd confinada nos baixos niveis e as
Tinhas de fase nao inclinam nestes niveis, exceto na primeira camada
proxima ao contorno inferior. Uma observagdo interessante & que a onda
intermediaria (ou de escala médié) apresenta um cavado relativamente
guente na altura de 1 km, onde a diferenca entre as fases de cavado (c)
e 6 & minima. A escala do tempo advectiva desta OMC intermdiaria e de
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1,5 dias. Todas estas caracteristicas concordam bem com as observacdes
feitas por Matsumoto et alii (1971) dos DEMs.

TABELA 1II1.2

CARACTERISTICAS DOS CASOS EM QUE 0S ESPECTROS DE INSTABILIDADE
SAD OBTIDOS COM 0 MODELO NO PLANO-f

M| FERIL L CARACTERISTICAS ESPECIAIS | Fre.
1 PiL Repétig&o do modo de Eady. ‘ le?
2 P Efeito de d2i/dz2 sobre o modo de Eady. le?
3 | P2L | Modo de Eady. 3ed
4 | P2 Efeito de d2(/dz2 < 0 em toda profundidade so

bre o espectro. ) : 3ed

5 P3L | Modo de Eady com f a 45°S. 5

6 P3 Efeito de d2i/dz2. 5

7 | P3L | Efeito |f| reduzido no caso 5. 5

8 PIL Efeito da reducdo da profundidade do fluide.: 6

9 Pl Efeitos de d2u/dz? e redugdo da _profundidade. 6
10 P5L- | Efeito de reducdo de R;; compare-se com o ca

s0 115 Ry = 2,4,
N PEL Compare-se com o caso 10 R1. = 5,4 . _ . 7
12 P4t Efeito de cisalhamento muite pequenc sobre o
) modo de Eady. 8

13 P4 Efeito de d24/dz2 e pequeno du/dz. 8
14 P1 Efeito de aquecimentoadiabdtico (n= na). .9

15 Pl [n=n,. ' g’
16 P1 n = ns, 2 e 10
V7 P3 n = ny; aquecimento incluido no caso 6. 1N
18 P3 n = Ny, _ : ' 11
19 | P4 In=n,. ‘ 8
20 P2 n = Ty 3

21 P5 R; pequeno e n = ny. o 7el2

FIG = indicam o nUmero da figura em que os resultados sao

mostrados.
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Fig. III.1 - Espectro de instabi]iaade dos casos 1 e 2.
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Este tipo de DEM ndo apareceu no caso com P1 para o qual
d2u/dz2 € positivo atd 3 km e negativo acima de 3 km, e 8, = (U - ¢ )
e negativo e grande nos baixos niveis. A estabilidade estat1ca efet1va
(Equagao 1I.33) torna-se entdo maior que S. Portanto, esta onda foi es
tabilizada. No caso com P2, d2u/dz2 & negativo em toda pronfundidade. 0
valor de 6 e negativo 'nos baixos niveis €, portanto, a estabilidade es
tatica efet1va nos baixos niveis torna -se menor que S. De acordo  com
Staley e Gall (1977), o perfil P2 pode gerar instabilidade na escala me
dia. Assim, o perfil P2, que representa a regiao onde a frente fria cor
ta a superficie, parece apropriado para o desenvolvimento de DEM.

A Figura III.5 mostra os Els dos casos 5 e 6 da Tabela
IT1.2. 0s perfis P3L e P3,usados nestes casos, temas mesmas caracteris
ticas dos perfis P2L e P2, exceto a localizacdo da frente nas altas la
titudes, portanto [T e R sao maiores e o cisalhamento e menor (veja
-se a Equagao I11.49). Neste caso, as regioes de 1nstab111dade foram des
locadas para a esquerda. A OMC do perfil P3L (curva continua) esta si
tuada na regido intermediaria do espectro com um comprimento de 1600 km.
Este encolhimento da escala preferida e devido ao pegueno cisalhamento.
0 modo de Eady no caso 6 (P3 com curvatura) tem menor taxa de cresci
mento em comparagao ao caso 5, porque a estabilidade estatica (veja-se
a Tabela III.1) e maior nos baixos niveis. No'caso P3, a segunda OMC
tem um comprimento de 600 km, ja na regido de ondas curtas, que corres
ponde @ RIOM do caso 4 (veja-se a Figura III. 3) Com mencr cisalhamen
to e maior |f}, esta regidao tambem foi deslocada para menores cmnpfi
mentos de onda juntamente com o modo de Eady. A estrutura desta onda
" (ndo esta apresentada) parece com aquela da onda L = 1.000 km do caso
4. Para ver claramente o efeito de f, o caso 7 com o perfil P3L, mas
L] artificialmente reduzido para um valor a 30°s, foi estudado. Neste
caso, o EI (curva com circulos na Figura II1.5) foi deslocado para a
direita e para cima, concordando aproximadamente coma curva tracejada.
Esse comportamento, aparentemente, sugere que a diminuicdo de |f] tem
o mesmo efeito do que incluir o termo de d2u/dz? sobre o modo de Eady.
Este comportamento e dificil de estabelecer atraves das expressoes dos
~coeficientes dados na Equagao II.32.



- 45 -

°T
o
g r
o
= s 1 !
e L f
& \ !
| \ /
£4r 7
1 ~
o |
b
OZL
iR e CASQO 5
uE.l - == CASO &
WP eo—o cASO 7
o | | } L | S D O I Y
0.5 § : 2 3 4 %5 6 B I

COMPRIMENTG DE ONDA: % 10 Km

Fig. 1I1.5 - Espectros de instabilidade dos casos 5,6 e 7.

