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Nota ao Estudantes

O estudo da Dinamica dos Oceanos implica em, como o préprio nome ja diz, estudar
o movimento das dguas oceanicas preocupando-se com a(s) causa(s) deste. Lembramos da
Fisica Basica que a Dinamica trata do estudo do movimento levando em consideragao as
forcas que o geram e modificam, diferentemente da Cinematica que estuda o mesmo sem
se preocupar com sua origem. Lembramos também que for¢a é o nome que damos para
a intera¢cdo de um corpo com sua vizinhanga. Estaremos, portanto, nos preocupando com
como as interagoes do oceano com os ambientes vizinhos estao causando e modificando os
movimentos do mesmo.

“Como e porque os oceanos se movem?’ é a grande pergunta do curso, e em segundo lugar
“Qual o grau de previsibilidade dos movimentos oceanicos?’

Pretende-se no desenrolar do curso esclarecer como atuam os processos fisicos envolvidos na
circulagao dos oceanos. Entendemos por vizinhanca dos oceanos os astros celestes proximos
da Terra, a atmosfera e a propria Terra, ou seja, os continentes e o fundo oceanico. Diversos
processos, com diferentes graus de atuacao e diferentes escalas de ocorréncia, estao envolvidos
na interacao do oceano com estes ambientes, gerando por sua vez, diferentes movimentos,
cada qual com frequéncia e periodo tipicos, abrangendo desde microescala até a escala global.
Alguns movimentos sao particularmente importantes:

a) os movimentos gerados por interagao gravitacional dos oceanos com alguns
astros, denominados de maré astronémica e gerados principalmente por interagao com a
Lua e o Sol.

b) os movimentos gerados por atuagdo dos ventos na superficie dos oceanos,
dentre os quais incluem-se as ondas superficiais e as correntes oceanicas superficiais.

c) os movimentos gerados por gradientes de densidade, que ocorrem em larga escala
nos oceanos devido as diferencas de absor¢ao da radiacao solar.

As ondas de pequena escala sao abordadas no estudo das Ondas Gravitacionais. As correntes
oceanicas geradas pela atuacao do vento sao um movimento especialmente importante, de-
nominado Circulagdo Dirigida pelo Vento. As correntes geradas por gradiente de densidade
sao assunto da Termodinamica dos Oceanos. As ondas de larga escala, aquelas influenciadas
pela rotacao da Terra, sao um capitulo a parte no estudo do movimento. Finalmente, as
Marés sio tdo caracteristicas e particulares que sao estudadas a parte, como um movimento
independente. Em Dindmica dos Oceanos veremos a circulacao dirigida pelo vento, as ondas
de larga escala e os movimentos termodinamicos denominados de Circula¢ao Termohalina
dos Oceanos. Nestes movimentos abordados pelo curso o Sol é a principal forcante, pois sao
as diferencas nas taxas de absorcao e reflexao da radiagdo solar que geram os gradientes de
densidade na agua e os gradientes de densidade no ar, causadores dos ventos.

O movimento serd representado através de equagdes que expressam o balango das forcas
atuantes no oceano. Cada processo é representado por uma for¢a, a qual atua de modo a
gerar variagoes nas taxas de ocorréncia do movimento (acelera¢ao) ou , em equilibrio com
outras forgas, de modo a manter o oceano em estado inercial (sem aceleragao). As leis basicas
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de Newton em conjunto com leis de conservacao das propriedades da dgua do mar serao
utilizadas para representar e descrever o movimento. O principal objetivo de se representar
os movimentos do oceano através de equacoes € a elaboracao de modelos matematicos e a
previsao da evolucao dos mesmos.

Dificilmente todos os processos envolvidos na origem dos movimentos e das oscilagbes nas
taxas de ocorréncia dos mesmos podem ser modelados e previstos. Historicamente a mod-
elagem matematica dos processos oceanograficos se desenvolveu paulatinamente, isto é, os
primeiros autores a estudar o assunto consideraram apenas uma unica, ou algumas pou-
cas, forcante(s) e descreveram o(s) movimento(s) resultante(s). Obviamente os resultados
se adequaram as situagdes em que a(s) forcantes considerada(s) fosse(m) dominante(s). Na
natureza existem sempre diversos processos ocorrendo ao mesmo tempo, porém em diversas
situagoes um deles é dominante. Portanto ndo conseque-se modelar 100 % dos movimentos,
mas apenas uma parte, que serd tanto mais representativa quanto maior a dominancia dos
processos considerados. E, aos poucos, mais forcantes foram consideradas na tentativa de
descrever o movimento de modo mais completo. Muitos modelos foram elaborados, por di-
versos autores, para estudar a circulagao dirigida pelo vento e os movimentos termohalinos
(resultantes dos gradientes de densidade). Veremos os principais aspectos destes modelos e
os principais autores.



Capitulo 1

O Sistema Oceano-Atmosfera

Como primeira aproximacao estudaremos os oceanos como parte de um sistema, denomi-
nado Oceano-Atmosfera, o qual serd tratado como uma capa fluida envolvendo o planeta
Terra. Delimita-se o conjunto formado pelos ambientes atmosférico e oceanico como o sis-
tema dentro do qual se resolverd os processos a serem estudados; portanto todos os processos
que ocorram fora deste sistema sao responsdaveis pelas fontes ou sumidouros de matéria ou
energia do sistema. Inicialmente estudaremos esta capa fluida desconsiderando a presenca
dos continentes, e posteriormente estudaremos o efeito destes. A principal fonte de energia
do Sistema Oceano-Atmosfera é o Sol, através do seu calor. Desconsidera-se pequenas fontes
de calor provenientes do espaco, sob outras formas que nao a radiacao solar, e do interior
da Terra, através de erupgoes na crosta terrestre, as quais podem causar movimento quando
ocorrem no fundo oceanico. Basicamente podemos dizer que a radiacdo solar pode causar
movimento nos oceanos de duas formas:

1. A absorcao diferenciada da radiacao solar pelos gases e particulas da atmosfera gera
gradientes de densidade no ar, os quais geram os ventos, que por sua vez agem sobre
a superficie do oceano causando as correntes oceanicas.

2. A absorcao diferenciada da radiacao solar pelos oceanos gera gradientes latitudinais de
densidade no mar, os quais geram correntes (fluxos de densidade).

1.1 A Radiacao Solar

Toda a radiacdo solar é proveniente de reagdes atomicas (fusdo de niicleos de hidrogénio
formando hélio) que ocorrem a todo instante no nicleo do Sol. Para fins praticos o sol
pode ser considerado como um “corpo negro” ! com temperatura superficial de 5.900 K.
A energia solar é emitida na forma de radiacdo eletromagnética. A quantidade total de
radiacdo emitida por unidade de drea da superficie solar (E) pode ser estimada pela lei de
Stefan (equagao 1.1)

Lcorpo perfeito em termos de emissio e absorcio de radiacdo, com reflexdo zero, ou seja, toda a radiacio
que chega até ele é absorvida.
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E=~.T" W.m ™2 (1.1)

onde:

v é a constante de Stefan-Boltzmann = 5.67 x 1078 W.m=2. K4
T ¢é a temperatura na superficie do sol medida em graus Kelvin (K);
W é a unidade de medida de energia (Watt);

m é a unidade de medida de distancia (metro).

E é um parametro que nao varia com o tempo, a qualquer momento a emissividade na
superficie do sol é aproximadamente a mesma, pois a todo momento reacoes nucleares estao
ocorrendo no sol. Esta radiacao viaja pelo espaco e, até chegar na Terra, sofre uma atenuacao
que é proporcional a distancia percorrida. A este valor ja atenuado chamamos de Insolac¢do

(S). No topo da atmosfera da Terra a irradiancia solar média tedrica ou insolagdo média (.5)
é calculada pela equagao 1.2.

_ R?
S=E.—% =1.487,00 W.m™? (1.2)
Ry

onde:

R, é o raio solar médio = 6,96 x 103m

Rr é o raio médio da érbita da Terra em torno do Sol = 1,49598 x 10*m.

Esta atenuacao é calculada dividindo-se a drea de uma esfera de raio R, pela area de uma
esfera de raio Rr, pois a energia que deixa a superficie do Sol espalha-se radialmente até
chegar a Terra. Estes valores sdo tedricos, na realidade o valor correto no topo da atmosfera,
conhecido como Constante Solar, determinado a partir de observacao, é:

S = 1.376,00 W.m™2 (1.3)

Este valor é um pouco menor que o valor tedrico, pois o Sol nao comporta-se exatamente
como corpo negro perfeito. Este é o valor de radiagao recebida, por unidade de drea, por uma
superficie colocada perpendicularmente ao Sol, a uma distancia equivalente ao raio médio
da 6rbita da Terra, sem considerar o efeito da atmosfera. E tido como constante pois a
emissividade do Sol é praticamente constante. No entanto, trata-se de uma valor médio,
pois existem pequenas variacoes, dado que o raio da 6rbita da Terra nao é constante. As
variacoes na constante solar causadas pela elipsidade da 6rbita da Terra estao em torno de
+ 3.5 % no valor de S2.

286 recentemente tornou-se possivel determinar se a constante solar é realmente constante, devido ao
lancamento de Satélites com sensores aptos a medir a radiacdo solar. Mesmo assim a calibragdo desses
sensores é complicada e demorada.
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Se nao existisse a atmosfera ao redor da Terra a quantidade de radiacao solar recebida, por
unidade de area da superficie terrestre, em 1 dia, dependeria de 3 fatores:

1. O tempo que a area fica exposta aos raios solares;
2. O angulo que os raios solares fazem com a superficie da Terra;

3. A distancia entre a Terra e o Sol.

Os dois primeiros fatores dependem da latitude em que se encontra a area em questao e o
terceiro fator depende da época do ano. A figura 1.1 mostra a variagao anual e latitudinal do
total de radiacao solar didria em cal/cm?, incluindo a declinagdo solar. Note que o maximo
de radiacao do verao aumenta com o aumento de latitude, mas por causa do decréscimo mais
rapido dos valores de inverno a média anual diminui com o aumento de latitude.

Em um dado instante a quantidade total de radiacao solar recebida pela Terra corresponde
a energia que receberia um disco de raio igual ao raio médio da Terra, disposto perpendic-
ularmente aos raios solares, a uma distancia equivalente ao raio médio da orbita terrestre
(equagao 1.4).

Stot = W.RtZ.S kW (14)

onde:
R; é o raio médio da Terra.
=2, .
m.R;, é a area do disco da Terra.
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(1976).
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No entanto, esta energia apesar de estar sendo recebida apenas na face iluminada da Terra
é distribuida por toda sua superficie, portanto a energia por unidade de area em um dado
instante é calculada da seguinte forma: divide-se a quantidade total de energia recebida neste
. , ;. S 2 ~
instante (Sy,) pela drea da superficie terrestre (4.7.R;"), conforme mostra a equagio 1.5.

S 2
Stot _ 7T.Rt

4nR’  4rn.R}’

_ 1 _
S=15=34 W.m 2 (1.5)

Porém, parte da insolacao recebida é refletida pela superficie da Terra e pelas nuvens, gases e
particulas da atmosfera. A razdo da radiagio solar refletida (R,) pela radiacao solar incidente
(R;) é conhecida por albedo («) (equagdo 1.6). O albedo médio terrestre estd em torno de
30 %.

Portanto o calculo resultante da radiagao recebida pela Terra, por instante, por unidade de
area, leva em consideragao o albedo médio da Terra (equacao 1.7).

Ryes = =.5.(1 — @) = 240.8 W.m™? (1.7)

A~ =

“Esta € a energia que € responsdvel pela temperatura média da Terra.”

Esta energia chega na Terra distribuida em diversos comprimentos de onda, desde ultravioleta
até infravermelho, passando pela luz visivel, conforme mostra a figura 1.2 3.

e > 0.7 ym é a radiagao infravermelha, que corresponde a 48 do espectro;
e >04e < 0.7 um é a radiagdo visivel, que corresponde a 43 % do total;

e < 0.4 um é a radiacdo ultravioleta e raio x , 9 % do espectro.

99 % da radiacgdo solar tem entre 0.15 e 4.0 um de comprimento de onda. O méximo da
radiagao solar ocorre no comprimento de onda préximo de 0.5 ym (cor azul-verde). Apesar
desta gama de comprimentos de onda que chegam no topo da atmosfera apenas parte chega
até a superficie da Terra, alguns comprimento sao absorvidos, dissipados ou atenuados pelos
gases e outros componentes da atmosfera.

Devido a esfericidade da Terra a radiagao solar nao chega por igual em todas as latitudes.
Se o eixo da Terra nao fosse inclinado em relacdo a ecliptica * o fluxo médio da radiacao

30bs: Ndo confundir comprimento de onda (um) com frequéncia. Ondas com pequeno comprimento
de onda tem alta frequéncia e vice-versa. Na figura 1.2 os nomes ultravioleta e infravermelho referem-se a
frequéncia e ndo ao comprimento de onda.

4Orbita da Terra ao redor do Sol
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Figura 1.2: Distribuicao da intensidade de radiagao em funcao do comprimento de onda
(um) para um corpo negro com temperatura superficial de 5.900 K (representando o Sol).

solar recebido pela Terra seria maximo no equador e nulo nos polos, onde os raios solares
seriam totalmente tangenciais a superficie terrestre, conforme mostra a figura 1.3. Nesta
configuragio o fluxo médio de radiagdo variaria entre S/m no equador até 0 nos polos.

Mas como existe uma inclinacao de 23.5 ° do eixo da Terra, a energia recebida nos polos
nao é exatamente nula, pois no verao austral o polo sul fica exposto ao sol, recebendo seus
raios nao totalmente tangenciais. O mesmo acontece no verao setentrional. Resultando
em uma distribuicao do tipo apresentada na figura 1.4. Na figura 1.4 a linha continua
superior representa a radiacao solar que incide na Terra, a linha continua inferior representa
a quantidade de energia solar absorvida e a linha tracejada represenda a energia que é
devolvida para o espaco.
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Figura 1.3: Figura superior: Incidéncia dos raios solares sem considerar a inclina¢do do eixo
terrestre. Painel inferior: Fluzo médio da energia solar ao longo de um meridiano terrestre,
sem considerar a inclinacao da Terra.
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Figura 1.4: Figura superior: Incidéncia dos raios solares considerando a inclinagdo do eixo
terrestre. Painel inferior: Fluxo médio da energia solar que chega na Terra, considerando a
inclinacdo de 23.5 ° do eizo terrestre (linha continua superior).
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1.1.1 Transmissao da Radiacao Solar Através da Atmosfera

A radiagao solar ao passar pela atmosfera estd sujeita a atenuagao devido, principalmente,
a trés processos:

e Absorcao
e Difusao

e Reflexdo

Absorgao: este é o processo responsavel pela atenuacao dos comprimentos de onda mais
curtos da radiacdo solar. Como sabemos a radiacao solar é composta por um espectro
de diversos comprimentos de onda, dois quais os mais curtos sao o ultravioleta e o Raio x.
Estes comprimentos de onda sao atenuados logo nas primeiras camadas (camadas mais altas)
da atmosfera. Na ionosfera (entre 60 e 300 km de altitude) a absor¢ao de ultravioleta e
raio x pelos atomos dos gases atmosféricos causa a excitagao dos elétrons dentro dos niveis
quanticos, e a consequente perda de elétrons por parte dos dtomos, gerando ions. Por isto o
nome “ionosfera”.

Mais abaixo, préximo de 40 km de altitude, moléculas de oxigénio (O3) estdo sempre sendo
destruidas, devido absorcao de REM® ultravioleta, e gerando dtomos de oxigénio, os quais
se combinam com outras moléculas de oxigénio para formar ozénio (O3). O ozoénio formado
é instavel sendo destruido rapidamente por absorcao de REM ultravioleta de comprimento
de onda um pouco maior que aquele que destroi as moléculas de (Oz). Apesar do ozbnio
ser formado principalmente nesta camada a 40 km de altitude ele é encontrado em maior
concentracao mais abaixo, a 25 ou 30 km de altitude, para onde é transportado o ozonio que
nao ¢ destruido tao logo é formado. Esta camada é conhecida como “ozonosfera”, devido a
grande concentragao de ozonio. A absor¢ao de REM ultravioleta ocorre, portanto, no topo
da ozonosfera. Desta forma a ozonosfera e ionosfera funcionam como um filtro para os raios
ultravioleta, absorvendo-os e impedindo que cheguem até a superficie da Terra.

Na atmosfera inferior, abaixo dos 10 km de altitude, o unico constituinte atmosférico capaz
de absorver quantidades de REM significantes é o vapor d’dgua (Absorve principalmente na
faixa do Infravermelho). Em média 10 % da radiagao solar total é absorvida pelo vapor
d’agua, mas esta quantidade varia muito de local para local. As nuvens também absorvem
uma pequena parte da radiacao solar incidente.

Difusao: este processo ocorre devido a presenca de micro-particulas em suspensao na at-
mosfera (quartzo, metais pesados, etc...) e devido as préprias moléculas dos gases e vapor
d’agua. Os raios solares incidem sobre as particulas e sao desviados para diversas direcoes.
A REM que nao é absorvida pelas particulas e moléculas atmosféricas é difundida por estas.
Este processo também é conhecido por “espalhamento” (scattering em inglés). As particulas
pequenas difundem os comprimentos de onda menores, enquanto que as particulas maiores
difundem os comprimentos de onda maiores ®. Como as particulas menores sdo mais leves

5Radiacdo Eletro-Magnética
6Se a particula tem um raio menor que um décimo do comprimento da onda, a intensidade da difusdo é
maior na banda dos comprimentos curtos
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e ficam suspensas a maiores alturas na atmosfera, os primeiros raios a serem difundidos sao
aqueles correspondentes aos menores comprimento de onda (azul). Além disto, o compri-
mento de onda correspondente a cor azul é difundido pelas moléculas dos gases atmosféricos,
por isto o céu é azul. Consequentemente, as particulas maiores ficam suspensas a alturas
menores, e os comprimentos de onda difundidos quando os raios solares incidem inclinada-
mente (horas de nascer ou por do sol) sdo os comprimento de onda maiores (correspondente
ao vermelho). Por isto o céu fica avermelhado nestas horas.

Parte da radiagdo que é difundida é posteriormente absorvida na atmosfera, e parte alcanca
a superficie terrestre, mas aproximadamente 7 % da radiacdo incidente é perdida para o
espaco por causa da difusao.

Reflexao: a reflexdo ocorre na atmosfera quando os raios solares atingem as nuvens. As
nuvens absorvem parte da radiacao e refletem parte. A proporcao na qual estas refletem
depende do tipo e espessura das mesmas. Na superficie da Terra e do mar a reflexao ocorre
em diferentes graus de intensidade, dependendo da rugosidade da superficie, conforme mostra
a tabela 1.1. Superficies lisas cobertas de neve, por exemplo, podem refletir até 90 % dos
raios solares incidentes. No mar a reflexdo é sempre baixa, em torno de 2 %, mas é tanto
menor quanto maior o estado de agitacao da superficie. A reflexao também pode ser expressa
na forma de albedo (equagao 1.6).

neve até 90 %
areias (desertos) 35 %
florestas ou pastos 10 a 25 %
campos arados secos | 12 a 20 %
cidades ou rochas 12218 %
solo imido 110 %
agua calma 2%

Tabela 1.1: Albedo (o) para diferentes tipos de superficies encontradas na Terra. Fonte:
Harvey, 1976.