Os ElIs obtidos a partir do perfil P1 com uma tampa rigida
na aTtura de 5 km e o perfil linear correspondente sao dados na Figura
IIT1.6. Devido ao efeito de profundidade reduzida, as OMCs do modo de
Fady, em ambos os casos, deslocam-se para comprimentos menores em compa
ragao com os resultados da Figura IIT.1. Este tipo de encolhimento da es
cala preferida, com a reducdo da profundidade efetiva do fluido, foi dis
cutido por Held (1978) para os modo de Charney (ondas barociinicas ins
taveis com os efeitos de B e estratificacdo continua incluidos). A taxa
de crescimento das ondas curtas instiveis aumentou com a redugao da pro
fundidade. Entretanto, a RIOC desapareceu novamente com a inclusao do
efe1t0 de d2n/dz2. '

Os casos 10 e 11 foram estudados para destacar oefeito do
valor de S sobre o espectro de instabilidade baroclinica. 0s Els de P5L
com S = 0,45 x 107% (curva continua) e de P6L com S = 0,86x10"" s~2 {cur
va tracejada) sao mostrados na Figura III.7. O perfil P5L temumcisalha
mento bem maior que P2L e P3L e, portanto, Ri e bem menor. 0 caso 10
mostra uma RIOC com a OMC de L ~ 400 km. O tempo de e-folding desta OMC
& 1,5 dias, mas a velocidade de fase & muito alta comumvalorde 50ms-l,
dando uma escala de tempo de poucas horas. A confiabilidade desta RIOC
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e muito pequena, pois Ci/cr ~ 0,01, 0s modos de Eady mostram que com a
| redugao de S a OMC se encolhe e a instabilidade aumenta. fodavia, pode

se dizer que uma simples redugdo de R hae reduz o L da OMC do modo d;i
Eady substancialmente para que haja uma escala preferida na escala  in
termediaria. | ' -
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" Fig. II11.6 - Espectros de instabilidade dos casos 8 e 9.

Os perfis P4, com cisalhamento pequeno, representativo da
regiao para o lado equatorial (a 3805) de uma frente situada a 4505, e
P4L (casos 12 e 13} apresentam os EIs mostrados na Figura III.8. No ca
so do P4L, o modo de Eady deslocou-se muito para a esquerda com uma OMC
de L ~ 1.000 km ja na regido intermediaria do espectro. 0 tempo  de
e-folding desta onda e apenas ligeiramente maior do que aquela do caso
5. Este resultado demosntra que a instabilidade do tipo Eady atua  bem
ate com cisalhamento pequeno se S for suficientemente pequeno. Aparente
mente, a existencia do cisalhamento critico, abaixo do qual a instabili
dade baroclinica nao atua, € uma propriedade do modelo de 2 niveis no
plano-8 (veja-se Phillips, 1954). Esse valor critico & proporcional a B
(Held, 1978). No presente modelo, B e nulo e portanto nac se pode espe
rar um-cisalhamento critico diferente de zero. A hipotese de ajustamen
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to barocTinico de Stone (1978) depende da existeéncia de cisalhamento
critico proximo aos valores observados na atmosfera. No caso de P4, a
taxa de crescimento do modo de Eady diminui bastante e, portanto, vol
tou a apoiar a existencia de cisalhamento c¢ritico que, por. sua vez
apoia a hipotese de ajustamento baroclinico. Em outras palavras, as ca
racteristicas da instabilidade baroclinica dos perfis ndo-lineares sao
mais realistas. A OMC do modo de Eady temas escalas horizontal e tempo
ral (advectiva) da ordem de 1.600 km e 3,7 dias. No mesmo caso com P4
apareceu uma outras OMC com L = 600 kme c =3 m s-!, dando uma esca
la de tempo advectica da ordem de 2 dias. Esta OMC corresponde @ RIOM
do caso 4, e tem o mesmo tipo de estrutura-vertical apresentadapelaon
da de L= 1.000 km do caso 4.

— CASO 10

| —=— CASC ||
o—o—o CASQ 21

0 ! 1
05 1.O

COMPRIMENTQ DE ONDA x 10° Km

TEMPO DE e- FOLDING EM DIAS
.-
T

Fig III1.7 - Espectros de instabilidade dos casos 10, 11 e 21.
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" “Fig. I111.8 - Espectros de instabilidade dos casos 12, 13 e 19.

0 efeito de aquecimento devido a liberacao de calor laten
te no modelo no plano-f & examinado. O que segue @ uma demonstracio do
fato de que a instabilidade devida puramente a liberacao de calor laten
te atua somente quando n > 1,0. Considera-se U =0 e n e S constan
tes e positivos, Neste caso, a Equagao II.28 torna-se: '

-
(F2 - k2¢2) 9% _ 2 s G- k2 s,

dz?

Aplicando-se esta equacdo para um modelo de 3 camadas com W, = w; obtem
-se, atraves das equacdes homogéneas a seguinte condigao:

2 - 2p2
Feee s [(3n - ) (0 - 2) ]
Az o :

Pode-se observar que somente com o sinal positivo c pode tornar com

plexo. Neste caso tem-se:

k2¢2 = [ f2 - k2'S AZ2 (n - 1) ]
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Pode-se ver que a condi¢do necessaria para c ser imagi
nario @ n > 1 + f2/k2 S az2 e a taxa de crescimento, ke, & maxima pa
ra k>~ ou L - 0.Emoutras palavras, o aquecimento prefere instabi
lidade na escala minima. Se os parametros n e S forem variaveis e
us=0a condjgio apropriada nido & facil de deduzir.

Para examinar o efeito da variacdo do nivel de aquecimen
to maximo sobre o comportamento do EI, os casos 14, 15 e 16 foram estu
dados. A Figura III.9 mostra os EIs do perfil P1 com n=ns (curva con
tinua), n = ny (curva tracejada) e n = ng (curva com circulos) (vejam
-se 0s perfis de n na Figura II.1). Em todos estes casos n <1,0,por
tanto, nenhum dos EIs mostra a tendencia de preferir menores escalas. 0
aquecimento maximo nos niveis superiores (n = n3) nao alterou o EI  em
comparacao com a curva tracejada da Figura III.1. A medida queo pico de

aquecimento desce para os niveis baixos, a instabilidade prefere esca
Tas menores.
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Fig. 111.9 - Espectros de instabilidade dos casos 14, 15
e 16.
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E bom lembrar que a curvatura do P1 nao favorece a insta
bilidade das escalas intemediarias e pequénas (vejam-se caso 2). A onda
de L = 2.000 km no caso 16 apresenta um tempo de "e~folding" de ~ 1 dia
e uma velocidade de fase de ~ 14 m s~!, dando uma escala de tempo advec
tiva de 1,6 dias. A estrutura desta onda, apresentada na Figura III.10,
mostra claramente que a sua amplitude ($) e confinada na baixa troposfe
‘ra. A circulagao no plane x - z, dada pelas linhas de fase esquematiza
das apresentada no lado esquerdo da mesma figura, & direta, sugerindo
C {P'» K') > 0. Nos baixos niveis, o cavado e relativamente quente, e
acima de 3,5 km de altura o cavado e relativamente frio. A estrutura pa
rece com aque1a da onda de Eady, mas concentrada nos baixos niveis.

g =

-1 ~T6/2
- ANGULO DE

Fig. III. 10 - Estrutura completa da onda L = 2000 km do
caso 16.
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_ Os casos 17 e 18 (da Tabela III.2) foram estudados para
examinar o efeito da magnitude de n. A Figura III.11 mostra os Fls do
perfil P3 com n = n; {curva continua) e n = ny ‘(curva tracejada). Com
parando-se as Figuras IIl.5 e IIL.10 pode-se ver que o aquecimento mer
giu as duas regioes de instabilidade, mostrando assim, uma tendencia de
instabilizar as escalas intermediarias, que eram provavelmente instaveis
marginalmente. Tambem pode-se ver que quanto maior for o  aquecimento,
major & este efeito. No passado, varios trabalhos relatados (Charney e
Eliassen 1964; Ooyama, 1969,etc.),a introdugdo do CISK produziu instabi
Tizagao forte nas escalas muito pequenas, a qual era considerada um as
pecto negativo da parametrizacao. No presente estudo nao existe este as
pecto negativo. A OMC no caso 18 - ficou em- torno de 2.000C km com
C, = 12,2 m s™!. Isto dara uma escala de tempo de 2 dias. A varijagaover
tical da amplitude desta onda parece com aquela apresentada na figura
1I1.2 com a curva tracejada. Esta e uma onda de Eady modificada por
d2u/dz2? e aquecimento. |

Incluindo-se o efeito de n = n,, no caso 13, obtem-se 0
‘caso 19, cujo EI & a curva com circulo da Figura II1.8. Neste caso, RIOC
foi pouco estabilizada, mas o modo de Eady, que ja esta na escala inter
mediaria, apresenta maior instabilidade em comparagao com o EI se aque
cimento. A OMC diminiu para L ~ 1500 km, com ¢, = 5,2 m s=2, que da uma

escala do tempo superior a 3 dias.

Quando n=n, e incluido no caso 4, obtem-se o caso 20,
cujo E] & a curva com circulos da Figura III.3. A OMC do modo de  Eady
deste caso diminui para L = 3.000 km (compare-se com a curva tracejada)
Na regido intermediaria a instabilidade aumentou e a OMC tem L - 1500 km
ec, - 14 m s-1 e, portanto, uma escala de tempo da ordem de 30 horas.
A estrutura vertical desta onda e semelhante aquela do caso 4, mostra
da na Figura III.4, com as curvas tracejadas. Esta onda aparentemente
tem todas as caracteristicas do DEM, estudado por Matsumoto et alii

(1970).
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0 EI do P5, incluindo-se o aquecimento (caso 21) esta apre
sentado na Figura III.7 com a curva com circulos. Com maior 'cisalhameg
to, todo o espectro foi deslocado para maiores ﬁomprimentos.de onda com
'parado a curva continua. Embora a curvatura do P5 tente estabilizar as
escalas menores, o aquecimento favoreceu a RIOM com uma OMC de 900 km, A
estrutura desta OMC, apresentada na Figura III.12, mostra que a amplitu
de varia muito até 4 km de altura, com a maxima a 3,5 km, e mantem-se
constante e moderadamente alta acima deste nivel.
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Fig. I11.11 - Espectros de instabilidade dos casos 17 e 18.
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3.2 - MODELO NO PLANO-B

Para destacar a importancia do parametro g, da fricgdo
e da variagao meridional das perturbagoes sobre a instabilidade baro
clinica, varios casos listados na Tabela III.3 sdo estudados com o mo
delo completo e os resultados sao discutidos neste capitulo.
que o efeito de B sobre o EI num modelo quase-geostrofico e o de esta
bilizar as ondas baroclinicas muito longas (Charney, 1947). No presen
te modelo de equagdes primitivas, este efeito tambem permanece ate pa
ra perfis com curvatura. 0 modo de Eady modificado pela inclusao de B
- & referido como "modo de Eady-Charney".