1.2 Modelo de Equilibrio de Radiacao do Sistema Oceano-
Atmosfera

Se a Terra absorvesse a radiacao solar sem nenhuma perda de calor, sua temperatura dev-
eria aumentar indefinidamente. Porém, isto nao acontece, na real o que observamos é um
equilibrio da temperatura terrestre, com pequenas variagoes em torno deste equilibrio. A
Terra absorve a radiacdo solar, se aquece, e irradia calor. Existe um equilibrio entre as
quantidades de calor absorvida e irradiada pela Terra. A capa fluida ao redor da Terra (at-
mosfera + oceanos) exerce um papel importante na manutengio deste equilibrio. De acordo
com modelos idealizados para um corpo escuro do tamanho da Terra, recebendo radiacao
solar na taxa que a Terra recebe, se ndo houvesse uma capa fluida (na proporcao da atmos-
fera e dos oceanos ao redor da Terra) o equilibrio de radiagdo seria atingido com a Terra
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a uma temperatura de 270 K no equador, 150 K no polo sul e 170 K no polo norte. Estes
valores sao bem diferentes dos observados na Terra. Na verdade a temperatura no equador
é maior, e a diferenca entre o equador e os polos é menor. Conclui-se entao que a atmosfera
e 0 oceano devem ser responsaveis pela manutencao da temperatua terrestre em torno de
valores habitaveis. Se considerarmos a atmosfera e computarmos neste calculo a quantidade
de calor irradiado pela Terra, que é absorvido pelas nuvens e re-irradiado em diregao a Terra,
veremos que a temperatura média de equilibrio sobe para 288 K, a qual é bem mais razoavel.

A capa de fluidos ao redor da Terra atua de duas maneiras na manutencio do clima:

1. também absorve calor, elevando a temperatura para valores maiores do que existiriam
se nao houvessem oceanos e atmosfera;

2. distribui o calor em direcao aos polos, diminuindo a discrepancia entre o equador e os
polos.

A figura 1.5 mostra a irradiagao de um corpo escuro com uma temperatura superficial de
285 K (préxima a da Terra). O espectro de irradiagao da Terra tem seu pico em torno de 10
pm. Da energia irradiada pela Terra parte é absorvida pelos gases atmosféricos (COs, HyO
e 03). A radiacdo nao absorvida é perdida para o espago 7. Quase toda a radiagao terrestre
é emitida no comprimento maior que 4 ym, enquanto que 99 % da radiacao solar estd abaixo
deste limite 8.

Variagoes na temperatura da superficie terrestre também podem ocorrer devido as variagoes
na composicao da superficie, que propiciam diferentes albedos.

1.3 O Efeito Estufa

Como foi visto, a atmosfera exerce um papel importante na manutencao da temperatura de
equilibrio da Terra. Parte da radiacao infravermelha que é emitida pela Terra é absorvida
ou refletida de volta pelos constituintes atmosféricos. Nota-se na figura 1.5 que, da energia
irradiada pela Terra, o maximo ocorre em 10 ym. Abaixo de 8 ym e acima de 14 pum quase
que a totalidade da radiacao é absorvida por CO; e HyO. Entre estes valores existe uma
janela na qual a radiacao é perdida para o espago (quando o céu estd livre de nuvens).
Os constituintes atmosféricos que absorvem a radiacao emitida pela Terra, por sua vez, re-
emitem radiacao em ondas longas para todas as dire¢oes, parte em dire¢ao ao espago e parte
de volta a Terra. A atmosfera funciona, entao, como o vidro de uma estufa de plantas, que
aprisiona a radiacao emitida pela Terra. Na estufa, a radiacao solar chega em comprimento
curto e atravessa o vidro , aquecendo a Terra , que irradia calor em comprimento de onda
longo. Esta radiacdo longa é absorvida pelo vidro, e este re-irradia para ambos os lados
(para o espago e para a Terra), conforme pode ser observado na figura 1.6. Por isto este
efeito da atmosfera é chamado de efeito estufa.

"A energia perdida para o espaco é perdida principalmente na banda entre 8 e 12 um, por isto esta banda
¢é conhecida como janela espectral.

8Devido a esta diferenca no comprimento de onda das radiacdes recebida e emitida pela Terra,
convencionou-se o comprimento de onda de 4 ym como o limite entre ondas curtas e longas
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Figura 1.5: Distribuicdo da intensidade de radiacao em funcao do comprimento de onda de
um corpo escuro com temperatura superficial de 285 K (representando a Terra) e a repre-
sentag¢do esquemdtica da absorc¢do desta radiacdo por vapor d’dgua, didxido de carbono e
0zonio, na atmosfera. Fonte : Harvey, 1976.

Historicamente a temperatura da Terra tem se mantido proxima do valor de equilibrio, com
pequenas oscilagoes em torno deste valor. Estas oscilaces sdo consequéncia das variagoes no
balanco entre a radiacao recebida e irradiada pela Terra. Segundo os modelos até hoje ideal-
izados pelos cientistas, espera-se que, se houver um desbalanco positivo, existird um ganho
de calor pela Terra e um aumento da temperatura da mesma. Consequentemente haverd
um aumento na temperatura irradiada pela Terra e o equilibrio do balanco de radiacao serda
reestabelecido a uma temperatura maior. Por outro lado, se houver um desbalango negativo
o equilibrio serd reestabelecido a uma temperatura menor. As causas destes desequilib-
rios podem ser naturais, mas podem também ser antropogenénicas, como por exemplo, as
atividades poluidoras do homem, gerando aumento de gases na atmosfera, como C'O, ou
destruindo a camada de ozonio.

1.4 O Efeito dos Movimentos Convectivos no Balanco
Radiativo

A descricao do balanco de radiacao feita até agora nao leva em consideracao os movimentos
atmosféricos, isto é, temos considerado a capa fluida ao redor da Terra como sendo estatica.
Na verdade esta ndo o é, mas apresenta movimentos, tanto advectivos (horizontais) como
convectivos (verticais) ®. O balango de calor que ocorre na atmosfera ¢ dinamico, sendo que

9Convencionamos “Movimentos Convectivos” aqueles que ocorrem na vertical, tanto para cima como para
baixo. E “Movimentos Advectivos” aqueles que ocorrem na horizontal
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Figura 1.6: Efeito Estufa. Ondas curtas (I), ondas longas (U), fra¢io de U absorvida (e),
ondas longas emitidas pelo vidro (B).

o vapor d’agua presente na atmosfera é que permite a distribuicao do calor, pois é ele que
gera os movimentos convectivos levando o calor para maiores altitudes. Como vimos o Sol
aquece a Terra e esta irradia calor para a atmosfera. O ar em contato com a Terra absorve
(através do vapor d’dgua) o calor irradiado por esta, torna-se mais leve e sobe. O ar ao
deslocar-se para cima carrega vapor d’dgua para camadas superiores da atmosfera. O vapor
d’4dgua ao ser levado para maiores altitudes se condensa devido o contato com ar mais frio.
Ao condensar o vapor d’dgua libera calor latente e aquece o ar a sua volta, entdo o ar fica
mais leve e sobe mais ainda, formando verdadeiras colunas de ar ascendente. Se nao houvesse
vapor d’agua na atmosfera esta nao absorveria o calor irradiado pela Terra na proporcao em
que absorve, e este processo seria extremamente lento.

Algumas regioes da Terra s@o mais propicias para a evaporagao, pois possuem grandes quan-
tidades de dguas rasas proximas a continentes e temperaturas elevadas. Como as bacias dos
rios Congo e Amazonas, por exemplo, e a regiao da Indonésia. Sobre estas regioes formam-se
grandes colunas de ascensao de ar, que carregam vapor d’agua para a atmosfera superior.
O ar que sobe, em grande quantidade, deixa espaco que serd ocupado pelo ar a volta. Este
por sua vez deixa espago para ser ocupado por outras massas de ar que vem de altitudes
superiores, e que sao as massas de ar que subiram nas colunas de ascendéncia, pois estas ao
subirem se resfriam e tendem a descer. Formando assim células de circulacao, denominadas

“células de Walker”, esquematizadas na figura 1.7. Estas células ocorrem no sentido zonal
10

O vapor d’agua que sobe na atmosfera deverd alterar o balanco radiativo desta, pois o vapor
d’agua também vai absorver calor. Entao o equilibrio final depende do balanco entre os
efeitos radiativos e convectivos e é chamado de “equilibrio radiativo-convectivo”. A circulacao

100bs: sentido zonal = leste-oeste e sentido meridional = norte-sul
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convectiva tende a homogeneizar a distribuicao vertical de calor na atmosfera e amenizar os
gradientes verticais.

Celulas de Walker
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Figura 1.7: Diagrama esquemdtico da circula¢ao do ar nas células de Walker

Os oceanos também exercem influéncia neste equilibrio por que estes também absorvem a
radiacdo solar. Como vimos a penas 2% da radiacio incidente nos oceanos é refletida o
restante é absorvido. Esta energia absorvida contribui para a manutencao da temperatura
da Terra. A temperatura de equilibrio da Terra também depende das trocas de calor entre
o oceano e a atmosfera, pois parte do calor absovido pelos oceanos é posteriormente cedido
a a tmosfera.

1.5 O Efeito dos Movimentos Advectivos

Além dos movimentos convectivos, que amenizam os gradientes verticais de temperatura,
existem movimentos que distribuem o ar horizontalmente. Como foi dito a capa fluida em
torno da Terra é responsavel nao sé6 por manter a temperatura do planeta mas por distribuir
o calor do equador em direcao aos polos. Portanto, movimentos horizontais devem haver,
para levar este calor em direcao as altas latitudes. A circulagdo atmosférica contribui em
grande parte com esta distribuicao horizontal de calor, mas os oceanos tem a sua participagao
como veremos mais a frente.

1.5.1 Circulacao Atmosférica

A circulagao atmosférica ocorre na forma de células, que sdo uma combinagao de movimen-
tos convectivos e advectivos. O movimento convectivo que ocorre na forma de células zonais
(células de Walker) na atmosfera interage com outro tipo de circulago, a circulagdo merid-
ional, que também tem as suas células. Se a Terra nao estivesse em rotagao a circulacao
meridional seria uma célula simples entre o equador e o polo: o ar subiria na regiao equato-
rial devido a absor¢ao do calor irradiado em maior intensidade nesta regiao, se esfriaria por
contato com ar mais frio nas camadas superiores da atmosfera, e desceria na regiao polar,
conforme mostra a figura 1.8.
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Figura 1.8: Sistema de convec¢do atmosférica para wma Terra hipotética, nao rotatoria

A rotacgao da Terra altera este esquema. O ar quando estd em contacto com a Terra também
esta rodando junto com esta, portanto quando este sobe tende a conservar sua tendencia
de rotacao (momento angular). Isto faz com que, ao se deslocar em diregdo aos polos (nas
altas altitudes), o ar sofra um desvio (para direita no hemisfério norte e para esquerda no
hemisfério sul), adquirindo uma componente zonal em seu movimento. Nesta nova trajetéria
0 ar ja comeca a se resfriar e consequentemente a perder altitude. Portanto, o ar nao vai
descer nas latitudes polares, mas antes, nas latitudes tropicais (mais ou menos a 30° de
latitude), fazendo com que as células formadas sejam menores do que aquelas observadas
na figura 1.8. Quando o ar atinge novamente a superficie da Terra este vai adquirir calor e
momento angular de novo por estar em contato com a superficie terretre e assim formam-se
as células de circulagio (figura 1.9) como veremos a seguir.

A primeira célula, ou célula de Hadley é formada por um movimento de ascensdo na
regiao equatorial e movimento de descensao na faixa de latitude em torno de 30 °. Na regido
equatorial as altas taxas de evaporacao e irradiacao solar causam movimentos convectivos
na atmosfera, fazendo com que o ar, em contato com a superficie do oceano suba. O ar que
subiu (que estava em contato com a superficie rotatéria da Terra) tem que conservar seu
momento angular absoluto, por isto ele se move em direcao ao polo. Este ar esta carregado
de vapor d’agua. No trajeto em direcao ao polo, nas camadas superiores da atmosfera, ele se
esfria, emitindo radiagao infravermelha, tornando-se mais denso e o vapor d’agua condensa e
se precipita. A esta altura do seu movimento em diregao ao polo o ar ja atingiu 25/30 graus
de latitude, seu movimento ja adquiriu uma componente zonal bastante forte e ja perdeu
bastante umidade através da precipitacdo do vapor d’dgua condensado. Por estar mais denso
o ar desce em direcdo a superficie terrestre. Este ar que desce é frio e seco, dando origem
a um cinturdo de desertos em toda a Terra. Parte deste ar desloca-se em direcdo a regiao
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equatorial, formando uma célula de circulagao atmosférica. A regiao equatorial é uma regiao
de baixa pressao atmosférica, pois nesta regiao o ar estd em ascensao.

O movimento dos ventos préximo a superficie, na célula de Hadley, ocorre no sentido merid-
ional, da latitude de 30 graus para o equador. Este movimento, ao interagir com as células
de Walker e ao sofrer o efeito do movimento da Terra (for¢a de Coriolis) é defletido para
esquerda no Hemisfério Sul (HS) e para direita no Hemisfério Norte (HN). De modo que os
ventos na regiao equatorial ! sopram de nordeste no HN e de sudeste no HS. Estes ventos
convergem para a Zona de Convergéncia Inter Tropical (ZCIT) ou ITCZ (Inter trop-
ical Convergence Zone) em inglés. Esta é uma zona de calmaria, pois localiza-se na zona
intermediaria entre os alisios de nordeste e de sudoeste, e de muita nebulosidade e de altas
taxas de precipitacao, devido as altas taxas de evaporacao.

Celula Polar
diverg. no topo
converg. na superf. Celula de
Ferrel
converg. no topo

diverg. na superficie

Celula de
Hadley

diverg. no topo da troposfera
converg. na superficie

30

Figura 1.9: Células de circulagdo atmosféricas em torno de uma Terra rotatoria hipotética,
totalmente coberta de dgua.

A segunda célula, conhecida como célula de Ferrel, estd localizada entre 30 ° e 60 ° de
latitude. Na faixa onde o ar frio e seco desce forma-se uma zona de alta pressao, que circunda
o globo terrestre, interrompendo-se nas faixas de continentes. Na faixa em torno de 60 °
forma-se uma regiao de baixa pressao, onde o ar sobe. A célula de Ferrel estd compreendida
entre estas faixas de alta e baixa pressao. O ar que percorre a parte inferior da célula,
proximo a superficie, desloca-se em direcao aos polos. O efeito da forca de Coriolis nestes
ventos faz com que soprem em direcao a leste, tanto no HN como no HS. Ou seja, os ventos
na célula de Ferrel sao ventos de oeste, pois vém de oeste. Por isto estes ventos
sao denominados de “westerlies” ou “deriva do vento oeste”. No extremo norte da célula de
Ferrel, mais ou menos 60° de latitude, forma-se uma regiao de grande instabilidade, baixa
press ao e fortes ventos.

Hyentos alisios ou “trade winds”
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A terceira célula, ou célula Polar, ocorre entre a faixa de baixa pressao a 60 ° e o polo, onde
forma-se uma &drea de alta pressao devido ao movimento de descensao de ar. O ar que sobe
na faixa de 60 ° desloca-se tanto par norte como para sul, portanto parte deste ar descende
na area de alta pressao polar e parte na faixa de alta pressao circunglobal em torno de 30
2, O movimento dos ventos na parte inferior da célula Polar ocorre em dire¢ao ao equador e
tem sempre uma componente zonal que vem de leste. Por isto estes ventos sao conhecidos
como “easterlies” ou “deriva do vento leste”. Um corte meridional das celulas atmosfericas
é apresentado na figura 1.10.

15 km tropopausa P
o tropical _ — — T~ Cumulo—nimbus
tropopausa B Q

10 km lat. media —
2 - — X w
topopausa - %
polar/ _ - /</ \' Frente Polar )
: g >

— \ \ AN
\
5 km < v \ =
2 L
. J g g x g M
v - N
W > _
VY YN - -
= — by
\ \ \ \
90 60 30 0
Cint d
Alta Polar B;r;):;r;(; esi 2 Alta Subtropical Baixa Equatorial
Polar Easterlies Westerlies Alisios (Trade) ITCZ

Figura 1.10: Desenho esquemdtico da circulagdo atmosférica meridional (N-S).

Os ventos superficiais e as faixas circunglobais de alta e baixa pressoes associados a esta
circulagao em células é apresentado na figura 1.11

Quando computamos o efeito dos continentes este esquema de distribuicao de pressao e
ventos se altera, de modo que as faixas circumglobais sao interrompidas nos continentes.
Como foi visto, sobre os continentes existem grandes colunas de ascengio de ar (nas células
de Walker), gerando baixa pressao e interrompendo as faixas circunglobais de alta pressao.
Além disso as taxas de troca ce calor entre o solo e o ar sao mais intensas do que as taxas
de troca entre o oceano e o ar, fazendo com que a pressao atmosferica apresente maior
variagdo sobre os continentes e maior constancia sobre os oceanos. Por isso formam-se
centros quase-estaciondrios de alta e baixa pressao atmosfericas sobre os oceanos, ao invés
de faixas circunglobais.

A faixa de alta pressao na latitude de 30 ¢ é interrompida sobre os continentes, fazendo com
que tenhamos centros de alta pressao centrados em 30° de latitude sobre os oceanos, ao invés
de faixas circumglobais. Existem centros de alta pressao estaciondrios centrados nos oceanos
Atlantico Sul, Atlantico Norte, Pacifico Sul, Pacifico Norte e Indico.
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Ventos de Oeste
(Westerlies)

Alisios NE
(Trade Winds)

Alisios SE
(Trade Winds)

30
Ventos de Oeste
(Westerlies)

Figura 1.11: Padrao idealizado de ventos e pressao atmosférica na superficie de um planeta
Terra rotatorio, sem continentes.

1.5.2 Os Centros de Alta e Baixa Pressoes

A circulagdo do ar nos sistemas atmosféricos de larga escala, i.e. aqueles que sao grandes
o suficiente para serem influenciados pelo movimento de rotagao da Terra, varia de acordo
com o hemisfério.

Nos centros de alta pressao (AP) a circulagdo do ar é sempre convergente no topo da massa
de ar e divergente na sua camada inferior. O ar que converge no topo da massa de ar forma
uma coluna de movimento descendente, a qual passa a exercer maior pressao no ponto onde
entra em contato com a superficie terrestre, sendo por essa razao conhecidos como centros
de alta pressdo. O inverso ocorre nos centros de baixa pressdo (BP), com a formgao de
movimento convergente na superficie, ascencao de ar no centro e movimento divergente no
topo.

O efeito da rotacao da Terra faz com que essa circulacao seja defletida, para a esquerda
no hemisferio sul e para a direita no hemisferio norte, fazendo com que o movimento do ar
seja sempre giratério em torno das altas e baixas pressoes atmosféricas. Dessa forma o giro
do ar em torno de uma alta pressao atmosférica no hemisferio sul torna-se antihorario, na
camada inferior, e horario no topo da massa de ar e vice-versa nos centros de baixa pressao.
O contrério ocorre para o hemisferio norte. Indepedente de qual hemisferio esteja ocorrendo,
a circulacao em torno de uma alta pressao é dita antciclonica, enquanto que a circulacao
em torno de uma baixa pressao é chamada de ciclonica. Isso por que a circulagao ciclonica
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ocorre no mesmo sentido da rotacao da Terra, e a cicurlacao anticiclonica ocorre no sentido
contrario.