TABELA TI1.3

Sabe~-se

CARACTERTSTICAS DOS CASOS EM QUE 0S ESPLCTROS DE INSTABILIDADE

~ SAC OBTIDOS COM O MODELO NO PLANO-B

Mo | etoo 'CARACTER_I'STICAS ESPECIAIS FIG. I1I
22 P1L Efeito de g sobre o modo de Eady. 13
23 | Pl |8+ 0e d2i/dz2 = 0. 13
24 P1 g == 0, d2u/dz? s+ 0 e aquecimento. 13 .
25 P1L Variag30 meridional das perturbagoes, & = k. 4
26 | Pl |4=k, d20/dz2 = 0 e 8 % O. 14
27 P1 g 5= 0 e com atrito em toda profundidade. 5
28 P1 Iqual ao 27, exceto com menor atrito. 15
29 Pl g 5= 0 e efeitos de arrasto e<atrito. 15 16.e17
30 Pl 8 5= 0 e somente arrasto da superficie. 15
31 P2 8 %= 0, d20/dz? < 0 nos baixos niveis e ar 17619
‘ rasto. ‘ .
32 P2 Iqual ao 31, mas com aquecimento. ?‘189 19
33 | P2 |1Igual a0 3, mas B =0 Ez
34 - | P2L Igual ao 4, mas B = 0

FIG = indica o numero da figura em que 0s resultados sao mostrados.
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0 caso T, com a inclusdo de B, torna-se o caso 22 da Ta
bela III.3, e o EI do caso e a curva continua da Figura I11.2. Comparan
do-se os dois EIs dos casos 1 e 22 nota-se que, alem de estabilizar as
ondas de comprimentos maiores que 5000 km, o efeito de B instabili
ZOUu um pouco a RIOC e as ondas entre 1.000 e 2.000 km. A OMC do  modo
de Eady—Charnéy e de 3.800 km e & Tigeiramente menor que a OMC do caso
1. A velocidade de fase, Cps desta OMC aumentou de 5,5 m s~! sem B pa
ra 10,8 com B. A instabilidade das ondas medias e curtas e reduzida
quando o termo que contemdZu/dz2 também € incluido, como pode ser vis
to na curva tracejada do caso 23. A OMC do perfil com curvaturae ligei
ramente maior, com L = 4.200 km, e & mais instavel, e o valor de ¢ au
mentou aindamais para ~ 15 m s-1, Este comportamento dos perfis com
curvatura foi explicado na Secgao 3.1.

No caso 24, o efeito de aquecimento “tambem e inciuido com
o perfil n = n;. 0 EIl deste caso & a curvatura com circulos da Figura
-1I1.13 e mostra que a faixa dos modos de Eady-Charney ficou mais larga
com uma OMC de 3600 km e a RIOC foi restaurada com uma OMC de 400 km.
Isto indica que d2u/dz2 > 0 nos baixos niveis e o aquecimento diabati
cd tem aos efeitos opostos sobre a estabilidade das ondas de escalas pe
quenas. 0 EI do P1, incluindo-se o aquecimento com n = n;, mas tornan
do-se o nivel de base das nuvens a 2 km (em vez de 1 km em todos 0s ou
tros casos), foi obtido. A instabilidade das ondas curtas e medias au
mentou muito, sendo que a instabilidade da escala preferida esta  nos
comprimentos menofes. 0 modo de Eady nao foi modificado.
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Fig. III.i3 - Espectros de instabilidade dos casos 22, 23 e 24.

0s casos 25 e 26 sao obtidos, incluindo-sé a variacgdo
meridional das perturbagoes na forma £ = k (0 mesmo comprimento de
onda em ambas as diregoes x e y) com os .perfis PIL e P1, respecti
vamente, e 0s espectros de instabiiidade sao apresentados na Figura
III.14 com & inclusao de 2°'= k, os coeficientes da Equagdo II.28 tem
alguns termos extras, alem de se ter {(k? + 27) = 2k% no lugar de k2.0s
efeitos de 2k? no lugar de k2 sao de deslocar o espectro de‘instabili
dade para o lado de comprimentos maiores e de aumentar o tempo de
"e—fo]ding“ (ou diminuir a taxa de crescimento, kci) na proporgao de
¥2'. 0 modo de Eady-Charney do caso 26 da Figura II1.14 em compara
gao com aquela da Figura III.13 (curvas tracejadas), concorda bem com
esta dedugdo. Os termos extras, devido a incTusao de 2 = k, aparen
temente geram um outro modo de instabilidades na escala muito pequena,
como pode ser visto na Figura III.3. Stone (1966} conjecturou que, pa
ra escalas peqguenas {numa atmosfera sem atrito e sem aquecimento), o
termo d2U/dz? n3o deve ser desprezado e neste caso podem existir soly
¢oes instaveis da Equagdo 11.28, para as quais c & da ordem de u.0s
resultados aqui obtidos apoiam a conjectura de Stone.
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TEMPO DE e-FOLDING EM DIAS
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Fig. TII.14 - Espectros de instabilidade dos casos 25 e 26.