Desenhos esquemdticos das circulacoes em torno de centros atmosféricos de alta e baixa
pressoes sao apresentados nas figuras 1.12, 1.13 e 1.14. Na figura 1.12 é apresentada uma
circulagdo hipotética, que aconteceria num planeta nao giratério (ou num centro de pequena
escala, nao influenciado pela rotagao da Terra), e nas duas figuras subsequentes sao apresen-
tadas as circulagoes defletidas por Coriolis nos hemisferios sul e norte, respectivamente.

Centro de Alta Pressao Atmosferica — Desenho Esquematico

o <« A
NV S NS
— =~ - —
N N
<— AP ——> / v ~
Vista Lateral Vista Superior Vista Inferior

Centro de Baixa Pressao Atmosferica — Desenho Esquematico

. A

< ——— —— <
YRR SN
> BP < 1 \/ ~
Vista Lateral Vista Superior Vista Inferior

Figura 1.12: Vistas lateral, superior e inferior de centros de alta pressio (AP) e baiza pressao
(BP) atmosféricas, em um planeta ndo rotatdrio.



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares 22

Centro de Alta com efeito de Coriolis — HS
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Figura 1.13: Vista lateral e vista horizontal das camadas inferior e superior de centros de
alta pressao (AP) e baiza pressao (BP) atmosféricas, considerando-se o efeito de Coriolis -

desenho esquemdtico para o hemisfério sul.
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Centro de Alta com efeito de Coriolis — HN
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Figura 1.14: Vistas lateral e vista horizontal das camadas inferior e superior de centros de
alta pressao (AP) e baiza pressao (BP) atmosféricas, considerando-se o efeito de Coriolis -
desenho esquemdtico para o hemisfério norte.
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Os centros de baixa pressao atmosférica sao em geral regioes de alta instabilidade, ventos
fortes e chuva intensa, podendo vir a formar furacoes ou tornados.

Como foi dito acima, alguns centros de alta pressao atmosférica sao quasi-estaciondrios, como
os centros de alta pressao tropical centrados nos oceanos Atlantico Norte e Sul e oceanos
Pacifico Norte e Sul, e os centros de alta pressao polares. Nas regioes intermediadrias entres
as altas pressoes tropicais e alta pressoes polares, formam-se regioes de baixa pressao, as
quais estao associados fortes ventos, e que sao também quasi-estacionarias. .

Além dos centros quasi-estacionarios, existem centros de alta e baixa pressao migratorios, os
quais formam-se nas latitudes dos sistemas quasi-estacionarios e depois migram, advectados
pelo sistema de ventos alisios e e ventos de oeste.

E desta circulagdo atmosférica que resulta a circulagdo superficial dos oceanos. A trans-
feréncia de momento dos ventos para o oceano gera as correntes ocednicas superficiais, con-
hecidas como “wind driven circulation” ou “circulacao dirigida pelo vento”, que veremos
no capitulo seguinte. Nao sé a atmosfera exerce uma grande influéncia no clima terrestre,
mantendo sua temperatura e distribuindo calor horizontalmente, mas os oceanos também,
como serd explicado a seguir.



Capitulo 2

Transferéncia de Propriedades entre o
Oceano e a Atmosfera

A transferéncia de propriedades entre o oceano e atmosfera é de extrema importancia para
a dinamica do oceanos, pois como vimos a atmosfera entra em movimento por absorcao
diferenciada da radiacao solar e entao os ventos atuam sobre os oceanos gerando as correntes
superficiais. Mas, para que isso ocorra é necessario que momentum seja transferido da
atmosfera para o oceano. Além disso, oceano e atmosfera trocam calor e vapor dagua, que
vem tambem a alterar o movimento da agua do mar.

2.1 Contraste nas Propriedades dos Meios Ar e Agua

Vimos como o oceano e atmosfera respondem a um “input” de energia proveniente do sol, e
como algumas propriedades bdasicas do ar e da dgua e a distribuicdo dos continentes e mares
na superficie da Terra sao importantes para o equilibrio de radiacao do planeta. Veremos
agora como a interface entre o oceano e atmosfera e as diferencas contrastantes entre estes
dois meios sao importantes para este equilibrio. A principal diferenca entre o ar e a agua, e
também a mais evidente, é a diferenca de densidade. A dgua é muito mais densa que o ar
e isto faz com que a interface entre estes dois meios seja estavel, ou seja, toda vez que ela
se deformar a atuacio da gravidade a fara retornar ao estado de equilibrio *. Devido a esta
estabilidade da interface estes dois meios nunca se misturam significativamente. Encotramos
apenas porcoes de ar na agua e vice-versa; spray e bolhas , respectivamente . Portanto a
transferéncia de propriedades entre a dgua o ar se restringe as proximidades da interface.
No entanto, como a atmosfera tem menor densidade e maior dinamica, as propriedades
transferidas do oceano para a atmosfera espalham-se mais, atingindo maior distancia .

A interface é importante para o balango de calor por dois motivos :

! Este fendmeno, apesar de parecer irrelevante, é de extrema importancia. A atuacio da forca da gravidade
na restauragio da interface ar/dgua é que gera as ondas de gravidade superficiais, que serdo explicadas mais
adiante.

25
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Figura 2.1: Balanco de radia¢do na amosfera. Fonte: Gill, 1982.

1. A existéncia da interface faz com que haja reflexdo dos raios solares, modificando
a absorcao de calor pelos oceanos. Lembre-se que a fragao da radiacao solar que é
refletida é uma funcido do angulo de incidéncia sobre a interface. A reflexdo é maior
nas altas latitudes onde os raios solares chegam & superficie da Terra mais inclinados.

2. Existe uma diferenca nas propriedades opticas dos meios ar e agua, em torno desta
interface, que faz com que a absorcao de calor seja diferente de cada lado da interfacie.

Cerca de 19 % da radiagdo solar é absorvida na atmosfera (gases e nivens) e 30 % é refletida
(nivens e superficie terrestre e oceanica), entdo 51 % é absorvida pelos oceanos (figura 2.1).

2.2 A Transmissao da Radiacao Solar na Agua do Mar

Apesar da distribuicao de propriedades na atmosfera ser mais dindmica, o oceano absorve a
muito mais radiagao que a atmosfera. A quantidade de particulas e moléculas em supensao
nos oceanos ¢ muito maior, além disto, processos como fotossintese e outras reacoes quimicas
que ocorrem na agua do mar, utilizam energia, mantendo-a no meio e evitando que seja
perdida. A taxa de absorc¢ao varia de acordo com o comprimento de onda. Os comprimentos
de onda menores penetram a maiores profundidades no mar. Em areas costeiras, onde existe
maior quantidade de material em supensdo na agua, a difusdo da radiagdo é maior. Assim
como na atmosfera a difusdao da radiagao é uma funcao do tamanho e da quantidade de
particulas em suspensao. O resultado é que a penetracao de radiacao solar no mar é bem
menor que na atmosfera. Cerca de 80 % da radiagao solar é absorvida nos primeiros 10
metros do oceano. O nivel de extin¢ao total da luz no oceano ocorre préximo dos 200 m de
profundidade. Em areas costeiras esta profundidade é menor.
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2.3 A Influéncia dos Oceanos no Clima Terrestre

A diferenca de densidade entre o oceano e a atmosfera significa que a massa do oceano é muito
maior que a da atmosfera. O oceano pesa cerca de 270 vezes mais que a atmosfera. A massa
por unidade de area da atmosfera ao nivel do mar, ou seja, a massa de uma coluna de ar
com 4rea de base de 1 metro quadrado, é aproximadamente 10*kg.m 2. Como g = 10m.s 2,

a forga exercida, por unidade de drea, por esta massa de ar (pressao) é:

F =10*10kg.m %m.s > = 10°N.m 2 = 10°Pa (2.1)

Que equivale a aproximadamente 1 atm. No oceano esta mesma pressao ¢ encontrada a 10
metros de profundidade, e o aumento é de aproximadamente 1 bar para cada 10 m. Esta
grande diferenca de massa implica em uma grande diferenca na armazenagem de calor, ou
seja, o calor especifico da dgua do mar é muito maior que o do ar (cerca de 4 vezes). O
calor é absorvido na forma latente 2. A importancia do calor latente pode ser avaliada se
considerarmos que, nos trépicos, a taxa de evaporagao pode chegar a 4 mm por dia. Esta
capacidade dos oceanos em armazenar calor é de extrema importancia para a manutencao do
clima, pois o calor armazenado pelo oceano no verdo é liberado no inverno para a atmosfera.
Assim os oceanos funcionam como reguladores do clima, evitando variagoes extremas.

2.4 Transferéncia de Momento entre o Oceano e a At-
mosfera.

A circulagao superficial dos oceanos (Circulagao Dirigida pelo Vento) estd totalmente asso-
ciada a circulagao atmosférica e depende da transferéncia do momento ® da atmosfera para
0 0ceano.

2.4.1 Circulacao Oceanica Superficial

Os centros de AP centrados nos Oceanos Atlantico Sul, Atlantico Norte, Pacifico Sul, Pacifico
Norte e ndico, ao induzir o movimento superficial da dgua, por atrito, fazem com que este
ocorra também na forma de giros de larga escala. Estes giros oceanicos estao centrados nas
latitudes tropicais, onde localizam-se os AP estaciondrios, ou seja, em torno de 30 °, norte
e sul. Estes também obedecem o mesmo esquema de circulacao que os centros atmosféricos,
ou seja, os giros de circulacao anticiclonica * sdo hordrios no HN e anti-hordrios no HS, e os
giros ciclonicos o contrario.

A distribuicao dos ventos superficiais, apresentada na figura 1.11, for¢a o oceano a se deslocar
de maneira tal que:

2calor que fica armazenado e que é liberado na evaporacio.

30bs: Momento = massa x velovidade = mv

4Lembrem-se que circulacio anti-ciclénica ocorre do centro para a periferia e ciclonica da periferia para
0 centro.
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Figura 2.2:  Circulagcdo induzida pelo wvento na superficie dos oceanos. Fonte:
http://geosci.uchicago.edu.

e entre aproximadamente 10 ° e 45 ° de latitude, tanto no HN como no HS, forma-se um
giro de circulacao anti-ciclonica;

e entre aproximadamente 45 ° e 60 ° de latitude forma-se um giro de circulagao ciclonica;

e entre 10 ° N e 10 ° S forma-se um sistema correntes e contra-correntes equatoriais.

Este esquema de circulacao oceanica pode ser observado em quase todos os oceanos, mas
¢ um padrao mais ou menos idealizado. O giro ciclonico é observado principalmente nos
oceanos do HN. A figura 2.2 mostra a circulacao superficial dos oceanos. Esta circulagao esta
associada ao cisalhamento do vento, induzindo vorticidade na agua do mar, como veremos
mais adiante no curso.
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2.5 A Camada de Ekman

Nos dois lados da interface ar/mar existe uma camada dentro da qual a troca de momentum
é mais efeitva. Esta camada é chamada “Camada de Ekman”, tanto na atmosfera como no
oceano®. Na verdade a camada de Ekman existe nas proximidades de qualquer contorno dos
oceanos, ou seja, proximo a superficie, préximo ao fundo e préximo a contornos laterais, mas
a que nos interessa no momento é a camada superficial. Como a dinamica da atmosfera é
maior, a camada de Ekman pode chegar a centenas de metros de altura, enquanto que no
mar nao passa de poucas dezenas de metros de profundidade. Dentro da camada de Ekman
as mudancas de velocidade sao muito bruscas. O decaimento do perfil de velocidade é expo-
nencial, portanto existe a necessidade de uma padronizacao para as medidas de velocidade
do vento, dado que os valores podem ser muito diferentes se medidos a poucos metros de
diferenca. ©

Para calcular a transferéncia de momento do vento para o oceano utiliza-se a tensao do vento
sobre a superficie dos oceanos 7. A tensdao (“stress”, em inglés) é representada pela letra
grega 7 (tau). Esta tensdo é parametrizada em funcdo da velocidade do vento e da densidade
do ar®, usando um coeficiente adimensional de arrasto do vento, conforme mostra a equacao
2.2

T = ¢q-Par-|Vo|- Vo N.m™? (2.2)

onde:

V, é a velocidade do vento medida a 10 metros de altura;
Par € a densidade do ar;

cq € o coeficiente de arrasto do vento.

Sobre as superficies rigidas o valor de ¢; varia de acordo com a rugosidade da superficie.
O oceano nao ¢ uma superficie rigida, mas oferece resisténcia ao vento, pois a densidade
da agua do mar é muito maior que a do ar, por isto, esta desloca-se mais lentamente que
o ar. Tipicamente a dgua do mar se locomove com uma velocidade de aproximadamente
3 % da velocidade do vento. Apesar da diferenca brusca de velocidade entre os dois lados
da interficie ar/mar, a diferenca de momento apresenta continuidade, pois devido a sua
grande densidade o oceano pode carregar tanto momento quanto a atmosfera ?. O valor de
cq muda de acordo com a velocidade do vento (V,). Para valores de u menores que 6 m/s,
ca=1,1x 1073 e para valores de u entre 6 e 22 m/s, cq = (0,61 + 0,0063V;,) x 103.

A transferéncia de momento ao longo da coluna de ar ou d4gua em movimento ocorre através

5Ekman é o nome do primeiro autor que quantificou o efeito do vento sobre os oceanos.

6Convencionou-se o nivel de 10 metros acima da interficie ar/mar como o nivel padrdo para medida de
vento. Nem sempre este nivel é obedecido, mas para um estudo de modelagem da circulagdo gerada pelo
vento é bom que se observe este nivel.

"Tensao = forca por unidade de 4rea.

8Na verdade 7 é calculado da seguinte forma: 7; ; = p7;.0;, onde o ¥ indica os valores turbulentos de v,
a equacgao 2.2 é apenas uma parametrizagao.

9Lembrem-se que momento é composto de massa e velocidade, se atmosfera apresenta maior velocidade
que o oceano, ela apresenta menos massa, portanto as taxas de momento sao semelhantes.
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Figura 2.4: Perfil vertical de corrente de um fluido em movimento turbulento.

de transferéncia de energia nos choques entre moléculas. Quando o movimento é laminar,
isto é, nao é turbulento, as moléculas deslocam-se na forma de camadas paralelas de fluido
e a transferéncia de momento entre camadas é uniforme.

Em cada camada as particulas de fluido movimentam-se com a mesma velocidade, mas no
limite entre camadas as particulas da camada superior movimentam-se com velocidade maior,
por isto elas se chocam. Ao chocarem-se as particulas das camadas superiores sdo freiadas
e as das camadas inferiores sdo aceleradas. Desta forma ocorre a transferéncia de momento
para camadas inferiores. Exatamente sobre o fundo, no limite, o movimento é nulo.

Quando o perfil de velocidade é turbulento, movimentos randémicos ocorrem, transportanto
porcoes de fluido entre uma camada e outra. Estas porcoes de fluido transportadas levam
momento, resultando em um maior transporte de momento entre camadas e maior homo-
geneizacao do fluido. No movimento turbulento, portanto, a transferéncia de momento é
mais eficiente.
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Figura 2.5: Movimento na camada de Ekman superficial dos oceanos. Fonte: hitp:
//www.ccpo.odu.edu

2.5.1 A Camada de Ekman no Oceano

A influéncia da atmosfera no oceano, em termos de transferéncia de momento, se restringe
as primeiras centenas de metros, sendo que a camada de Ekman propriamente dita (onde
a transferéncia é mais efetiva) ocorre nas primeiras dezenas de metros. Nesta camada a
intensidade do movimento diminui com a profundidade. devido ao atrito entre camadas,
a eficiéncia na transferéncia de momento entre camadas diminui com a profundidade. Ao
mesmo tempo existe um giro dos vetores de velocidade devido a forga de Coriolis. A camada
de 4dgua imediatamente na superficie se movimenta com um angulo de 45 ° em relagao a
dire¢do do vento, a direita ou esquerda dependendo do hemisfério. A camada abaixo da
camada superficial se desloca com um angulo a esquerda ou direita desta, e assim suces-
sivamente cada camada se deflete em relagdo a camada imediatamente superior, formando
uma, espiral. Até que no fim da espiral a velocidade é aproximadamente 10 % da velocidade
superficial, e o vetor velocidade tem direcao contraria a direcao da corrente superficial. Esta
espiral é chamada “Espiral de Ekman” (figura 2.5) A espiral de Ekman ocorre também na
camada de Ekman de fundo, no contato do oceano com o fundo oceanico. O mecanismo de
formacao das camadas de Ekman serd visto no segundo semestre do curso.
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2.6 Variacoes nas Taxas de Transferéncia

As taxas de transferéncia de momento da atmosfera para o oceano variam em funcao das
variacoes sazonais dos centros de AP, e consequentes variacoes de intensidade dos ventos
ligados aos APs.

Tome-se como exemplo o Oceano Atlantico
Em fevereiro : verao austral e inverno setentrional.

O aumento da capa de gelo polar (HN) faz com que a AP, originalmente centrada nos Agores,
desloque-se para o sul. Os alisios de nordeste chegam entao até o equador. No HS a AP
desloca-se para o sul e os alisios de sudeste sao sentidos no equador apenas préximos a Africa,
conforme pode ser observado na figura 2.6.

Em Agosto : inverno austral e verao setentrional.

No HN a AP volta para os Acgores. Os alisios de nordeste alcancam muito pouco além dos
10 © N. No HS a AP ¢ trazida de volta para sua posi¢ao original, pelo desenvolvimento da
zona antartica de baixa pressao. Os alisios de sudeste sopram mais intensos préximos ao
continente americano e se enfraquecem proximo a Africa. O centro AP do oceano Atlantico
Sul pode se intensificar até se dividir em dois centros menores de AP, e assim os ventos alisios
se enfraquecem em boa parte da regido equatorial do oceano Atlantico (exceto préximo ao
continente americano), conforme pode ser observado na figura 2.7



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares

ATLANTIC OCEAN

WINDE AND PRESSURES

SOUTH
! AMERICA . :
W __"'l' II.nr ] — i
4 : _1515 hh.:l-l:..
1 . l' h \ / ?_.-""'F -J
Y - 3 _5' <THLE ; L—TES — IIl| -
\ X / CHPC
T . ﬁi ‘-.;;;u,,'ﬁlu_u
e _. : 'll.i. ] | | [ Ffil ] o
P . e . o ’
N = 760
5T
- e o A
il ! L
T 1 i I.,:_.,.p.:__‘_? T g 1T iy, SN SN
ih ¥ " 3 b v
\\ ? (RNt
Ty "1; "'I"!'ﬁ' " ... ‘] . : Kot garmm i
o+ "I.L L P 1
g E - > /" &
P b { ""H--‘ Fa
:“-':'ﬂ i — i _t_bu ol
i [ 15 [ (1] s ]
WIND FORCE BEAUFORT SCALE REGULARITY IN THE DIRECTION OF
THE PREVAILING WINDS
10 Cplmg =— =31 = Stof=— > § =M % - Wiold % - > 60 %

33

Figura 2.6: Posicao dos centros de AP e ventos no oceano Atlantico durante os meses de

verdo no HS. Fonte: Tchernia, 1980
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inverno no HS. Fonte: Tchernia, 1980
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Estas variacoes latitudinais nas posicoes dos centros de AP fazem que, para um dado local,
ocorram variacoes sazonais na intensidade do vento, e consequentemente na taxa de trans-
feréncia do momento do vento. Além destas variagoes sazonais globais, variagoes localizadas
e rapidas podem ocorrer. Na passagem de uma frente atmosférica ou de um furacdo, por
exemplo, a variacao na intensidade do vento é brusca e rapida. Entao, ao longo do ano, a
taxa de transferéncia de momento pode ser baixa e constante durante longos periodos de
tempo e aumentar bruscamente e permanecer alta durante pequenos periodos. Estes curtos
periodos sao muito eficientes na transferéncia de momento, pois apesar de curtos a velocidade
do vento é muito alta. Em algumas regides o vento é sempre moderado e constante, como a
regiao dos “doldrums” ' equatoriais, em outras os ventos sao sempre fortes e variados, como
na regiao da “deriva do vento leste” ou na regiao da “deriva do vento oeste”, propiciando
alta taxa de transferéncia de momento.

10Regido equatorial para onde convergem os ventos alisios



Capitulo 3

O Balanco Térmico dos Oceanos

O balancgo térmico dos oceanos ¢é calculado pela diferenca entre as quantidades de energia
ganha e perdida pelos mesmos. A energia ganha vem quase que exclusivamente do Sol, e
as perdas de energia ocorrem quase que exclusivamente para a atmosfera, por isto as trocas
de calor na interface ar/mar sao as grandes responséveis pelo balango térmico dos oceanos.
Pode-se, no entanto, querer estudar o balango de calor para a camada oceanica superficial
apenas, neste caso é necessario considerar o calor que é trocado com a camada inferior. Ou
pode-se, ainda, estudar uma porcao limitada do oceano, e neste caso teremos de considerar
o calor que é trocado lateralmente por adveccao de massas d’ 4gua. Vamos a seguir detalhar
apenas as trocas de calor pela interface ar/mar. Sao 4 as formas de troca de calor:

1. Q. é o fluxo de calor latente de evaporacao, ou seja, é a troca de calor entre oceano
e atmosfera ocasionada pelas trocas de vapor d’agua (evaporagdo ou precipitacao).
Depende da diferenca da pressdo parcial de vapor d’dgua entre os dois meios. Como
nao tem sentido falar em pressdo de vapor d’dgua no oceano, utiliza-se a pressao parcial
do vapor que se encontra em uma camada de espessura infinitesimal, logo acima da
superficie do mar e que tem a mesma temperatura da dgua do mar (equacao 3.4).

2. Qs € o fluxo de calor sensivel, ou seja, a troca de calor que ocorre entre os dois meios
em fun¢ao da diferenca de temperatura (equagao 3.10).

3. @y é o fluxo de calor irradiado na forma de ondas longas pela superficie oceanica,
isto é, a energia emanada pelo oceano na forma de radiacado REM com comprimento
correspondente ao infravermelho. O oceano recebe a energia solar na forma de ondas
curtas, se aquece, e emite a radiacao na forma de onda longa. (), depende portanto
da temperatura da superficie do oceano. As nuvens e o vapor d’dgua da atmosfera
absorvem parte desta radiagao emitida pelos oceanos e emite de volta, portanto @y é o
residuo, ja descontada a fracdo emitida de volta pelas nuvens e vapor d’dgua (equagio
3.3).

4. ); é o fluxo de calor em ondas curtas, que chega na superficie do mar, proveniente do
sol, isto é, a taxa de absorcdao da energia solar, descontado o efeito do albedo da 4gua
do mar e das nivens (equagao 3.2).

36
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Como se trata do balanco de calor para o oceano, considera-se o fluxo de calor do oceano
para atmosfera como negativo, pois é uma perda de calor por parte do oceano, e o fluxo da
atmosfera para o oceano como positivo.

Q= (Qs + Q) + (Qi — Q) (3.1)

3.1 Equacoes para Calculo do Balanco de Calor

Qi - Qp € o fluxo residual de radiacao. (); deve ser positivo, pois trata-se de um ganho de
calor pelos oceanos, e ), negativo.

Qi = Qio-(1 — a).(1 = 0.7n) W.m™2 (3.2)

onde:

Qio ¢ a quantidade de irradiacao solar por unidade de area, que chega na superficie do mar
em condicoes de céu claro;

a = 0.06 é o albedo da superficie do mar;

n é a fracao do céu coberta por nuvens.

Q;, tem dimensao W/m?, a e n sdo coeficientes adimensionais, portanto Q; tem dimensio
W/m?.

Qb = 0,985.7.7*.(0,39 — 0,05¢/2).(1 — 0, 6n2) W™ (3.3)

ar

onde:

7 é a constante de Stefan - Boltzmann : 5,67 X 1078 Wm=2. K™

T é a temperatura na superficie do oceano, medida em graus Kelvin (K).

eqr € a pressao parcial do vapor d’dgua na atmosfera, medida em milibar (mb).
n é a porcentagem do céu coberta por nuvens.

(0,39 -0, 056(1142) ¢ um fator de corre¢ao que leva em consideracao a porcentagem de ), que
é absorvida pelo vapor d’agua da atmosfera e re-emitida em direcao ao oceano. Este fator é
adimensional. Trata-se de uma relagao entre (), e €4, na qual o primeiro é o y da equagao
e o segundo o z, portanto o resultado é medido em unidades de Q).

(1—10,6n?) é um fator de corre¢io que leva em consideragao o efeito das nuvens. Este fator
também é adimensional, portanto a unidade de medida de Q é W/m?.

eqr é calculado em funcao da diferenca entre as medidas de temperatura do ar feitas por um
termometro de bulbo seco e outro de bulbo imido - equagao 3.8.
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Q.= Lv.E W.m ™2 (3.4)

onde:

Lv é o calor latente de vaporizacdo da dgua = 2,5 X 108 Jkg™t

E é a taxa de evaporacio (equagdo 3.5), calculada em fungio da diferenga da pressdo parcial
do vapor d’4gua no ar e no oceano'.

E = par.ce.Vy.(hegr — hemar) (3.5)

onde:

par ¢ a densidade do ar, medida em kg/m?.

¢ ¢ um coeficiente adimensional = 1,5 X 1073,

V, é a velocidade do vento, medida em m/s.

he,, € a umidade especifica do ar;

henmqr € a umidade especifica do ar na camada infinitesimal logo acima da superficie do mar;

he é uma razao entre a massa de vapor d’adgua contida no ar e a massa de ar. Normalmente é
expresso em funcao da razao entre a pressao parcial do vapor ddgua e a pressao atmosférica
(ambas medidas em mb).

e
heg = €.— 3.6
p (3.6)

e
hemar = €.—= 3.7
) (3.7)

€ é um coeficiente que expressa a razao entre a massa molecular do vapor d’dgua e a massa
molecular do ar seco, equivale a 0, 622.

No ar a pressao parcial de vapor d’dgua é calculada de acordo com a equacao 3.8.

ear = €5 — A.p.(Tys — Thw) mb (3.8)

onde:

es é a pressao do vapor d’agua no ar imido saturado, na temperatura 7j,.

A é a constante psicrométrica = 0, 0008 O

p é a pressao atmosférica, medida em mb.

Tys é a temperatura do termoémetro de bulbo seco, medida em graus Kelvin (K).
Ty, € a temperatura do termémetro de bulbo imido, medida em K.

!Esta férmula é resultado de modelo (parametrizacdo), pois na teoria a taxa de evaporacgdo é expressa da
seguinte forma: F = p.c,.G.0, onde § e ¥ indicam a parte turbulenta dos fatores umidade e velocidade do ar
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Na camada logo acima da superficie do mar e é calculado de forma empirica através da
expressao formulada por Murray (1967), a qual leva em consideracdo a temperatura na
superficie do mar (7}, ), medida em Kelvin (equagao 3.9).

17.3(Tiar — 273.16)

emar = 6.1078exp( T 3586

) (3.9)

E tem dimensdo de kg/m?.s. Mede a quantidade de 4gua evaporada por unidade de area,
por unidade de tempo.

Q. tem portanto unidade W/m?, pois J/s é transformado em W (1Joule = 2,778 x
10~"kWh).

O valor de e, varia em funcao da temperatura do ar. Alguns valores sao apresentados na
tabela 3.1

T C) | es (mb)
-20 1.2
-10 2,9

0 6,1
3 8,7
10 12,2
15 17,0
20 23,3
25 31,6

Tabela 3.1: Variacdo da pressao de vapor d’agua de saturacao em funcgao da temperatura.

Qs = par-p-ca-Vo(Tor — Trnar) W.m_q (3.10)

onde:

Par € a densidade do ar : 1,3 kg/m?3.

¢p € o calor especifico do ar : 1.004  Jkg LK L.

cy € o coeficiente de arrasto, o qual é adimensional.

Trar € a temperatura na superficie do mar, medida em Kelvin.

T,. é a temperatura do ar acima da superficie do oceano, medida em Kelvin.
V, é a velocidade do vento, medida em m/s.

cy tem valores diferentes em funcao do estado do mar :
cg = 0,83 X 1072 se o tempo estd estavel e cg = 1,1 X 1072 se o tempo é instével.

Note que @), depende apenas da temperatura do mar, enquanto que @, e @5 dependem da
diferenca de umidade relativa e temperatura entre o oceano e a atmosfera?. Isto faz com que

2Novamente, esta férmula é um modelo, em teoria o fluxo de calor sensivel é expresso em funcdo dos
valores turbulentos de V, e T' Qs = pgor-Voy, . T
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o fluxo de @y seja sempre em direcao a atmosfera e o de (). e Qs pode variar, dependendo
das diferencas de 7" ou e serem positivas ou negativas.

Observando-se as formulas acima percebe-se que apenas com dados de temperatura da su-
perficie do mar e dados meteorolégicos simples, como: temperatura do ar (termoémetros de
bulbo seco e bulbo imido), velocidade do vento, pressdo parcial de vapor d’dgua e fracao
coberta do céu, pode-se calcular o balango de radiagao dos oceanos, ou de um lugar em
particular no oceano.

3.2 Evaporacao (Fluxo de Calor Latente)

Com base nas férmulas de Q e E, Budiko e Jacobs ? calcularam a evaporacdo para diversos
pontos dos oceanos e construiram cartas de evaporacao e fluxo de calor latente para todos os
oceanos, em diversas épocas do ano. As principais conclusoes obtidas a partir destas cartas
Sao :

1. A taxa de evaporagao é, em quase todos os lugares, maior no inverno. Isto ocorre
devido a velocidade do vento e a diferenca entre a pressao parcial do vapor d’agua no
ar e no mar serem maiores durante as estagoes frias do ano.

2. Os maiores valores sazonais de () sao achados proximos aos limites oeste dos oceanos
Atlantico Norte e Pacifico Norte durante o inverno no Hemisfério Norte. O fluxo de
Q. sobre a corrente do Golfo no inverno chega a 1,14 g/cm?.dia, e sobre a corrente de
Kuroshio 0,94 g/cm?.dia. Durante o inverno os ventos sdo constantes e estdo sempre
trazendo o ar seco e frio dos continentes para o oceano, sobre estas correntes. Durante
o verao os ventos predominantes sopram para sul, entdao as diferencas entre a pressao
parcial de vapor d’dgua no ar e no mar sao menores.

3. As variagoes sazonais de (), ndo sao, em lugar nenhum da Terra, tdo grandes quanto
nos sistemas Kuroshio e Golfo. No limite leste dos oceanos as variagoes sazonais sao
muito menores, por que durante o ano todo os ventos predominantes advectam ar
marinho.

3.3 Fluxo de Calor Sensivel

De acordo com Jacobs a distribuicao global de ); acompanha mais ou menos a distribuicao
de ., exceto que a taxa de troca de () na zona tropical nao é como a de (.. O quociente
Qs/Qe, conhecido como coeficiente de Bowen (), pois foi Bowen que o calculou pela primeira
vez, € mais ou menos constante, variando 0,1 nas baixas latitudes, 0,45 a 70 ° N de latitude
e 0,23 a 70 ° S. A primeira conclusao que se chega a partir destes dados é que: o fluxo de
calor sensivel é geralmente alto em altas latitudes e diminui em direcao equador.

3Budiko e Jacobs in Harvey, 1976
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Este fenomeno pode ser explicado pela diferenca de temperatura entre o oceano e a atmosfera:
as correntes que levam agua tropical em direcao aos polos sao as responsaveis, pois elas
carregam agua quente para regioes onde o ar é frio, contribuindo para que haja uma grande
diferenca entre as temperaturas do ar e do mar.

Também no limite oeste dos oceanos ocorrem as maiores taxas de (), principalmente no
inverno do HN, quando o ar frio dos continentes sopra sobre o oceano. O fluxo de calor
sensivel no inverno geralmente ultrapassa 300 cal/cm?.dia, sobre as correntes do Golfo e
Kuroshio. O fluxo de ()5 da corrente do Golfo para a atmosfera pode ser tao alto no inverno,
que uma coluna de ar de 1.500 m de altura, vinda do continente e passando sobre esta
corrente, absorvendo esta taxa de calor, poderia ter a sua temperatura aumentada em 8 °
C, em 1 dia.



Capitulo 4

As Forcas que Atuam nos Oceanos

“As forcas que atuam no oceano sao a expressio analitica das interacdes deste com sua
vizinhanga.”

Isto é, das interacoes do oceano com a atmosfera, o fundo oceanico, os continentes, e os
astros Sol e Lua, resultam os movimentos que pretendemos descrever matematicamente. Os
processos que foram descritos até agora e que ainda serao abordados mais detalhadamente,
ou seja, a absor¢ao da energia solar gerando os movimentos atmosféricos e consequentemente
as correntes oceanicas forcadas por vento, assim como os movimentos causados diretamente
no oceano por absorcao da radiacdo solar pela dgua, serdo representados na forma de forgas.
Como vimos, a absorcao diferenciada da radiacao solar gera gradientes de densidade, aos
quais estao associados gradientes de pressao. A atuacao do vento na superficie dos oceanos
gera inclinagoes da interface ar/mar, as quais também estao associados gradientes de pressao.
Os gradientes de pressao no mar causam movimentos, pois a dgua fluird sempre da area de
maior para a area de menor pressao. Portanto sempre associamos uma for¢a a um gradiente
de pressdo: a Forga do Gradiente de Pressao (forca que causa o movimento da maior para
a menor pressao). Além disto o arrasto do vento sobre a superficie da 4gua transfere momento
do vento para a dgua, esta transferéncia se da através do atrito (tensores de Reynolds), por
isto a Forga de Atrito do Vento sobre os oceanos (tensdo do vento) é também um dos
causadores do movimento. Esta forca é a representacdo analitica de uma interacdo entre a
atmosfera e o oceano. A forca de atrito ocorre nao sé entre o vento e o oceano, mas entre
quaisquer duas camadas que apresentam movimento relativo, portanto ocorre também entre
camadas de dgua que estejam se locomovendo com velocidade diferente, e entre a agua e
o fundo oceanico. O atrito entre as varias camadas d’agua do oceano é responsavel pela
transferéncia do momento (adquirido a partir do vento) para profundidades maiores. E o
atrito com o fundo freia o movimento.

A terceira maneira como o movimento pode ser causado € através da interagao gravitacional.
Toda particula/molécula em suspensao no oceano esta sendo atraida, na mesma intensidade
que ela atrai, todos os astros a sua volta, mas principalmente a Terra, a Lua e o Sol. A
atracao gravitacional da Terra sobre esta particula se expressa na forma da Forca Peso e
a atracao gravitacional da Lua e do Sol se expressa na forma das Forcas Geradoras de
Maré.

42
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No entanto, como vamos descrever o movimento a partir de um referencial nao inercial, pois
estamos na superficie da Terra e a mesma estd em rotacao, devemos levar em consideracao
forcas ficticias, que aparecem por causa da rotagao do referencial. Como o préprio nome diz,
nao sao realmente forcas, mas um efeito da rotacao do referencial. Estas forcas sdo a Forga
de Coriolis e a For¢ca Centrifuga.

Levando em consideragao o tipo de interacao que da origem a forca, dividimos as forcas que
atuam nos oceanos em dois tipos:

1. Forcas Primarias: aquelas que causam movimento,incluem:
Forca do Gradiente de Pressao
Forga de Atragao Gravitacional
Forga de Atrito do Vento

2. Forgas Secundarias: aquelas que resultam do movimento, incluem:
Forgas Ficticias (F. Coriolis e F. Centrifuga)
Forga de Atrito entre Camadas de Agua e Atrito com o Fundo

Para distinguir as duas forgas de atrito chamaremos a primeira de Forca de Arrasto do
Vento e a segunda de Forca de Friccao. Forgas de outras origens podem causar movimento
nos oceanos, como as Forgas Sismicas, por exemplo, mas estas sao despreziveis em relacao
as forcas citadas acima. Alguns autores adotam outro tipo de classificagao das forcas, como
Forgas de Corpo (ou Forca de Volume) e Forgas de Superficie (ou Forga de Contacto),
sendo as primeiras aquelas que agem a distancia, como por exemplo For¢a de Atracao Grav-
itacional, e as tltimas aquelas que agem quando existe contato, como por exemplo Forca de
Atrito. As forcas podem ainda ser classificadas de acordo com uma classificacdo mais bésica,
utilizada em Fisica, que divide-as em quatro tipos basicos:

1. forgas gravitacionais (relativamente fracas)
2. forcas eletromagnéticas (intensidade intermedidria)
3. forcas nucleares (as mais fortes de todas)

4. forcas de interacdo fraca (que atuam em subparticulas atomicas)

Todas as forcas podem ser classificadas como formas de manifestacoes destes tipos bdsicos.
Porém, neste curso de Dinamica dos Oceanos adotaremos a classificacdo apresentada ante-
riormente, que divide as forgas em primarias e secundarias.

Todas estas forcas precisam ser colocadas em forma diferencial para que possamos utiliza-
las nas equagoes diferenciais que representam o movimento, por isto faremos a descricao
da atuacdo das mesmas em um elemento de volume (dV'), com dimensdes infinitesimais.
Como se o oceano fossem composto por milhoes de elementos infinitesimalmente pequenos
e a atuacao das forgas ocorresse individualmente, em cada elemento, mas que o resultado
fosse sentido como um todo. Este procedimento é necessario para que possamos utilizar as
equacoes diferenciais.
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4.1 Forca de Atracao Gravitacional

Por definicao, quaisquer dois corpos se atraem na razao direta de suas massas e razao inversa
do quadrado da distancia entre eles. Esta é a Lei Universal Gravitacional de autoria de Isaac
Newton, expressa na equacao 4.1.

MM,

~ (4.1)

F,y

Na equacao 4.1 F,, refere-se ao moédulo da forga de atragao gravitacional entre os corpos de
massa M, e M, separados por uma distancia d. [' é a constante de gravitacao equivalente a
6,658 x 107 m3.s 2. kg L.