0 efeito do atrito e estudado nos caso 27 e 30, usando
-=se o perfil P1, e os espectros de instabilidade sdo apresentados na
Figura III.15. As curvas continua e tracejada, respectivamente,saobs.
EIs dos casos 27 e 28, nos quais o coeficiente de atritoe tomado cons
tante em toda profundidade com os valores de o = 1075 s=1e 1076 s~1,
respectivamente, Estes valores significam que as escalas temporais da
dissipacdo friccional sao da ordem de 1 e 10 dias, respectivamente.
Comparando-se estes EIs com o EI do caso 23 pode-se dizer que o atri
to uniforme tem efeito estabilizador sobre todas as escalas. Esta es
tabilizagdo € acentuada no caso de atrito grande (curva continua). Ho
~Topainen (1961} tirou conclusoes de que o atrito reduz a instabilida
de no meio de espectro e aumenta nos extremos, para o modo de Charney
~num modelo quase-geostrofico de 2 niveis. Isso talvez demonstre a de
ficiencia do seu modelo.
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Fig. III.15 - Espectros de instabilidade dos casos 27, 28, 29 e
30.

Para simular o efeito de arrasto friccional na superfi
cie, 0s casos 29 e 30 sao estudados com « = 1075 s-1 nos dois niveis
inferiores. No caso 29, existe o = 107% s~ nos outroslnTveis,contrqg
tando com o caso 30 em que o = Onestes niveis. A curvatura do perfil
P1 usado nao favorece a instabilidade das ondas intermediarias. Compa
rando-se 0s Els destes casos (curvas com circulos e com cruzes na Fi
gura. III.15) com os EIs dos casos 27 e 28, observa-seumresultado sur
preendente. 0 arrasto da superficie (daqui adiante simplesmente chama
do "arrasto” em contraste com o "atrito") produz uma nova regiac de
- instabilidade nas ondas intermediarias com uma OMC da-ordemde 1100 km.
A instabilidade deste novo modo (que sera chamado o modo de arrasto)
aumenta quando o atrito nos nives superiore e nulo (a curva com cru
zes da Figura II1.15). Este resultado, aparentemente, nao e fortuito
porque, segundo Chandrasekhar (1961), o papel da friccao num fluido em
rotacdo pode ser invertido. Uma possivel explicacao matematica para
a presenca do modo de arrasto e a seguinte: os coeficientes da Equacgao
I1.28 no caso & =R =H =a =0 sdo polinomios de 30 grau em c, en
tretanto se o 5= 0 o0s coeficientes tornam-se polinomios de 49 grau
e isto significa a presenga de um modo normal extra no problema de au

tovalores-autovetores.
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0 valor de C, da OMC do modo de arrasto € 6,8 ms-i,dan
“do uma escala temporal da ordem de 2 dias. As caracter1st1cas do modo
de Charney-Eady praticamente naoc mudaram com a inclusdo do arrasto.As
estruturas verticais do modo de Charney-Eady (curvas continuas) e do
modo de arrasto {curvas tracejadas) do caso 29 sao mostradas na Figu
ra IIT.16. 0 modo de Eady-Charney apresenta a mesma estrutura do modo
de Eady modificada. 0 modo de arrasto tem uma estrutura diferente. A
amplitude deste modo e confinada nos baixos niveis, o cavado e relati
vamente quente em alguns niveis na baixa troposfera,'ea inclinacao do
cavado para oeste com a altura & grande.

CASO 29
| ——— 3700Km
~—— 1100Km
€
x
z 6
z N
o \
= v 4
-4
< |
|
\ 2
—— __\ — -
20
....--\v‘
1 | 1 I o)
/2 0 10 20 -
ANGULO DE FASE EM RADIANOS AMPLITUDE DE @ EM m2s™2

Fig. I11.16 - Estruturas verticais das ondas da escala intermediaria
(com arrasto) e do modo de Eady-Charney.

- C representa cavado, 6 maximo de temperatura  poten
cial, w, maximo de velocidade vertical para cima.
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Os ciclos energeticos das OMCs dos casos 23, 28e 29 sdo
mostrados na Figura IT1.17 {a e b). A energetica domodo de Eady-Charney,
tanto com atrito {caso 28), quanto com arrasto (caso 29), & essencial
mente a mesma, quando comparada com o caso 23. 0 modo de arrasto aprg
senta maior dissipagao friccional da energia cinetica, mas a convefsag
da energia potencial para a enhergia cindtica tambeém & muito grande, dei
xando um bom saldo para a onda Crescer em amplitude. A Figura III.17
mostra que (dP*/dt) >'(dK'/dt) pqra o modo de Eady-Charney, sendo o con
trario para a escala intermediaria (modo de arrasto). Esse comportamen
to das ondas longas (modoé de Eady-Charney) & conhecido tanto dos estu
dos teoricos, quanto dos estudos obserVacionais (Phillips, 1954 e
Saltzman, 1970)}. Apesar de a fonte ser a mesma para os dois tipos de
disturbios, existe uma'diferenga clara nas interagoes de energia. Infe
lizmente, ndo existe um estudo de energetica detalhada para as ondas in
termediarias.

0s efeitos de B, n e arrasto sobre o perfil P2 (com
d2u/dz2 <0 em toda profundidade) sdo estudados nos casos 31 e 32 e os
Els obtidos sao mostrados na Figura II1.18. 0 caso 31 (curva continua)
nao tem aquecimento e o caso 32 e igual ao caso 31, exceto a inclusdo
do aquecimento com n = n, (curva tracejada). Observa-se que no caso
31 as duas regiodes de instabilidade, praticamente mergiram numa so e o
comprimento de onda da OMC do modo Eady-Charney diminuiu para 3000 km
devido aos efeitos de arrasto e d2u/dz2 < 0. Com a inclusdo de aqueci
mento (curva tracejada), a instabilidade dos dois modos aumentou e os
comprimentoé de ondas das OMCs encolheram ainda mais, com valores de
800 km e 2400 km, alem de aparecer uma hova regiao de instabilidade nas
escalas muito pequenas. A velocidade de fase destas ondas de péquena es
cala, e, surpreendentemente, negativa com valores da ordem de - 5ms-1.
Estas ondas, aparentemente, nao sao do tipo Kelvin-Helmholtz, pois Ri>>
0,25 neste caso. Para as ondas muito pequenas {L < 100 km}, os efeitos
nao-hidrostaticos tornam-se importantes e a instabilidade de Kelvin
-Helmholtz sempre se manifesta (Lamb, 1932, p. 374). Portanto, a insta
bilidade das ondas muito pequenas do presente estudo nao pode ser leva

do em conta.
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74
(b) b

Fig. II1.17 - Ciclo de energia dos modos de Eady-Charney dos casos 23
e 28 (a); e das OMCs do caso 30 (b).

- As taxas de conversdo sdo normalizadas para C(F - P')=
100 unidades de energia por unidade de tempo. Em (a)
sem parenteses - L = 4.000 km do caso 23, sem atrito;
com parénteses - L = 4,000 km do caso 28, com atrito.
Em (b) dois OMCs do caso 30; sem parenteses = L=1.100
km; com parenteses - L = 4.400.
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Fig. II1.18 - Espectros de instabﬁ]idade dos casos 31 e 32.

‘As OMCs do caso 32 concordam bem com aquelas do caso 20.
As energeticas destas duas OMCs nos casos 4, 20 e 32 sao mostradas na
Figura ITI.19. No caso sem arrasto e sem aquecimento, as ondas ihtermé
didrias apresentam, aproximadamente, a mesma energetica dos modos de
Eady. No caso com aquecimento sem arrasto paraas ondas intermediarias,
a conversdo C(P' ~ K') & muito major do que [C(P ~ P') + G(P') ]; en
tretanto, para os modos de Eady, C(P' - K') & da mesma ordem de
[C(P>P') +G(P)]. Coma inclusdo do arrasto, para compensar a dis
sipagao da energia cinetica, C(P'-+K') aumenta ainda mais nas duas es
calas, Isso indica que o arrasto modifica a estrutura das ondas de tal
maneira gue aumentaa correlacao entre w' e 8' {veja-se a Equagao II.
48). '

Para demonstrar a permanencia do efeito de curvatura ate
no modelo no plano-B, os Els dos P2L e P2 sem arrasto e sem aquecimen
to foram obtidos (caso$ 33 e 34). Comparando-se os resultados do caso
34 (Figura III.20) com os do caso 4 (Figura III.3) pode~se notar uma
~ boa concordancia, Com a inclusdo de B, a instabilidade das ondas ultra
longas diminuiu e das ondas intermediarias aumentou. '
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Fig. III-19 - Energeticas dos -casos 4 {a), 20 (b) e 32 (c).

- Os numeros sem parenteses = L - 1.000 km e
0s nuemros com parenteses - L ~ 3.000 km,
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Fig. III1.20 - Espectros de instabilidade dos casos 33 e 34.

3.3 - RESUMO DOS RESULTADOS

Pode-se destacar como melhorias nos modelos estudados nes
te trabalho, em comparagao com aqueles usados por Stone (1966), Tokioka
(1972) e Staley e Gall (1977), a inclusao do efeito da curvatura do per
fil do vento zonal basico (d2u/dz2) e o efeitodo arrasto de superficie.
Os resultados revelam que os perfis do vento-zonal com d2u/dz? < 0 nos
baixos niveis sao vulneraveis para perturbacoes de escala intermediaria
(L ~ 1000 km), alem de ter os modos instaveis do tipo de Eady - Charney
(caso 4). A inclusao do efeito de arrasto tambem produz um novomodo de
instabilidade baroclinica na escala intermediaria (caso 30). Estes no
vos modos de instabilidade baroclinica nio foram revelados no " passado
e nao sao do conhecimento do autor. A escala do modo de Eady diminui
para L ~ 1500 km num estado basico com pequenos valores da estabilida

de estatica e do cisalhamento (R; nao necessariamente pequeno) (caso

i
12 e 13). A inclusao do efeito de liberagao de calor latente aumenta a

instabilidade das ondas intermediarias e tambem diminui a escala do mo
do de. Eady-Charney (casos 18, 19 e 32). As ondas deste tipo tem, essen
cialmente, a mesma estrutura dos modos de Eady, salvo peguenas modifi

cagoes.
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As ondas instaveis de escala intermediaria obtidas nos
casos 4, 16, 20 e 29 sao confinadas nos baixos niveis e apresentam to
das as carecteristicas dos distiirbios da escala média estudados por
Matsumoto et alii (1970).

A velocidade de fase das ondas instaveis aumenta com a
inclusao de d2u/dz2. O parametro 8 tem o efeito de aumentar a instabi
lidade das ondas intermedidrias e curtas, além de estabilizar as on
das muito Tongas. A inclusao da variacao meridional das perturbacoes
(2 5= 0), alem de deslocar o espectro de instabilidade para o Tado de
ondas longas, instabiliza as ondas de escala muito pequena.