Para o nosso elemento de volume dV', que consideramos como sendo uma particula de dgua
de massa unitdria no meio do oceano, trés sao as forcas de atracao gravitacional particular-
mente importantes: a forca de atragao gravitacional da Terra sobre dV, a forca de atracao
gravitational da Lua e a do Sol. A atragao gravitacional da Terra sobre o elemento dV ¢é a
Forga Peso, que da origem a aceleracao da gravidade. As forcas de atracao gravitacional
do Sol e da Lua é o que conhecemos por Forgas Geradoras de Maré, as quais dao origem
as marés astronomicas no oceano. As oscilagoes da superficie do mar causadas pelas marés
e as correntes de maré, causadas pela interacao da onda de maré com o fundo oceanico, sao
um movimento extremamente deterministico e preditivo, cujo periodo é menor do que aquele
dos movimentos enfocados em dinamica dos oceanos. Por essa razao, as marés sao estudadas
separadamente, no curso de ondas e marés.

4.1.1 Forca Peso (Gravidade)

No caso de analisarmos a for¢a gravitacional da Terra sobre dv (forga Peso) entao a Lei de
Gravitacao passa a ser escrita:
My Mg,

Fog =

(4.2)

onde:

My é a massa da Terra,

My, € a massa do elemento dv,

I' é a constante gravitacional de Newton..

No entanto, a distancia d agora considerada ¢ o raio da Terra, pois esta ¢ a distancia entre
o elemento dv e o centro da Terra. Esta forca, quando considerada por unidade de massa !,
pode ser representada por um potencial gravitacional, o qual é calculado pelo gradiente
do geopotencial (®) 2, como mostra a equagao 4.3.

1 Ao considerarmos a F,, por unidade de massa estamos calculando a for¢a que age sobre cada elemento
de massa unitdria da Terra

20 geopotencial é o campo gravitacional ao redor da Terra, que é reconhecido como um potencial grav-
itacional por que existe mesmo que ndo exista nenhum corpo para ser atraido.
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-

Fog
il Vi) 4.
i, =Y (4.3)

Portanto, em médulo, o potencial gravitacional terrestre vale:

I'Mrp

Vo |=

(4.4)

Em observagao a segunda lei de Newton, o médulo da aceleragao da gravidade (g) é calculado
dividindo-se 0 médulo da forca Peso pela massa do elemento dv, portanto o médulo de g
equivale ao mddulo de nabla®, conforme calculado pela equagao 4.4. (equagao 4.5).

I'M
g=—5- (4.5)
rr

onde: rr é o raio da Terra.

Observadas as unidades de I', d e M7 no sistema internacional verificaremos que g tem como
unidade m/s?, enquanto que F,, tem como unidade N. Se o elemento dv ndo estiver na
superficie do mar, mas sim a uma profundidade z, entao teremos:

T'(My — AM)

D

(4.6)

onde: AM representa a massa da calota esférica terrestre acima do nivel de profundidade z

Para fazer o cdlculo de AM fazemos a massa da Terra menos a massa de uma esfera terrestre
que tem o raio (rr— z). A massa desta esfera terrestre é calculada multiplicando-se o volume

da mesma pela densidade da Terra, considerando que a Terra tem uma densidade uniforme
3

AM = MT - (pT.4/3.7T.(7'T - 2)3) (47)
onde:
My
PT= 473112 (48)
ou seja,
AM = MT - MT(]. - Z/TT)S (49)
e
My — AM = Mp(1 — z/r3) (4.10)
T Mr(1 — z/rp)?
= 4.11
rr—2)? (4.11)

3A densidade uniforme da Terra é calculada dividindo-se a massa terrestre pelo volume de uma esfera
com raio igual ao raio da Terra, desprezando-se as variagdes na distribuicdo de massa ao longo do globo
terrestre.
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Chamaremos de gy a gravidade medida ao nivel médio do mar, assim:

' M-
g=go— 3Tz (4.12)
T

Se desprezarmos a elipsidade da Terra e a considerarmos como totalmente esférica , podemos
dizer que g é constante na superficie da Terra. Considerando como raio médio da Terra o
valor 7 = 6,37 x 10 m e a massa da Terra My = 5,98 x 10** kg o valor de g, ao nivel
da superficie média do mar, serd 9,812194. Para outros niveis, abaixo da superficie, o
valor de g é calculado de acordo com a férmula 4.12. No entanto, existem variagoes da
aceleragao da gravidade causadas por variacoes na distribuicao de massa na crosta terrestre
e por variacoes do raio da Terra, por que na realidade a Terra tem o formato eliptico e nao
esférico. Em funcao destas variacoes o campo de gravidade ao redor da Terra nao é uniforme,
mas apresenta deformagoes. Por isto, para trabalhos que necessitam de uma grande precisao
do campo gravitacional terrestre, defini-se o que é chamado de gedide, ou seja, superficies
arbitrarias ao redor da Terra, ao longo das quais o potencial gravitacional terrestre (nabla®)
é constante. A aceleragao da gravidade é sempre normal (apontando em dire¢ao ao centro
de massa da Terra) as superficies de geopotencial constante, em cada ponto do gedide, e
apresenta valor constante ao longo destas superficies. A superficie de geopotencial constante

na aceleracao da gravidade vale 9,8 m/s? mais ou menos coincide com o nivel médio do mar
4

4.2 Forca do Gradiente de Pressao

Sempre que houver um gradiente de pressdo (GP) ao longo de um plano no mar devera
haver movimento na direcao deste plano, com sentido contrario ao gradiente, ou seja, da
maior para a menor pressao. Trabalhando no elemento de volume dv o GP sera avaliado
pela diferenca nas pressoes exercidas em cada face do elemento. Assim um gradiente na
dire¢do z, por exemplo, é calculado pela diferenca nas pressoes exercidas em duas das faces
do elemento ctibico (com arestas dz, dy e dz), as duas faces normais ao eixo x °. Utilizamos
a pressao exercida no ponto central de cada face, conforme mostra a figura 4.1. Nesta figura
o GP no ponto z é calculado em funcao da diferenca entre as pressoes exercidas nas faces
situadas em = — dz/2 e x + dz/2.

A pressao (P) exercida nas faces x + dz/2 e x — dx/2 é calculada em func¢do da pressdo no
ponto z através de séries de Taylor (equagbes 4.13 e 4.14). Esta pressdo (P) é a pressao
exercida no ponto central das respectivas faces, perpendiculares ao eixo z. A distancia entre
estas faces é dx e a distancia entre as faces e o ponto z, para o qual a forca do GP esta
sendo calculada, é dz/2.

4Em oceanografia normalmente utilizamos as superficies de geopotencial constante como referencia para
calculos de inclinagdo da superficie do mar e gradientes de pressdo.

50s gradientes nas direcdes y e z sdo calculados pelas diferencas nas pressdes exercidas nas faces normais
aos eixos y e z, respectivamente.
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P(x—dx/2) P(x+dx/2)

x—dx/2 X x+dx/2

dx

Figura 4.1: Pressies ezxercidas nas faces do elemento de volume dv na direcdo x.

- oP O2P (dz/2)? PP (dz/2)° 0P (dx/2)*
P(z +dz/2) = P(z) + a—xdx/Z + %2 0l + 95 3 oml + (4.13)
e
oP 2P (dz/2)?  O°P (dx/2)* 0P (dw/2)*
_ — p(z) - & _ (414
Plz = dr/2) = P(z) = 5 -de/2+ 5 57— 925 31 ozt 4l (4.14)

Desprezamos os termos de ordem 2 ou maior, pois trabalhamos com dz extremamente pe-
quenos (infinitesimais) que quando elevados a potencia de 2 ou maior ficam menores ainda.
Assim ficamos com :

oP

P(x +dz/2) = P(z) + a—gjdm/? (4.15)
Ple— dz)2) = P(z) — g—iczm (4.16)

Assim, a diferenca entre as pressoes nas duas faces, ou seja o gradiente de pressao na diregao
z (GPy) é:

GP, = P(x +dz/2) — P(x — dz/2) = g—idx (4.17)
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A forca do GP, é calculada multiplicando o gradiente pela area da face perpedicular ao
mesmo:

P
Fgps = (g—xdx)dy.dz (4.18)
Ao consideraros as 3 dimensoes teremos:
oPr oP oP or oP OP
Faop = (— ) — ) — dy = (— + — + —)\dz.dy. 4.1
GP (8ac dz)dy.dz + ( o dy)dz.dz + ( o dz)dz.dy (6ac + 3y + 3, Ydz.dy.dz (4.19)
FGP = VP.dv (420)

pois dv = dx.dy.dz.

4.3 Forca de Atrito

Como vimos a For¢a de Arrasto do Vento e a Forga de Fricgdo entre camadas de dgua sdo as
duas formas de atrito, a primeira faz a transferéncia de momento do vento para a camada
superficial de dgua e a segunda faz a transferéncia para as diversas camadas de dgua abaixo
da camada superficial ®. A resisténcia da dgua ao movimento induzido pelo vento gera um
decaimento da velocidade com o aumento da profundidade. Esta resisténcia ao movimento é
causada pela viscosidade e o decaimento de velocidade é conhecido como cisalhamento. O
fato de haver cisalhamento de velocidade faz com que cada camada de fluido desloque-se com
velocidade diferente, gerando tensoes tangenciais no limite entre as camadas. Fisicamente
falando, o que acontece é que a quantidade de movimento transportada pelas moléculas
em movimento irregular nas imediagoes da interface entre camadas é transferida de uma
camada para outra, e o agente “transferidor” de momento é a tensdo entre moléculas 7. De
acordo com a Lei de Newton sobre o atrito em fluidos “o atrito entre camadas de fluido
depende linearmente do cisalhamento de velocidade”. Podemos reproduzir o cisalhamento
de velocidade através de um experimento muito simples: deslocando uma placa de area A,
sobre uma camada de fluido com espessura H, com velocidade constante V,, verificamos
que a placa induz movimento na agua. Exatamente abaixo da placa a agua se desloca com
velocidade V, e exatamente sobre o fundo a velocidade é nula. A forca que induz o movimento
no fluido e que é necessdria para manter a placa em movimento uniforme é proporcional a:

e irea da placa A,

6Podemos analisar o movimento como se o mesmo estivesse ocorrendo na forma de infinitas camadas de
espessura infinitesimal. Caso nfo haja movimento através das interfaces entre camadas entdo o movimento
é laminar, caso contririo o movimento é turbulento.

7No caso do movimento ser turbulento a transferéncia de momento entre as diversas camadas de fluido se
dé pela acdo dos movimentos turbulentos, os quais sdo muito mais eficientes na transferéncia de momento,
pois transferem parcelas de fluido de uma camada para outra.
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e 3 velocidade V, e

e a0 inverso da distancia entre a placa e o fundo H.

(4.21)

1 € um coeficiente de proporcionalidade, relacionado com a viscosidade do fluido, e portanto
denominado de “coeficiente dinamico de viscosidade” .

A tensao (7), responsavel pela transferéncia de momento, é calculada dividindo-se a forga
F'| da equagao 4.21 pela area da placa:

F Vo
= =L 4.92
T=E ATk (4.22)

Tensoes analogas existem entre as diversas camadas de fluido, porém ao considerarmos a
espessura infinitesimal das camadas a equacao 4.22 torna-se:

ou

Neste caso, equacao 4.23, estamos considerando que o movimento ocorre na direcao x, por-
tanto trata-se do cisalhamento da componente “u” da velocidade ao longo da vertical (z).
Por isso utilizamos o subscrito “zz” . Podemos estrapolar o resultado deste tipo de experi-
mento para o oceano, porém teremos cisalhamento nas 3 direcoes do espaco. Lembrando que
a velocidade é grandeza vetorial, que no espaco tri-dimensinal tem 3 componentes (u, v, w),
teremos entao 9 tensoes diferentes, correspondentes ao cisalhamento nas direcoes z,y, z de
cada uma das componentes da velocidade:

1 7y = H‘;—Z
2. Tgy = ,uZ—Z
3. Tgr = /1'3_2
4. Typ = ,ufii—z
. Tyy = uj—z
6. Ty, = ,ug—g
7. Ty = /'LZ_Z:
8. Tpy = NZ_Z

_ ,,dw
9. Tez = Mgy
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Em cada uma das tensoes de cisalhamento acima 7, ¢ um tensor, conhecido como Tensor
de Reynolds

A Forca de Atrito que ocorre devido ao movimento relativo das camadas é uma resultante
das tensoes de cisalhamento, ou seja, um gradiente das tensoes, sendo que cada componente
da forca de atrito é um gradiente de 7 em uma das direcoes do espaco. Referindo-nos
novamente ao elemento de volume dv (figura 4.2) para calcular o gradiente de 7 nas dire¢oes
x,y, 2. Comecando com a dire¢ao x teremos: a resultante de 7,, na direcao x é 7., no ponto
central da face x + dz/2 menos 7, no ponto central da face x — dx/2. Porém o valor de 7y,
nos pontos de coordenadas x + dz/2 e x — dx/2 é calculado a partir do valor desta tensao
no ponto central do elemento dv, ponto de coordenada z, através de uma expansao em série
de Taylor:

OTus 1y (dz/2)* BTy (dz/2)3

Tox (T + dz/2) = Tpp(x) + 5 dx /2 + 522 ol 55 3l (4.24)
OTey PTpe (dx/2)?  O371p (dz/2)?

Tez (T — dx[2) = Tpu(x) — B dz/2 + 52 ol T Bg3 3 + ... (4.25)

A resultante de 7., na diregao x é feita diminuindo-se a equacao 4.25 da equagao 4.24, ou
seja:

a rxr
i = 25 G - TO3 + ... (4.26)
ox
onde: TO3 significa Termos de ordem 3.

Os termos de ordem par sao eliminados na subtracao. Desprezamos os termos de ordem 3 e
maior, pois sao pequenos comparados ao termo de primeira ordem, assim ficamos com:

oT.
R _ 224 4.27
Th = e (4.27)

A componente x de 7 é entao a soma dos gradientes das tensoes 7,4, T4y € Ty, OU S€ja

OTow  OTzy  OTy,
0x 0x o0x

Tx = ( ).dz (4.28)

E, como sabemos, uma forca é uma tensao multiplicada pela area, portanto a componente
da forca de atrito na direcao x serd a tensao da equagao 4.28 multiplicada pela drea da face
normal ao eixo x:

OToe  OTyy  OTy,

Fx = ( oz 0z o0x

).dz.dy.dz (4.29)
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T
A 7z / sz
TZX
T
A Ly Ty
T
yz >
j Tyy TXX
T,

Figura 4.2: Tensores de Reynolds nas faces do elemento de volume dv.

No elemento dv os 9 tensores estao distribuidos de modo que aparecem 3 deles em cada
face. Os tensores que correspondem ao cisalhamento na direcdo x das componentes u,v e
w, aparecem nas faces dispostas perpendicularmente ao eixo x, ou seja, as faces de arestas

dy.dz

Portanto, por um processo analogo, podemos calcular as componentes y e z da forca de
atrito:

Fy =( ).dy.dz.dz (4.30)

OT,p  OTyy n 0T,

0z 0z 0z

).dz.dy.dz (4.31)

E agora, lembrando a defini¢do dos tensores 7 (e considerando que o coeficiente p é constante
e igual para as 3 diregoes), chegamos a conclusao que:

Fx = uV?u.dv (4.32)

Fy = uVu.dv (4.33)
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Fy = uV%w.dv (4.34)

pois dv = dz.dy.dz. A forca de atrito (Fy;) é entdo a soma das componentes X,Y e Z:

Fyy = pV>2V.dv (4.35)

4.4 Forcgas Centrifuga e de Coriolis

Ao fazermos a descricao do movimento que ocorre nos oceanos estamos fazendo a descricao
de um movimento que ocorre sobre uma superficie em rotacao, pois a Terra esta em rotacao.
Portanto devemos levar em consideracao o efeito da rotagao da Terra para podermos fazer
uma, descricao absoluta do movimento, isto €, para podermos descrever o movimento da
maneira como ele seria descrito por um observador que estivesse em um referencial inercial
8. Trata-se portanto de um tipo de movimento relativo: para o observador que estd na
superficie da Terra (nds) a descricdo do movimento é uma, para um observador em um
referencial inercial é outra, pois um referencial possui movimento relativo de rota¢ao uniforme
% em relagio ao outro.

Vamos analisar primeiro como seria a descricao do movimento de uma particula de acordo
com dois referenciais que estao em movimento relativo de translacao uniforme, ou seja, um
referencial (OXY Z) é fixo e o outro (O'X'Y'Z") estd em movimento em rela¢do ao primeiro
com velocidade constante (¥, sem apresentar movimento de rotagao.

4.4.1 Movimento Relativo de Translacao Uniforme

Consideramos que os eixos x de ambos os referenciais estdo sobre a mesma reta, conforme a
figura 4.3, e que (O'X'Y'Z") estd se afastando de (OXY Z). Ambos os observadores O e O’
observam uma particula A, também em movimento.

O vetor posicao de A relativo ao referencial OXY Z é:

F=xi+y]+zk (4.36)

e ao referencial O'X'Y'Z' é:

-
!

= i+yj+2K (4.37)

8Referencial inercial é todo referencial que nfio possui aceleracdo, um referencial fixo na superficie da
Terra ndo é inercial pois possui uma aceleracio centripeta.
90 movimento de rotagdo é uniforme pois a velocidade angular de rotacdo da Terra () é constante.
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Figura 4.3: Movimento relativo de translacao uniforme entre um referencial fixo e outro
mowvel.

No triangulo AOO’ a reta OO’ equivale a distancia #.t, onde ¥ é velocidade de deslocamento
do referencial movel e ¢ é o tempo. Portanto ' é a diferenca vetorial entre 7 e v.t:

—

=7 -1t (4.38)

Ao derivarmos a equacao 4.38 encontramos a equacao que relaciona as velocidades de A
medidas pelos dois observadores, no referenciais fixo e mével:

dri _dF dit  dF _dt

Prni i el il (4.39)

ou seja:

Vi=V -7 (4.40)

onde:
V' é a velocidade de A relativa ao referencial O'X'Y"Z'

V é a velocidade de A relativa ao referencial OXY Z
v é a velocidade de O'X'Y'Z' relativa a OXY Z.

Derivando a equacao 4.40 achamos a aceleragao de A e notamos que esta é igual para os dois
referenciais, pois estes nao possuem aceleracao relativa dado que 7 é constante.
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Figura 4.4: Movimento relativo de rotacdo uniforme entre um referencial fizo em outro
movel, com as origens coincidentes.

V' _dV  dv _ dV

dt — dt dt  dt

(4.41)

Pois v é constante.

Ou seja:

Ll

Il
STl

(4.42)

pois ¥ é constante.

Portanto, quando um movimento é descrito por dois referenciais que nao apresentam acel-
eracao relativa, a aceleracao medida por um referencial é igual aquela medida pelo outro. No
entanto, caso o referencial movel apresente um movimento de rotagao em relagao ao referen-
cial fixo temos que levar em consideracao o efeito da aceleragao centripeta devido a rotacao
do referencial. Como, por exemplo, no caso de movimento relativo de rotagao uniforme em
relacdo aos referenciais da figura 4.4, que é descrito a seguir.