CAPTTULO 1V

SUMARIO E CONCLUSOES

0 presente estudo visa examinar os efeitos da curvatura .
- do vento zonal basico {d?u/dz?), do arrasto de superficie e do aqueci
mento devido a Tiberagdo de calor latente sobre a instabilidade baro
clinica, com as equagdes lineares primitivas de Boussinesq. As solugdes
foram obtidas numericamente, usando-se uma grade vertical de alta reso
lugao (Az = 0,5 km), sendo considerados aqueles estados basicos encon
trados nas proximidades das zonas frontais fracas idealizadas.

0 termo que contém d2u/dz2 tém um papel importante de mo
dificar a estabilidade estatica. Imagine-se uma frente fria inclinada
para o Tado do polo na vertical, que corta a superficie da Terranas la
titudes medias. O perfil vertical de u no local e lado equatorial des
" te corte tem cuvatura grande e negativa (d2u/dz2 < 0) nos baixos ni
veis {ex. perfil P2). Para as ondas que se propagam rapidamente para
leste, neste tipo de escoamento, a estabilidade estatica efetiva dimi
nui (Veja-se a Equagdo II.33) as vezes ate 30%. 0 efeito de estabilida
de estatica e mais importante para as ondas menores que as da.escala si
notica (< 3.000 km) e, portanto, o termo d2u/dz2? ndo deve ser despreza
do (Stone, 1966). 0 efeito da curvatura do perfil sobre a reflexac das
ondas baroclinicas quase-geostroficas nos niveis criticos (U = c.) ea
instabilidade baroclinica foram discutidos por Lindzen e Tung (1978).

Nos espectros de instabilidade, obtidos com os perfis do
tipo P2, surgiu uma nova regiao de instabilidade nas escalas interme
diarias (L ~ 1.000 km) alem da instabilidade convencional dos modos de
Eady e Charney (L ~ 4.000 km). A onda com taxa maxima de crescimento
_ {OMC) da escala intermediaria apresenta o maximo de sua amplitude nos
baixos niveis. Com a inclusdo do efeito de liberacao do calor latente
a taxa de crescimento destes modos aumentou consideravelmente (caso 20).
0s perfis em que a estabilidade estatica e o cisalhamento sao pequenos
(Ri nao necessariamente pequenc), o modo de Eady diminuiu na escala pa
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ra dar uma Unica OMC de L ~ 1500 km (caso 19). Esta onda tambem apre
senta o maximo de sua amplitude nos baixos niveis,

0 efeito da inclusao do arrasto de superficie foi simula
do, tomando-se um valor atto do coeficiente friccional de Rayleigh (a=
= 107> 71} so nos dois niveis inferiores. Este efeito gerou, surpreen
deﬁtemente, uma nova regiao de instabilidade nas escalas intermediarias
(caso 29). Entretanto, o atrito (um valor uniforme de o em toda profun
didade) diminuiu a taxa do crescimento dos modos preexistentes. Este &
um resultado novo, nao conhecido anteriormente. A estrutura dos modos
* de arrasto tambem se parece com a estrutura da OMC daescala intermedia
ria.obtida nocaso 20, exceto para uma inclinagao acentuda na vertical.

Num fluido inviscido quase-geostrofico, as condicoes ne
cessarias para a presenca da instabilidade sdo a existéncia de gradien
te meridional de temperatura na superficie (cisalhamento vertical) ou
a mudanca do sinal de dg/dy (onde g & a vorticidade pseudopotencial)em
algum Tugar no dominio (Charney, 1973). Nos perfis analiticos considera
dos neste trabalho, dg/dy & identicamente nulo e, portanto, as equagdes
quase-geostroficas apresentariam somente os modos de Eady e Charney que
sd0 devidos a du/dz. Os modos noves obtidos s3o devidos aos termos nao
~-geostroficos e a alta resolugdo vertical que foi necessaria para le
var em conta, adequadamente, os efeitos de d2u/dz2, do arrasto e do aque
cimento diabatico.

Em todos os espectros de instabilidade obtidos, os  tem
pos de "e-~folding" dos OMCs de escala 1ntermedj5ria (- 2 dias) saomaio
res que aqueles dos modos de Eady-Charney (~ 1 dia). '

Um resultado semelhante foi obtido por Mishra (1980) no
problema de geragao e desenvolvimento dos distlrbios de mongoes. A ques
tdo a ser respondida entdo €: como os distlrbios de escala intermedia
ria crescem no tempo, se explicados por.esta teoria. Na opiniao do au
tor deste trabalho, os mecanismos de amplificacao das duas escalas, in
termediaria e sindtica, sao diferentes. Para a amplificagao das ondas
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sinoticas, basta ter o cisalhamento vertical num fluido quase-geostro
fico, mas para ondas de escala intermediaria, os mecanismos principais
s30 nao-geostroficos e os efeitos da curvatura do perfil. Portanto, as
duas escalas podem crescer independentemente, embora os efeitos nao-1i
neares tornem-se importantes posterioremente. Por outro lado, dependen
do da escala da perturbagdo inicial, uma ou outra escala amplifica-se
rapidamente, em comparagao com a outra.

Resumindo-se os resultados pode-se dizer que, no local da
zona frontal ou no lado equatorial dela, os vortices de escala interme
diaria, confinados nos baixos niveis, podem crescer devido as condicgoes
favoraveis de curvatura. Na retaguarda das zonas frontais, os efeitos
de aquecimento nos baixos niveis favorecem a geragao e amp1{ficag§odos
DEMs.

Sobre as regioes continentais, o efeito de arrasto devi
do a rugosidade tambem favorece as ondas de escala intermediaria no la
do polar da zona frontal.