4.4.2 Movimento Relativo de Rotacao Uniforme

Neste caso o referencial O’ X'Y"'Z’" apresenta uma velocidade angular constante (£2) em relagao
ao referencial OXY Z, que é fixo. O vetor posicao da particula A relativo ao referencial
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OXYZ é: .
r=xi+y.j+ 2k (4.43)

e ao referencial O'X'Y'Z' é

F=a il +y.J+2 K (4.44)

Ambos sao representados por r pois sdo espacialmente iguais, dado que a origem dos dois
referenciais coincide e por definicdo o vetor posicao é um vetor que vai da origem até a
posicao da particula

A velocidade de A relativa ao referencial OXY Z para o observador O é a derivada de r em
relacao ao tempo:

- drf dr - dy - dz -
Wz, Wz, 2 4.4
V=w =~ Taitat (4.45)

e a velocidade de A relativa ao referencial O’ X'Y’Z' para o observador O’

o dr dz’ = dy dz
! _J _ /
Vi= dt ~ dt v dt 7 dt F (4.46)

Porém, para descricdo da velocidade de A relativa ao referencial O'X'Y’Z’ feita pelo ob-
servador O os versores 7', j', k' ndo sdo constantes, pois para o observador O estes versores
descrevem um movimento circular uniforme. Portanto temos que fazer:

: . cﬁ ,dj’ |, dR
_J _ /!
A=+ o k o +1. o +z o (4.47)

Porém, como os versores descrevem movimento circular uniforme, podemos dizer que os tres
ultimos termos da equacao 4.47 sdo componentes do produto vetorial {2 X 7, pois as derivadas
dos versores correspondem a (2. Portanto, ficamos com:

V=V+Qx7 (4.48)

Para calcular a aceleracao derivamos a equacao 4.48 em relacao ao tempo:

@_dV'erQxF
dt — dt dt

(4.49)

Analogamente a derivada de 7, na derivada de V' os versores i, j’, k' ndo sao constantes,
portanto ficamos com:
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V' dd o dv' L dw cdi df dk’
el k4= =L - 4.
dt dtl+dt]+dtk W Tt (4.50)
—’I
d;; =d+QxV (4.51)
Portanto:
dv d7
R — ! _
o a+Q><V+Q><dt (4.52)

oy ~ .« ~ d .
e utilizando a equagdo 4.48 para defini¢ao de ¢ ficamos com :

<1

Cii—t A +QxXV+Qx (VI +Qx7) (4.53)

ou seja:

A=d+20xV +Qx QX7 (4.54)

A 1ltima equacao nos diz que as aceleragoes de A medidas de acordo com os referenciais
em movimento de rotagao relativo nao sao iguais mas podem ser comparadas desde que
levemos em consideracao o efeito da rotacao do referencial mével. Este efeito expressa-se
matematicamente através de dois termos, conhecidos como “aceleracdo de Coriolis” (2.€2x 1% )
e “aceleracdo centripeta” (£2 x € x 7). No caso de estarmos medindo a aceleracdo de um
movimento que ocorre na superficie da Terra estamos medindo a’ portanto para podermos
saber a aceleracao absoluta (a) temos que somar os termos de Coriolis e centripeta. A
Forga de Coriolis é calculada ao multiplicarmos o termo 22 x V! pela massa do corpo ou
particula que estd em movimento. Esta forca atua no sentido de defletir todos os movimentos
que ocorrem na superficie da Terra, porém seu efeito s6 é sentido em movimentos de larga e
média escalas. A defleccao do movimento causada pela forca de Coriolis ocorre para esquerda
no hemisfério sul e para direita no hemisfério norte. E facil entender isto se olharmos os
movimentos que ocorrem na superficie da Terra de cima, ou seja a partir de um referencial
inercial. Um movimento que esteja ocorrendo no hemisfério norte, ao ser olhado de cima
(olhando a Terra de um referencial localizado sobre o polo norte), ocorre sobre uma superficie
que gira para esquerda, portanto é defletido para direita. Ao contrario, um movimento que
ocorre no hemisfério sul ao ser olhado de cima (um referencial localizado sobre o polo sul)
estd ocorrendo sobre uma superficie que gira para direita, portanto é defletido para esquerda.
Para que pudéssemos ter o mesmo efeito no hemisfério sul, que aquele observado no hemisfério
norte, teriamos que observar o movimento a partir de um referencial localizado dentro da
Terra, ou entao, que os dois hemisférios da Terra girassem cada uma para um lado.

O efeito da Forga centripeta (2 x Q x 7 multiplicado pela massa) serd levado em consideracao
junto com a aceleragao da gravidade. Considerando um corpo que esteja parado na superfice
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da Terra, este corpo estard sujeito apenas a aceleracao da gravidade e a centripeta, portanto
a partir da equacao 4.54 podemos dizer que:

a=g¢+0xQx7 (4.55)

Na equacgao 4.55 ¢’ é a aceleracao da gravidade medida aqui, na superfice da Terra. Chamare-
mos a de g, ou seja, a aceleracdo da gravidade medida em relagdo a um referencial inercial,
e assim podemos dizer que:

d=g—QxQx7 (4.56)

O termo €2 x  x 7, agora com sinal negativo, refere-se a aceleracao centrifuga, que aponta
em dire¢do contraria ao centro da Terra. Desta forma, ¢’ é a gravidade somada ao efeito
da centrifuga. Esta nova gravidade nao aponta exatamente na dire¢do do centro da Terra,
mas um pouco defletida desta em movimento °. A direcdo de ¢’ serd usada como a direcao
vertical, ao longo da qual aponta o eixo z do nosso sistemas de coordenadas cartesianas fixo
na superficie da Terra.

10A deflecciio de g' é pequena pois o vetor —Q x Q x 7 é bem menor que g.



Capitulo 5

Leis de Conservacao das Propriedades
da Agua do Mar

O estudo do movimento nos oceanos, causado pelas forgas descritas no capitulo passado, sera
feito com base em algumas equagoes que descreveremos agora. Para descrever as variagoes de
velocidade no mar precisamos de um sistema de equacoes determinado e possivel, isto é, que
tenha o mesmo nimero de equacoes e incognitas. As nossas incognitas sao as propriedades
da dgua do mar, mais especificamente massa, momento, presséo, temperatura (calor) e salin-
idade. Portanto, precisamos de equagoes que descrevam as variagoes (ou conservagao®) destas
propriedades. Estas equagoes sao as equacoes da conservacao de massa, momento, sal e calor,
e a equacao do estado da dgua do mar. Trabalhamos sempre com a conservagao destas pro-
priedades dentro de um elemento de volume conhecido, assim utilizaremos densidade ao
invés de massa, j&4 que o volume é conhecido. Formamos entdo um sistemas com 7 equagoes
(dado que a equagao da conservagao do momento tem 3 componentes, pois momento é uma
varidvel vetorial) e 7 incégnitas:

1. densidade (p)

2. as 3 componentes da velocidade (u,v e w)
3. pressdo (p)

4. temperatura (7))

5. salinidade (.5)

Este sistema de equagoes nao é muito facil de ser resolvido, por isto fazemos algumas aprox-
imacdes para simplificd-lo. Vamos considerar inicialmente um oceano homogéneo e assim
ficamos com apenas quatro incégnitas: a pressao e as 3 componentes da velocidade, e quatro
equacoes: a equacao da conservacao da massa e as 3 componentes da equagao da conservacao

! Dizemos as vezes “Leis de Conservacdo” e outras “Equacdes que Expressam a Variacio” das propriedades
por que estes fendmenos estdo relacionados: se uma propriedade ndo se conserva entdo ela deve apresentar
uma variacao.

o8
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do momento. Neste caso nao precisamos da equagao do estado da dgua do mar e das equagoes
de conservacao de sal e calor, dado que a densidade é homogénea, e consequentemente a tem-
peratura e a salinidade devem também se aproximar de uma distribuicao homogénea, pois p
é uma funcao de S e T. Esta é uma situacao hipotética em que a distribuicao de densidade
no oceano nao varia espacialmente, estamos portanto eliminando os gradientes de densidade
e consequentemente a circulacao termohalina. Nada mais natural que comecemos a estudar
primeiro as situacoes mais simples para depois partimos para as mais complicadas. Depois
de estudar os movimentos que independem de gradientes de densidade entdo partiremos para
estudar os movimentos causados por estes gradientes. E assim buscamos isoladamente cada
solucao.

Algumas vezes trabalhamos com a equagao da conservagao da energia, e nestes casos for-
mamos um sistema com as equagoes de conservacao de massa, energia e momento. Tra-
balhamos sempre no sistema euleriano de descricao da variagao de propriedades, portanto,
lembrando as defini¢oes dadas no apéndice A, as derivadas utilizadas serao compostas de
uma variacao local e uma advectiva, e a conservacao a ser estudada sera descrita para um
elemento de volume infinitesimal.

5.1 Equacao da Conservacao da Massa

Esta equagio surge a partir de uma lei que expressa a conservagao de massa para um volume
fechado, quando nao existem fontes ou sumidouros de massa dentro dos limites deste volume
e a massa pode ser descrita como uma propriedade conservativa.

“A wvariagdo interna de massa de um elemento de volume “dv” deve ser equivalente ao fluxo
residual de massa nas faces no elemento”.

Em outras palavras: massa nao pode ser criada ou destruida dentro de dv, portanto, somadas
as entradas e saidas de massa pelas faces de dv a quantidade interna de massa deve se
conservar. Matematicamente este enunciado se escreve :

8%.;10 =—-V(V.p).dv (5.1)

onde:
p.dv é a quantidade de massa, pois massa = densidade x volume,
V.p é fluxo de massa, pois velocidade x densidade tem unidade de fluxo (kg.m™2.s71).

5.1.1 Fluxo de Massa

Tomamos inicialmente a direcdo x como exemplo para deduzir a expressdo matematica para
o fluxo de massa nas faces de dv. O fluxo de massa residual na dire¢io z (F¥) do elemento
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pL (x—dx/2) {>: | | < pL (x+dx/2)

x—dx/2 X X+dx/2

dx

Figura 5.1: Fluzo de massa nas faces do elemento dv.
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dv , isto é, o que saiu menos o que entrou, é calculado pela diferenca entre o fluxo nas faces

“r+dx/2" e “z — dx/2”, conforme a figura 5.1.
Ff=F(z+dz/2) — F(z — dz/2)

onde:
F(z £dz/2) = pu(z + dz/2)

u € a componente de V' na direcao z.

p.u nas faces “r + dz/2” e “r — dx/2” é calculado a partir de p.u no ponto central de dv,

usando-se novamente a série de Taylor.

pu(z + dx/2) = pu(z) + %.dzﬂ +T0O2

pu(r —dx/2) = pu(x) — %.dx/? +TO2

TO2 representa os termos de ordem 2 ou maior, os quais sao desprezados.

Portanto o fluxo residual serd:

(5.2)

(5.3)

(5.4)
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A equacao 5.4 expressa o fluxo residual de massa no ponto central das faces de dv normais ao
eixo z. Para calcularmos o fluxo pela face toda multiplicamos 5.4 pela drea da face (dy.dz).

FE = (a(gf) dz).dy.dz (5.5)

Analogamente, para as dire¢oes y e z teremos:

FE = (a(g;’) dy).dz.dz (5.6)
FE= (a(g.zw) d2).dz.dy (5.7)

onde v e w sao as componentes de V' nas diregoes y e z.

Portanto, o fluxo residual total nas faces de dv (FF), ser4:

9(p-u) 9(p-v) O(p.-w)
FE = .dzx).dy. ———=.dy).dx. .dz).dzx. .
= o dr).dy.dz + ( o dy).dz.dz + ( 5 dz).dz.dy (5.8)
ou seja,

Ff =V(p.V).dv (5.9)

pois dv = dz.dy.dz.

5.1.2 Variacao Interna

A variagao interna de massa é o que nds conhecemos por variacao local, representada pela
derivada parcial da massa relativa ao tempo:

d(p.dv)
ot

(5.10)

portanto a nossa lei de conservacao de massa sera construida igualando-se as equagoes 5.10
e 5.9

= —V(p.V).dv (5.11)
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O sinal negativo no segundo membro da equagao 5.11 indica que a massa deve diminuir dentro
de dv quando o fluxo nas faces for positivo, isto é, estiver saindo mais do que entrando.

Como dv é constante podemos cancela-lo na equacao 5.11 e ficamos com:

% — V(.7 (5.12)

Esta equacao pode ser retrabalhada da seguinte forma:

0 - -

P VNp—pVV (5.13)

ot

op = -

5 +V.Vp=—-pVV (5.14)
1 dp ~
- = 1
=7 (5.15)

A equacao 5.15 é a equacao da conservacgao da massa na forma como a usaremos para
modelar o movimento.

5.2 Equacao da Conservacao do Momento

Por defini¢do o momento de uma particula é uma grandeza vetorial calculada pelo produto da
massa da mesma pela sua velocidade. Podemos escrever a segunda Lei de Newton em termos
de momento se colocarmos a aceleracao como taxa de variacao da velocidade e considerarmos
a massa constante:

- AV _dmV) dp
FR—m.a—m.E— dt —%

(5.16)

Na equagao 5.16 p' = m.V é o momento e Fy r € a resultante das forcas que agem sobre a
particula.

As leis do movimento de Newton, quando colocadas em termos de momento, nos dizem:

“O momento de uma particula se conserva a menos que sobre esta esteja atuando uma forca
resultante nao nula, e neste caso a forca deve se equivaler a tara de variagao do momento
em relacdo ao tempo”.

portanto esta sera a nossa equacgao da conservacao do momento. Lembrando que as forcas
que atuam sobre uma particula de dgua no oceano sao: a forca do Gradiente de Pressao, a
forga de Atrito e a forga Peso (desprezadas as forgas Geradoras de Maré) ficaremos com:
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Fr=—=Vp.dv+ p.V*V +m.g (5.17)
ou seja,
dv 277 -
m.—- = —Vp.dv+ p.VV.dv +m.g (5.18)
A d . d
- vp vy g (5.19)
dt m m
av 1 .
— =—-Vp+v.VV +7 5.20
= SVt +7 (5.20)

dado que 2 é o inverso da densidade, 1/p.

Na equacao 5.20, v é o coeficiente cinematico de viscosidade, equivalente ao coeficiente
dinamico p dividido por p. Essa equagao é conhecida como a equagao de Navier-Stokes para
0 movimento.

A equacao de Nawier-Stokes expressa a conservagao de momento para um movimento de
pequena escala, que ocorre em um fluido incompressivel e irrotacional. No entanto, como
pretendemos descrever movimentos de grande escala, os quais sao influenciados pelo efeito
de rotacao da Terra, devemos levar em consideracao o efeito causado pela rotacao, ou seja
devemos adicionar a equagao 5.20 os termos de Coriolis e Centrifuga:

Y — — — — 1 —
CZ—‘;—FQ.QXV+Q><Q><F=——.Vp+1/.V2V+§' (5.21)
p

Trabalharemos com a gravidade 97 , a qual é a resultante entre o vetor de acelragao grav-
itacional terrestre e o vetor acelaragio centrifuga (conforme apresentado na formula 4.56) e
assim o termo § x (3 x 7 estard incluso na gravidade. Portanto a forma final da equacgao da
conservacao do momento é:

—

) VA 1 L
o T2OXV =—=Vp+ v.V?V + ¢ (5.22)
P

Como momento e velocidade sao grandezas vetoriais e estamos trabalhando no espaco tri-
dimensional, cada termo da equagao 5.22 tem 3 componentes:

AV du- dv - dw -
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2.0 x V = (2.0cos0w — 2.0senbv).i + (2.0senbu).j — (2.0cosbu).k (5.24)
1 1 ap e ap = 8p =

- Vp=—-(=—1+—. —.k 0.25

VP p(5x2+6y]+8z) (5.25)

¢d=0i+0]—gk (5.26)

v. V2V = v.(V2ui+ V*0.j + Vw.k) (5.27)

Portanto a equacgao 5.22 tem 3 componentes:

Componente z:

Cji—?; + 2.0cosb.w — 2.0senbv = —%g—i + .V (5.28)

Componente y:
% +2.0senbu = —%g—z + .V (5.29)

Componente z:
Cil—q: —2.Qcosb.u = —%% — g+ v.Viw (5.30)

5.3 Equacoes de Conservacao Complementares

5.3.1 Conservacao de Sal

O procedimento utilizado para explicar a conservagao de sal é o mesmo utilizado na con-
servacao de massa, porém agora devemos levar em consideracao também o fluxo de sal nas
faces do elemento dv devido a processos difusivos, pois em se tratando de salinidade estes
processos sao relevantes.

A quantidade de sal por unidade de volume de dgua do mar é expressa pelo produto entre
densidade da 4gua e salinidade:

p.S (5.31)

sgua © S tem unidade de Kgya1/K gagua, @

Assim, o fluxo de sal por advecgao pela corrente

Pois, lembrando que p tem unidade de Kgqgyuq/m

unidade do produto acima serd K gsq1/m; ;,,,-
é:

FSuy=p.S.V (Kgyq/m?.s) (5.32)
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onde:

p ¢ a densidade da agua;
S é a salinidade;

V ¢ a velocidade da agua.

As componentes de F'S,4 sao: u.p.S, v.p.S e w.p.S.

Seguindo o mesmo procedimento utilizado para massa verificamos que o fluxo residual de sal
entre as duas faces de dv dispostas perpendicularmente aos eixos coordenados z, y e w sao,
respectivamente:

FSug = 8“6'2'5 31.8y.02 (5.33)
FSuay = 225 5y.62.5 (5.34)
Ay
FSua = 22P5 5, 6.0y (5.35)
0z
As quais, quando somadas, resultam em:
VV .p.S.dv (5.36)

Para que haja conservagao de sal a variagao local da quantidade de sal deve ser igual ao
fluxo de sal nas faces de dv, com sinal inverso, pois se o fluxo for positivo teremos uma saida
de sal maior que a entrada, ou seja, uma variagao local negativa:

0p.S.dv
ot

= —VV.p.S.dv (5.37)

Sendo a Salinidade medida em kg de sal por kg de d4gua o argumento da derivada local tera

unidade: SL%((‘ZZ’;?). k’;?ésg’ﬁi) .m3(Ggua) ou seja kg(sal).

Porém como dv é constante podemos elimina-lo da equacgao 5.37:

op.S —

No entanto, como ja foi dito, o fluxo de sal por difusdo nao pode ser desprezado. Sempre
que houver uma diferenca de concentracao entre os dois lados de uma face, ou seja, um
gradiente, vai haver difusao molecular de sal da area de maior concentragao para a de menor.
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Esta difusao ocorre por processos moleculares, por isto é chamada de difusao molecular?.
Matematicamente a difusao molecular se expressa por:

—k4sVpS (5.39)

kqs € um coeficiente de difusao salina. O sinal negativo indica que a difusao ocorre em sentido
contrario ao aumento do gradiente. Ao levarmos em consideragdo o processo da difusao na
equacao 5.38 ficaremos com:

9p.S .
% = —V(V.p.S — ka;VpS) (5.40)
82_%5 — VUV p.S — V(—kgVpS) (5.41)

e caso kgs seja constante, podemos escrever a equacao 5.41 da seguinte forma:

A equagdo 5.42 é a equagao para conservagao de sal em um elemento de volume dv
constante.

5.3.2 Conservacao de Calor

Neste caso a quantidade de calor é expressa em funcao da temperatura da dgua do mar da
seguinte forma:

pc, T (5.43)

onde:
¢p € o calor especifico da dgua do mar & pressao constante (suposto constante).
T é a temperatura da dgua do mar.

Lembrando que ¢, tem unidade de quantidade de calor (()) por quantidade de dgua por
unidade de temperatura (°C), a unidade de p.c,.T é Q/m},,,. Portanto, a variagio local
da quantidade de calor deve ser igual ao fluxo de calor nas faces do elemento (com sinal
inverso):

2No caso da corrente que advecta o sal através das faces ser turbulenta, teremos além da difusdo molecular
a difusdo turbulenta, que ocorre devido aos movimentos turbulentos, sobrepostos a corrente média.
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a”aL;’T = —V(Vpe,T) (5.44)

Também no caso do calor existe difusao devido a processos moleculares, por causa de gra-
dientes de temperatura na agua. Portanto, a equagao completa para conservacao do calor é
escrita da seguinte forma:

T }
‘9”% = —V(Vpe,T) — V(~kaVpe,T) (5.45)

Na equacgao 5.45 —k4 VT é a difusao de calor associada aos gradientes de temperatura e kg,
ém um coeficiente de difusao de calor ou coeficiente de condutividade térmica.
Sendo k4. um coeficiente constante podemos reescrever a equacao 5.45 da seguinte forma:

Opc, T
ot

+ V(Vpe,T) = k. V?pe,T (5.46)

A equacao 5.46 é a equagao para conservacao de calor em um elemento de volume dv
constante, ou equagcao da conducao do calor. Esta equacao é uma forma da 1° Lei
da Termodindmica e também é conhecida como “equacdo para conserva¢do da energia
interna”. Esta equacao pode ter diferentes formas, dependendo de qual varidvel é utilizada
para expressar a energia interna do fluido. O calor interno no elemnto de volume pode ser
expresso em termos da entropia especifica (7)), da temperatura potencial (f) ou da
temperatura (7).

Caso p e ¢, sejam constantes, podemos reescrever a equagao 5.46 da seguinte forma:

T ﬁ
%—t +VVT =k} V*T (5.47)

onde: k), é o coeficiente cinematico de condugao de calor.

5.4 Conservacao da Energia Cinética

Em alguns casos pode ser melhor trabalharmos com a equagao da conservacao da energia
do que com as equacoes da conservagao de sal e calor, mas nem sempre isto é possivel.

Lembrando que a energia cinética é formulada em fun¢do da massa e da velocidade da

_'2 7 — 7 . ~
mY_ onde m é a massa e V é a velocidade, vamos obter uma equagao para
o . . 2
energia por unidade de massa, ou seja, V7

seguinte forma:

Multiplicando a equagao 5.22, através de um produto escalar, por V obtemos:
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Ve (d—t +20xV = —;.Ver v.V2V + ¢) (5.48)
ou seja:
VoE—H/oQ.QxV:—VOE-Vp-FVOV-VV+V°g' (5.49)

Na equagao 5.49 verificamos que:

d(V?/2)

d(72/2) _1
dt 2 dt

dt

O produto escalar entre V e a derivada de V resulta em: . Pois

12V e & ou seja, (‘Z/Q) =Ve &

O produto escalar entre V e o termo de Coriolis é nulo pois a forca de Corolis é perpendicular
aV.

O produto escalar entre Veo gradiente de pressao é reescrito da seguinte forma:
%V(Vp) — %pVV.

O produto escalar entre V e o termo de gravidade resulta em: —w.g.E, pois g sé tem uma,
componente, a componente vertical.

E, finalmente, o produto escalar entre V e o termo de atrito resulta em: v. VQ(V2 /2)—2. vV,
pois VZ(VQ/Q) IV2(VeV) = 1V(Vo +Ved ) =12V(Vel =VeV2V+VVeVV.
Portanto V e V2V = V2(V2/2) — 2VV.

Portanto, ficamos com:

d(V2/2 1_ - 1 _- . . .
% = —;V(Vp) + ;pVV —w.g.k +v.V3(V?/2) — 20VV (5.50)
A equagao 5.50 expressa a conservacao de energia cinética para um elemento de volume
de massa unitéria.

5.5 Aproximacoes

As equagbes para conservagao de sal e calor (equagoes 5.42 e 5.47) sao utilizadas, em conjunto
com a equagao do estado da agua do mar, para estudar o oceano caso este nao possa ser
considerado homogéneo. Muitas vezes fazemos uso desta aproximagao (homogeneidade) e
neste caso a densidade p é considerada como constante, ou seja, nao varia espacialmente.
Outra aproximacao que utilizamos é considerar o oceano incompressivel, ou seja, as variacoes
de densidade causadas por compressao pelo fluxo sao desprezadas. Neste caso, na equacao
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para conservagao da massa (equagao 5.15) a variagao de p é nula: % = 0. Assim a equacao
para conservacao da massa pode ser reescrita da seguinte forma:
VeV =0 (5.51)

A equagao 5.51 (equacao da conservagao da massa para fluxos incompressiveis) é conhecida
como equacgao da continuidade. Esta equacao nos diz que os fluxos nas faces de dv nas 3
direcoes devem se compensar, de modo que nao haja variacao total da densidade, ou seja, o
que entra no elemento dv deve ser igual ao que sai.

“A incompressibilidade do oceano nao implica em homogeneidade, e vice-versa. Quando
constderamos o oceano homogéneo estamos dizendo que nao existe variagcao espacial da den-
sitdade, mas nao fazemos nenhuma referéncia a variacdao local de p. E quando consideramos
0 oceano incompressivel, estamos dizendo que a variacdo total de p é nula, ou seja, que a
variagdo local e a advectiva de p sdo nulas, ou que elas se anulam mutuamente. ”

Para exemplificar, considere a situacao hipotética de um oceano homogéneo (nao existem
gradientes espaciais de densidade), isto é, Vp = 0. Neste caso na derivada total de p a parte
advectiva se anula: ‘fi—;’ = % +Ve Vp . Assim ficamos apenas com a variagao local, ou
seja, uma situacao em que nao existem gradientes de densidade mas continuam existindo
variacoes de densidade, mas apenas localmente. Por outro lado poderiamos ter uma situacao
em que a variacao local e a advectiva fossem nula mas o gradiente de p nao. Imaginem o

caso em que a densidade varia apenas na dire¢ao z, sendo constante ao longo de z e y:

Vp=0i+0j+ 2%k

e a velocidade ocorre apenas no plano zy, com componente vertical nula:

V=ui+ v.f—i— 0.k

Neste caso o termo advectivo seria nulo, pois Ve Vp seria nulo. Poderiamos ter entao um
oceano incompressivel e nao homogéneo, pois continuaria existindo variagao espacial da den-
sidade, ainda que s6 na vertical. Quando consideramos o oceano incompressivel as equacoes
para conservagao de sal e calor podem ser reescritas, pois os termos advectivos (segundo
termo do lado esquerdo das equagodes 5.42 e 5.47) que envolvem derivadas de produtos entre
V e S ou T podem ser modificados da seguinte forma:

0pS 3
% FVVPS + pSVV = ke V2pS (5.52)

T - .
%—t +VVT +TVV =k V*T (5.53)
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e como VV = 0 quando o fluido é incompressivel, entao:

% +VVpS = ke V2pS (5.54)
T -
88—t +VVT = k3 V*T (5.55)

Esta é a forma na qual as equagodes para conservacao de sal e calor deverdo ser usadas pois
quase sempre consideraremos o oceano incompressivel.



Capitulo 6

A Escala dos Processos Oceanicos

Em Dinamica dos Oceanos enfocamos o movimento dos oceanos, mas muitos processos estao
associados a0 movimento, como distribuicao de clorofila, oxigénio, sais nutrientes, salinidade
e temperatura da dgua, portanto estes processos devem apresentar as mesmas variacoes que
encontramos no movimento da dgua do mar. Diversos processos ocorrem nos oceanos e mares
ao mesmo tempo, cada qual tem uma ordem de grandeza caracteristica, em termos de espaco
e tempo. Podemos dizer, entao, que o movimento nos oceanos é uma composi¢ao de diversos
movimentos, cada qual associado a uma origem diferente, com frequéncia e periodo tipicos.
Em uma andlise de registros de correntes oceanicas devemos encontrar desde variagoes com
periodo de poucos segundos até varios meses. Cada uma destas variacoes deve apresentar
também uma escala espacial caracteristica. Os movimentos com periodo de poucos segundos
até varios minuto incluem principalmente as ondas geradas por vento. Os movimentos com
periodo entre alguns minutos até 24 horas incluem, além das ondas geradas por vento, as
marés e correntes de maré. Como estes movimentos sao assunto da disciplina de Ondas e
Marés restam-nos os movimentos que tem periodo superior a 1 dia. Algumas componentes
de maré apresentam periodo de variacao superior a 1 dia, mas estas sao muito pequenas.
Além disto, alguns movimentos oceanicos, que sao assunto de Dinamica dos Oceanos, podem
apresentar periodo menor que 24 horas (como sdo os movimentos inerciais), e neste caso serdao
considerados. Estamos entao interessados em movimentos que tem um periodo de variacao
maior que o periodo das marés, e frequéncia menor que das marés por isto sao chamados de
sub-tidais. Estes movimentos sao as correntes geradas por vento e movimentos associadas
a estas (como os movimentos geostrdficos) e ondas de larga escala, como ondas de Rossby,
ondas de Kelvin e outras, as quais sao influenciadas pela rotacao do planeta. Além disto,
estamos interessados na circulacao termohalina, cujo periodo de variagao é bastante superior
(em torno de alguns meses).

6.1 Processos Turbulentos nos Oceanos

Apesar de nao estarmos centrando nosso estudo nos movimentos de pequena escala estes sao
de extrema importancia. Nos oceanos os movimentos de menor escala sao responsaveis pela
dissipacao da energia, fendomeno que permite a estabilidade dos movimentos de maior escala.

71
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Se nao houvesse a dissipacao da energia a entropia dos sistemas oceanicos cresceria a ponto de
atingir o caos. Mas, ao invés disto, como podemos observar as células de circulagao oceanica
mantém sua conformagdo bdsica, com pequenas variacoes. A energia dos movimentos de
larga escala é transferida para movimentos de escalas cada vez menor até ser dissipada nos
movimentos de escala bastante pequena. Em tltima andlise o responsavel pela dissipacao é
o atrito. Tomemos como exemplo a célula de circulacao anticiclonica do oceano Atlantico
Sul. A escala do movimento que envolve as correntes do Brasil e de Benguela, a deriva para
leste e a corrente sul-equatorial, que formam o giro deste oceano, é da ordem de milhares
de quilometros. Associados a este giro existem movimentos menores, como os vértices e
meandros das correntes, cuja escala espacial é da ordem de algumas dezenas de quilometros e ,
finalmente, paralelos a estes existem turbilhoes de pequena escala. O que gera os meandros,
os vortices e estes turbilhoes sao os cisalhamentos das correntes e, como vimos, a forca
associada ao cisalhamento de corrente é a forca de atrito. O giro oceanico se mantém estavel
por que estd sempre perdendo energia (a energia absorvida a partir do vento) pelos vértices
que se desprendem das correntes e se dissipam em movimentos de escalas menores. O que
faz a transferéncia de energia do giro oceanico para os meandros e vortices e depois para
os turbilhoes até ser dissipada é o atrito entre laminas de agua que se locomovem com
velocidades diferentes. Este fenomeno de transferéncia de energia para escalas cada vez
menores até ser dissipada é chamado de Cascata de Energia.

Estes movimentos de pequena escala é o que conhecemos como turbuléncia. Podemos sep-
arar o movimento em um movimento médio, que é o movimento de maior escala, o qual é
mais ou menos estavel, e movimentos menores, que apresentam grande variabilidade, cuja
escala, tanto espacial como temporal, é bastante pequena quando comparada a do movi-
mento médio, e que sao denominados de movimentos turbulentos. Em suma, podemos dizer
que o movimento é composto de uma média e desvios em torno da média. Estamos inter-
essados em descrever o movimento médio. Os movimentos de pequena escala englobam os
movimentos associados as ondas geradas por vento e movimentos paralelos, associados as
marés e as correntes oceanicas. As marés nao sao consideradas mas os outros serao levados
em consideracao na forma de uma parametrizagdo, como veremos a seguir.

Separamos as variaveis u, v, w e p' em média e desvios da média :

u=u+1u
vV=U4+7
w=w-+w
P=p+D

A barra indica a média e o “til” indica o desvio sobre a média.

Antes de substituir estas varidveis separadas nas equacoes da continuidade e movimento
vamos reescrever as 3 componentes da equagdo do movimento (equagoes 5.28, 5.29 e 5.30)
considerando que:

las varidveis calor, salinidade e as outras citadas no inicio do capitulo, cuja distribuicio depende do
movimento da dgua, também podem ser separadas em média e desvios
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e A derivada total da velocidade é desdobrada em local + advectiva: E = av +V. VV

e Os termos de Coriolis 2(3cost e 2{senf sio denominados, respectivamente, de f e f ;

e Os termos de atrito sao separados em horizontal e vertical: . V2V = 1,. V2V + 1. a 9oV
onde: v, e v, sao os coeficientes de viscosidade horizontal e vertical, respectivamente,
2 2
e V2 = 6‘12 + a £ é o laplaciano horizontal.

E assim montamos, juntamente com a equacao 5.51, um sistema de equacoes possivel e
determinado:

ou Ov Ow

8_x+8_y+8—z =0 (6.1)

(?9_1; +V.Vu+ fw—fo= —%g—i + v Viu + VU-% (6.2)
(Zt +VVv+fu——%g—§+Vh Vh”""/v-% (6.3)
88_1:1+va fu——%%—g—i-yhv%w—i-m.% (6.4)

Separamos os termos de atrito em vertical e horizontal porque os movimentos tem ordem de
grandeza diferente nestas duas diregoes, e o cisalhamento do movimento também, portanto
utilizamos coeficientes de diferentes.

Substituindo entao os valores médios + desvios nestas equacoes teremos:

ola+a) Ow+v) Ow+ )

T =0 (6.5)

o(@ + 1) S o : . 19(p + p)
o + (V+V).V( )+ f(w+ D) — f.(0+4 D) T o
+ v Vi )+ vy 0 (g;_ ) (6.6)
d(T + ) 5 A v 1o(p+p)
ST + (V+V).V(v+v)+f.(u+u)_—;Ty+
+ uh.vﬁ(@+6)+uv.m (6.7)

022
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O(w + ) S A _ . 10(p+p)
r + (V+WV)V(w+w)— f(a+a)= PR
0?(w + W
+ U VE(D + D) + vy (lg; @) (6.8)
ou seja:
ou O0v Ow Ou O0v Ow
it e I I g 6.9
8x+8y+82+8x+8y+82 (6.9)
iU u = = A =, . . 109 10D
O 00 s Vit V.Va+ V.Vt faot - fo— fo=—20P 100
at ot pOx  pox
_ _ 0*u 0%t
+ I/h.V,ZlU-FVh.V,%U-FVv.@-FVv.@ (6.10)
ov  0v S Pes o Ses p- s~ 10p 10p
E—FE 4+ VVo+VVo+V.Vo+V.VO+ fu+ fa= o0y p8y+'"
_ 5 0*v 0%

—+ I/h.VIQ.LU + l/h,.V%l'U —+ I/IU.@ —+ V’U'@ (611)
ow  Ow e Poe o e - x-_ 10p 10p
EﬁLa + VVo+VNo+V.Vo+ V.V - fa— fu= 092 9oz g+

0*w 0w
2. 2~
-+ I/h.Vhw-i-l/h.Vhw +I//U.W +l/v.w (612)

Agora fazemos a média das equagoes 6.9, 6.10, 6.11 e 6.12 (pois queremos os processos de
larga e média escala, e nao os processos turbulentos). Ao calcular a média destas equagoes
fazemos a média termo a termo, levando em consideragao que:

A média da média é a propria média;

A média do desvio é nula;

A média do produto de médias continua sendo um produto de médias;
e A média do produto entre média e desvio é nula;

e A média do produto de desvios nao é nula.
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Assim, todos os termos que envolvem apenas uma variavel “til” ou um produto “til x barra”
sao eliminados pois “a média de um desvio é nula, dado que este é a variacao em torno da
média.” Apenas os termos que envolvem somente médias ou produto de média e produto de
desvios nao sao eliminados. A média do produto de desvios nao é nula pois o produto entre
desvios implica em uma poténcia quadratica de um desvio, que deixa de ser uma simples
variacao em torno da média. Portanto ficamos com:

%Jrg—ZJrg—f:O (6.13)
%+I_7.Vu+m+f.w—f.v: —%%—i—l/h.vzu—kl/v.% (6.14)
% + V.V + V.V + i = —%g—z +Vh-vi@+yv-% (6.15)
%+17.Vw+1~7.7vw—fﬂ:—%%—ngVh-Vi@Jr%-% (6.16)

Continuamos com nossas equagoes do movimento com excessao de um termo que é a média

do produto entre Veo divergente de u, v ou w. Este termo implica em uma interacao entre
desvios de velocidade, ou seja, sao os termos que representam a turbuléncia, portanto sao
de extrema importancia pois representam a cascata de energia. Vamos parametrizar estes
termos na forma de um coeficiente que represente numericamente a transferéncia de energia
e a dissipacao da mesma. Nao incluir estes termos no modelo através do qual se pretende
representar o movimento significa nao levar em consideracao os fenomenos citados acima, e
isto pode levar a instabilidades que impossibilitam a resolu¢ao das equacoes do movimento.
Estes termos sao chamados, na liguagem matemaética, de termos nao lineares, pois envolvem
produtos de incégnitas. Matematicamente os termos ndo lineares implicam em um produto
do vetor velocidade com o divergente de uma das componentes da velocidade e sdo resolvidos
através de um produto escalar:

VeVi=ili— + 0 4+t = —— + + 2 e — b — D= (6.18)
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ou seja,

VeVi= pe + 9y + % w.VV (6.20)
5 0(wo) 0(w)  o(wo) T3
= — 7. 21
VeVi pe + ay + % v.VV (6.21)
= aw) 0(@0) 0@a) - om
VeVw= P + oy + % w.VV (6.22)

VeVi= 9 T o + =5 (6.23)
S . Oo) 0(0.0) O(w.D)
VeVi= 9 + 9y 97 (6.24)
< 9(aw) O@w)  0(wd)
VeVw= oz + oy + 9% (6.25)

Os produtos entre 4, ¥ e w sao parametizados na forma de um coeficiente e um cisalhamento
da velocidade média, pois como sabemos estas velocidades turbulentas sdo formadas devido
ao cisalhamento entre as laminas d’dgua do fluxo médio:

Ui =g
~— &
'U'U/—l/a—y
wﬂ:D%
00 =
— &
UU—I/a—y
w0 =02
— B
u.w =vyz-
— b
’UU)—I/a—y
o = 28

Q
®

v é um coeficiente que expressa o efeito da turbuléncia como agente homogeneizador dos
gradientes de velocidade, por isto atua de forma semelhante a viscosidade molecular do fluido
(v) por isto é chamado de coeficiente de viscosidade turbulenta. A turbuléncia tem o efeito
de distribuir propriedades no fluido com muito mais eficiéncia que os processos moleculares,
por isto o coeficiente de viscosidade turbulenta é muito maior que o coeficiente de viscosidade
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molecular. Na andlise de escala que deverd ser feita na sec¢ao seguinte a ordem de grandeza
utilizada para v é caracteristica de um coeficiente de viscosidade turbulenta. O coeficiente de
viscosidade molecular é muitas ordens de grandeza inferior ao turbulento e seu efeito chega
a ser desprezivel em comparacao ao primeiro. Utilizando o conceito de 7 nas equacgoes 6.14,
6.15 e 6.16 podemos reescrevé-las da seguinte forma:

on 5 e E . 10p _ d*u

N +V.Vu+V@o.Vu)+ fao— fo= —;£ + vp. Vit + Yooy (6.26)
o = __ — - 10p _ 0%v

ow = o\ oz 1lop 2 _ 01

e +V.Vuo+V@.Vw)— fu= Yy g+ vp Vi + v, 5. (6.28)

E caso diferenciemos o efeito da turbuléncia na horizontal e na vertical, pois os movimentos
tem escala diferentes nestas direcoes, podemos separar 7 em horizontal, 7}, e vertical, 7,. Se
estes coeficientes forem constantes podemos fazer:

o = o _ 10p _ ?a . _, . 0%
E + VVU, -+ fw — f.U = —;a—x -+ I/h.V}QLU, —+ l/ru.ﬁ —+ Vh.V}QLU, + Vv.ﬁ (629)
o = ~ 10p . v, 0%
a + V.Vv + f’U, = —;a—y + z/h.th + I/U.@ + Vh.th + V’u-@ (630)
ow = . 10p _ v . 0*w

Como v é muito menor que v desprezamos os termos de atrito que levam o coeficiente
molecular:

T _ 10p . —p . 0%

— . R . = 6.32

8t+VVu—|—fw fo pax+”hvh“+”” 5.7 (6.32)
o = __ _ 10p . _ 0%

o A 10p o 0%

E%—V.Vw—f.u:—;g—g—kuh.vhw—kuv.ﬁ (6.34)
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6.2 Analise de Escala dos Processos Oceanicos

Para analisar a escala dos processos que vamos estudar teremos que dar uma escala car-
acteristica para cada varidavel que aparecem nas equagoes, ou seja, vamos associar a u, v, w
e p um valor, equivalente a ordem de grandeza destas varidveis caracteristica para estes
processos. Vamos considerar que:

L é a escala caracteristica de distancia horizontal;
H é a escala caracteristica de distancia vertical;

U é a escala caracteristica de velocidade horizontal;
W é a escala caracteristica de velocidade vertical;
T é a escala caracteristica de tempo;

ou seja, L e H sao as distancias caracteristicas, horizontais e verticais, das variagoes espaciais
dos processos que estamos interessados. 7', a escala de tempo, é considerada como sendo
o periodo de repeticdo das variagoes dos movimentos advectivos (movimentos horizontais
médios), assim U = L/T e T = L/U. Os valores destas escalas variam de acordo com o
movimento que estamos estudando. Para simplificar, vamos colocar as escalas em ordens de
grandezas de poténcias de base 10, ou seja, as escalas das varidveis devem variar em termos
de 10", onde n =...—3,—-2—-1,0,1,2,3... .