0s resultados tedricos, obtidos por si so, sao interes
santes e tém novidades, além de ser relevantes para o contexto de ci
clogénese tocal e para amplificacdo dos vortices de escala menor que a
sinotica, observada sobre a regido central da América do Sul. Os distir
bios de escala intermediaria ou media (DEMs), observados na regido fron
tal do mar Japones, foram estudados por Matsumuto et alii (1970). bois
exemplos de DEMs observados na regido da America do Sul sao dados nas
Figuras 1.1 e I.2.

A Tabela IV.1 apresenta uma comparagao das caracteristi
cas do distlirbio observado de escala intermediaria e os resultados teo
ricos obtidos no Capitulo III. Pode-se dizer que as ondas instaveis de
escala intermediaria dos casos 16 e 18 concordam melhor com as caracte
risticas observadas, embora as velocidades de fase tedricas sejam maio
res que a observada. Pode-se ver, tambem, na Figura II1.10 que existe
uma taxa de crescimento maxima Unica. Isto quer dizer queainstabilida
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de baroclinica, auxiliada por d2u/dz2 <0 nos baixos niveis, &responsa
vel pela ciclogénese na escala intermediaria, e o aquecimento aumenfg
a taxa de crescimento das ondas desta escala (vejam-se 0s casos 18 e
19 da Tabela IV.1). A velocidade de fase, C teorica pode ser alterada
com uma simples adicao de uma constante, para o perfi] de U, sem que
se modifique a consisténcia dinamica do estado badsico. A determinagio

de Cpn depende portanto de U, que varia de regiao para regiao.

TABELA IV,]

COMPARACAD DAS CARACTERTSTICAS DO DISTURBIO DE ESCALA
INTERMEDIARIA OBSERVADO E RESULTADOS TEDRICOS

CARACTERISTICAS L Cr 1/kei
D0 CASO (xm)  |(m s~1)| (dias) ESTRUTURA
Caso 12, Parfil Linear § Igual @ onda de Eady.
e dii/dz pequenos; - Ry = ‘ ; {amp1itude maxima per|
10,2; sem aquecimento 1.000 3,2 1,4 | to de contornos)
Caso 16; d2i/dz?> 0 abai Amp1itude maxima con
xo de 3 km; R =4,8; aque finada nos baixos ni]
cimento maximo na ‘baixa veis
troposfera {ng) 2.000 | 14,3 1,2
Caso 18; d20/dz2<0 Ry = Ioual 3 onda de Eady
6,55 my 2,000 -} 12,2 1,1 | modificada
Caso 19; d2i/dz2 <0 R{ = Igual 3 onda dé Eady
8,2; np 1.400 5,2 2,1 [modificada
Caso 21; d2u/dz? >0 abai Amplitude maxima a 3
xo de 3 km, R, =2,05 0y 900 | 13,1 1,8 | km, constante acima
e pequena em baixo
Caso 303 arrasto; sem a Ampitude maxima con
quecimento; Ri=4,7 d2i/ ‘ finada nos baixes ni
dz2 > 0 abaixo de 3 km 1.200 | 7,0 | 2,2 |veis
Observado ~1.500 |~8,0 Amplitude maxima a
{Matsumoto et alii, 1970) ~ 3 km
Observado (Reed, 1979) {-1.000 |-1,8 - |eBaixa profunda
Observado sobre SA 1.800 (~8,0 | -~1.0 -
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As printipais Timitagoes, no presente estudo, sdo a apro
ximagao de Boussinesq, a condigdo da tampa rigida no topo e nEo-inch
sao da variacao meridional do estado basico. A aproximacio de Bqusg;
nesq € equivalente a tomar a altura de escala (scale heigh) muito graE
de ( H = RT,/9 >> a altura do topo, h). De acordo com Held (1978),
se f?(du/dz)/BS << h (ou H, se H < h) o comprimento de onda e a -exten
sao vertical da OMC dependem de du/dz. Se du/dz for muito grande para
violar a condicao dita o comprimento da OMC depende de h{ou H), ou em
outras palavras, a tampa rigida no topo comega a afetar o espectro de
instabilidade. Nos casos que foram estudados, a condicao nao foi viola
da, e, portanto, os resultados obtidos aparentemente sdo relevantes. A
variacdo meridional do estado basico (du/dy = 0 e d?u/dy?2 = 0) muda
os valores de f e g efetivos alem de providenciar, possivelmente, uma
outra fonté da instabilidade, a instabilidade barotropica. A inclusdc
desta variacao & trabalhosa pois, para se ter uma boa resolucao verti
cal = horizontal, a matriz, no problema de autcvalores e autovetores,
torna-se bastante grande e 0s recursos necessarios de-computagdo  tor
nam-se insuficientes. 0 tempo de processamento para o calculo dos auto
valores e dos autovetores, utilizando-se um computador B-6800, e para
vinte nimeros de ondas, & de uma hora, se o nUmero de niveis na verti
cal for 20; se este numero for 10, o tempo reduz-se para dez minutos;
e se for 25, aumenta para cerca de duas horas.

As limitacoes da aproximagdo Boussinesq e da tampa rigi
da no topo podem ser contornadas, tomando-se as equacﬁesenlcoordenadas
isobaricas e usando-se a condi¢dao de radiacac. 0 aquecimento com o per
il ns (Figura II.1) se aproxima do efeito de aquecimento por baixo.To
davia, uma parametrizagﬁo mais adequada do aquecimento devido ao calor
sensivel e a mudanca nas caracteristicas da instabilidade baroclinica
~ por ele induzida sera tema de estudo futuro a ser pesquisado.
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