Assim, vamos verificamos que L deve variar entre 10° até 107 metros, pois os movimentos que
estudaremos devem ocorrer ao longo de distancias que variam entre 100.000 até 10.000.000
de metros 2. Como os valores podem variar um pouco em torno de 100.000 ou 10.000.000,
dizemos que L deve ter ordem de grandeza 10° ou 107, mas tendo em mente que um pouco
acima ou um pouco abaixo de 100.000 continua sendo ordem de grandeza 10°. Assim 95.000
ou 120.500 tem a mesma ordem de grandeza, ou seja, 100.000 (escreve-se O(10°)). O limite
entre uma ordem de grandeza e outra é a metade do intervalo da escala logaritmica, ou seja,
o limite entre 10% e 10° é 500.000, acima disto a ordem de grandeza é 10° e abaixo disto é
105. Portanto, ficamos com a seguinte escala:

de 0,00051 até 0,005 = O(1073)
de 0,0051 até 0,05 = O(1072)
de 0,051 até 0,5 = O(107)

de 0,51 até 5 = O(10°)

de 5,1 até 50 = O(10})

de 50,1 até 500 = O(102)

e assim por diante.

Portanto a escala das varidveis no oceano deve ser:

L entre O(10%) até O(107) metros;
H entre O(10%) até O(10*) metros;

2Usamos sempre o sistema MKS, ou seja, metros, segundos, kilograma e pascal para pressao.
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U entre O(1071) até O(10°) metros/segundo;
W entre O(10~*) até O(10~3) metros/segundo;

A escala de tempo deve variar entre 107 e 108, que é a escala de tempo dos movimentos
oceanicos com frequéncia sub-tidal: de poucos dias a poucos meses.

A fim de obtermos uma escala caracteristica para a pressao dividimos o campo dessa variavel
em um estado basico, que estd em equilibrio hidrostatico, e um estado perturbatério, o qual
representa os desvios do campo de pressao em relacdo ao estado basico. O estado basico
ocorre no oceano estacionario (oceano parado ou sem aceleracdo), e os desvios do estado
bésico sdo causados pela passagem de ondas ou qualquer outro movimento que perturbe o
balanco hidrostatico.

Assim, ficamos com: p = pp(z) + pa(z,y, z,t), onde p, é a pressdo hidrostatica, a qual varia
apenas na diregao vertical (z), e pg sao os desvios de pressao, os quais variam em x, y, z € t.

Usaremos o simbolo P para a escala caracteristica da pressao hidrostatica, e AP para a
escala carateristica dos desvios de pressao. A escala da pressao hidrostatica obtemos a
partir do equilibrio hidrostatico de Pascal segundo o qual: P(z) = P(0)+p.g.h. Na superficie
P = latm, e abaixo disto P deve variar em latm a cada 10metros.

Como uma escala caracteristica para H ¢ O(10%), variando entre O(10?) na plataforma con-
tinental, e O(10%) em regides abissais, utilizaremos uma profundidade de 1.000 metros para
estimar a escala da pressao. A esta profundidade a pressao é:

P(1000) = 1 atm~+1.027(kg/m?).9, 8(m/s?).1.000(m), ou seja, P(1000) = latm+107 kg.m 1.s72

A unidade kg.m™1.s72 corresponde a um N/m?, a qual é um Pa (pascal). A relacao entre
atm e Pa e

1Pa = 9,869 x 107% atm (6.35)

Portanto o equilibrio hidrostatico fica:

P(1000) = 1 atm + 9,869 x 107° x 1,00646 x 107 = 1 + 99,327 = 100, 327 atm  (6.36)

ou

P(1000) = 1,013 x 10° Pa + 1,00646 x 10" = 1,01676 x 10" Pa (6.37)

Como no sistema MKS a unidade de pressio é o Pa utilizamos 107 Pa como ordem de
grandeza da pressao hidrostdtica. A densidade no oceano varia em torno de 1025 ou 1027

kg.m™3. A gravidade tem valor 9,8 m.s72. O parametro de Coriolis, de acordo como é
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definido: 2Qsend ou 2CQcosh , tem valor aproximado de 1,45 x 10451 pois 3 = 7,272 x 105
e senf e cosf variam entre 0 e 1. O coeficiente de viscosidade v é uma parametizacao dos
processos de difusao. Através de experiéncias, no mar e em laboratérios, ficou provado que
este parametro deve variar entre 1072 e 10?2 m2.s7!

As escalas caracteristicas para f, f,p,g e v sdo os proprios f, f,p,g e v, respectivamente.
Porém, utilizamos o subscrito 0 para facilitar o entendimento. Portanto ficamos com:

T = entre O(10°) até O(107) segundos.

P = O(107) pascal.

po = O(10%) kg/metro®.

go = O(10%) metro/segundo?.

fo e fo = O(107*) segundos™.

vy = entre O(1072) até O(10%) metro®/segundo.

Em geral os coeficientes de viscosidade vertical e horizontal tém ordem de grandeza diferente,
mas vamos utilizar a mesma ordem de grandeza para ambos porque nao pretendemos chegar
ao detalhamento de analizar separadamente a parametrizacao dos processos turbulentos.
Veremos que, apenas pela ordem de grandeza de U, W, L e H chegaremos a ordens de grandeza
diferentes para os termos de atrito vertical e horizontal.

6.2.1 Adimensionalizacao das Variaveis

Para analisar a importancia relativa de cada termo das equagoes fazemos uma adimensinal-
izacao das varidaveis e substituimos nas equagoes. Assim:

x=L.xa
y=Ly'
z=H7
u="Unu
v=Ud
w = Waw'
t="T.1
p= P.pj, + APpj
f=ff
f=Jfof'
p=po-p
9= 9go-g'
Up = Vol
Uy = V.V,

As varidveis acompanhadas de uma linha sao as varidveis adimensionalizadas.

Portanto a equacao da continuidade torna-se:
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U ou o W = ouw'

— (=4 =)= —=.(- 6.38
L (&L" * 8y’) H ( Bz’) ( )
A partir da equagdo 6.38 podemos tirar uma escala para W em funcao de U :

Uuou ov, W, ouw

)=0 (6.39)

Tor v, "7 %

Considerando somente as escalas, ja que os termos entre parenteses estao adimensionalizados,
veremos que:

(6.40)

ou seja:

onde: § = H/L é um parametro conhecido como razao de aspecto do movimento, pois
compara a escala espacial vertical com a horizontal. Em geral § é sempre menor que 1.

As 3 componentes da equa¢ao do movimento (equagoes 6.32, 6.33 e 6.34) nés reescrevemos
antes de adimensionalizar, sem colocar as barras sobre as variaveis para facilitar a escrita,
porém tendo em mente que estamos trabalhando com as equacoes que representam os pro-
cessos médios e os processos turbulentos foram parametrizados na forma de um coeficiente
de viscosidade turbulenta, além disto separamos os termos advectivos em suas componentes
horizontal e vertical para que possamos analizar a escala adequadamente. Alem disso o
campo de pressao foi quebrado em uma parcela hidrostatica e outra que sao os desvios de
pressdo, lembrando sempre que a parcela hidrostatica (py,) varia apenas em z. Portanto as
derivadas em z e y de p; se anulam.

ou = ou 10ps . 9 _ 0%
— . — w—fuo=——— . — 42
at+Vthu+waZ+fw fv YT + U, Viu+ 0, 5. (6.42)
o - v 10pg . —y . O™
— . — A =——— . s —o 6.43
8t+Vthv+waz+fu oy +v,. Viv+v 9.7 ( )
ow - ow 1 9pp, + pa R . 0w
E -+ Vh.Vhw -+ wa — fu = __T —q + Vh.V?Lw + VU-@ (644)

onde: V) = a% + a% ¢ a componente horizontal de V e V;l = ui+ v.f é a componente
horizontal de V.
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Estas equagoes adimensionalizadas tornam-se:

Componente z:

%(Z—QZ;) + T(Vh Vyu') + %( gu/) + oW (frw') = foU () =
Componente y:
%(g_::) U—Q(ﬁ.vhv ) + %(w 8—U) + LU(f ) =
oy Mo gl o
Componente z:
g(%ﬁ) + UZV(V,1 Viw') + W?Q( ' gj,l) — foU(frul) = -
A e R+
— 9(9) (6.47)

Ao analizarmos a ordem de grandeza de cada termo veremos que, nas componentes da
equacao do movimento, os termos de maior importancia sao:

e componentes horizontais: Termo de Coriolis e Gradiente de Pressao

e componente vertical: Gradiente de Pressao e Gravidade

Para os movimentos médios (movimentos com escala superior a dos movimentos turbulen-
tos), com frequéncia subtidal, os termos de atrito e aceleragao local sdo os termos de menor
ordem de grandeza, mas dependendo da situacao estes termos podem adquirir uma im-
portancia relativa consideravel. Veremos que, em oceano aberto e longe das camadas de
contorno (obedecidas determinadas condigoes), os termos de atrito sdo despresiveis criando
uma situagao de equilibrio entre as forcas de Coriolis e Gradiente de Pressao, na horizontal, e
forcas do Gradiente de Pressao e Atragao Gravitacional da Terra, na vertical. Estas situacoes
de equilibrio implicam em aceleragdo nula, portanto os termos de aceleracao local deixam se
ser considerados. Préximo aos contornos e sobre a plataforma continental, onde as interacoes
com o fundo oceanico e com a atmosfera sao importantes, os termos de atrito deixam de ser
despreziveis® desbalanceando o equilibrio entre as forcas citadas acima e gerando aceleracao.

3Nestas regides os valores utilizados para v sdo maiores, de O(10?), por isto o termo de atrito passa a ter
maior importancia.
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Vamos agora fazer duas outras aproximagoes, além das que ja foram feitas. Analisando a
ordem de grandeza dos termos da equacgao 6.45 é possivel observar que o termo fw é menor
que fv em determinadas situagoes. Dividindo um pelo outro teremos :

Jw _ foW _ 2QcosfU
fv foU 20 senfU

= cotanfd (6.48)

Notamos que quando a cotangente de 6 for pequena é possivel desprezar f w em comparacao
a fv, pois como vimos, d, a razao de aspecto do movimento é sempre menor que 1. Porém
para que a cotangente de # seja pequena, o movimento a ser estudado nao pode ocorrer
préximo ao equador, dado que quanto menor o dngulo (f) maior é a contangente deste.

A segunda aproximacao é feita na equacao 6.47. Nesta equagao podemos desprezar o termo
fu em comparacao a g, pois este tem uma ordem de grandeza bem menor que a gravidade.
Ficamos entdo com as seguinte equacdes (em forma dimensional):

%*%*%:0 (6.49)
g—?—FVVu—fU——;g—p-i—Vh th—H/v.% (6.50)
% +V.Vo+ fu= —%g—z + . Vi + 1. gzz (6.51)
%—?—i—VVw-—%%—g%—ml Viw + v,. 68215 (6.52)

Fazendo uma anélise de todas as aproximacoes que foram feitas até agora para chegar até
as equacoes 6.49, 6.50, 6.51 e 6.52:

1. Coordenadas cartesianas;

2. Oceano incompressivel;

3. Oceano homogéneo;

4. Razao de aspecto do movimento muito menor que 1;
5. Cotangente de § menor que 1;

6. Parametrizacdo dos processos turbulentos.

veremos que estamos restringindo nosso estudo a uma situagao em que:
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1. A escala espacial do movimento nao pode ser muito grande, pois senao teriamos de
usar coordenadas esféricas;

2. Os movimentos causados por gradientes de densidade, ou seja, a circulagao termohalina,
nao serao estudados, pois estamos considerando o oceano homogéneo;

3. Os movimentos para os quais a escala espacial vertical for comparavel a escala espa-
cial horizontal nao serao considerados, ou seja, principalmente aqueles movimentos de
pequena escala que ocorrem sobre a plataforma continental, pois estamos assumindo
que 6 é bem menor que 1;

4. Os movimentos a serem estudados nao podem estar ocorrendo préximos ao equador,
onde a cotangente de # nao é pequena;

5. Os movimentos estudados sao os movimentos médios.

6.2.2 Numeros de Froude, Ekman e Rossby

A delimitagao entre “o que” é larga escala e pequena escala no oceano é algo um pouco
variavel. Qual a ordem de grandeza de um movimento para que seja considerado de larga
escala 7?7 Um movimento que tenha uma escala espacial horizontal caracteristica de 20 km
é tao diferente de outro de 150 km 7?7 Para evitar esta confusao procuramos caracterizar
um movimento nao apenas por sua escala espacial mas também por sua dinamica, isto é, se
o movimento é ou nao influenciado significativamente pelo movimento de rotacao da Terra.
Comparamos a escala do movimento em questdo com a escala do movimento de rotagao da
Terra, se a primeira for muito menor que a ultima dizemos que o movimento nao € influenci-
ado pela rotacao, e neste caso pode ser considerado um movimento de pequena escala, pelo
contrario, quando a escala do movimento for de uma ordem de grandeza comparavel a do
movimento terrestre ou maior do que esta, entdo o movimento é de larga (ou média) escala,
e neste caso é influenciado pela rotagdo (Coriolis). O tempo que um elemento de fluido,
deslocando-se com velocidade caracteristica U, demora para percorrer a distancia carac-
teristica L é L/U. Se este periodo de tempo for muito menor que o periodo de rotacdo da
Terra (1/€2) entdo o fluido sentird fracamente o efeito de Coriolis ao longo de sua trajetéria.
Para que este efeito seja importante devemos ter:

> (6.53)

QT
Qi+~

Lembrando a defini¢ao do parametro de Coriolis f = 2Qsend) , podemos reescrever a equacao
6.53 da seguinte forma:

v

7 <! (6.54)

onde: fy = 2Q0senf é a escala caracteristica do parametro de Coriolis.
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A raza define o parametro chamado de nimero de Rossby (R;). Em outras palavras:

U
0 %L
“fluros de larga escala sao definidos como aqueles com escala L suficientemente grande para
que Ry tenha ordem de grandeza 1 ou menor”.

O parametro de Rossby é adimensional pois levando-se em conta as unidades das varidveis
U, fo e L veremos que: 17/"3/ >~ = 1. Note que esta razdo varia de acordo com a latitude, pois fo
varia em funcado do seno de 6. Por isto precisamos de uma caracterizacao dinamica da escala
do movimento e nao apenas de uma caracterizagao em funcao de sua escala de distancia.
Outro aspecto dos movimentos de larga escala é que, dada a grande escala horizontal de
distancia destes movimentos, esta se torna muito maior que a escala de distancia vertical.
Podemos dizer que estes movimentos ocorrem dentro de uma camada de fluido bastante fina,

portanto a razao de aspecto do movimento é pequena:

5=1 <1 (6.55)

“fluxos de larga escala possuem, em geral, razao de aspecto muito pequena quando comparada
ao niumero 17.

Para alguns movimentos no entanto, como as ondas, estabelecemos um limite para atuacao
do efeito da rotacio da Terra de outra forma. E interessante estabelecermos este limite por
que dependendo do tamanho de uma onda* ela se comporta de modo diferente. Porém, quio
grande deve ser uma onda para que sofra o efeito da rotagdo ?? As ondas superficiais de
pequena escala tém como mecanismo restaurador a gravidade, isto é, quando a superficie do
mar se deforma por um motivo qualquer (a passagem de um centro de alta pressdo, ou a
atuacdo do vento, por exemplo) a atuagao da forga peso tende a trazé-la de volta a sua forma
original, e isto gera a onda (ou mantem a onda). Nestas ondas a trajetéria descrita pelas
particulas de fluido é uma elipse vertical. No entanto, quando as ondas sao muito grandes
a forca de Coriolis passa a atuar fazendo com que o movimento das particulas adquira uma
componente horizontal. O limite a partir do qual Coriolis passa a ser importante é medido
pelo raio de deformacado de Rossby (Rp).

goH

Rn =
T h

(6.56)

Como sabemos f; tem unidade de frequéncia (1/s) pois deriva de Q, a frequéncia de rotacao
da Terra, e v/goH tem unidade de m/s pois gy, a escala caracteristica da gravidade tem
unidade m/s® e H tem unidade m, portanto o raio de Rossby tem unidade de distancia (m).
O termo +/goH é a escala caracteristica da velocidade de propagacao de ondas de gravidade
superficiais em 4guas rasas®. Portanto o raio de Rossby compara a velocidade da onda
com o parametro de Coriolis. O raio de Rossby mede o comprimento a partir da qual uma
onda passa a ser influenciada pela rotagao da Terra, em outras palavras, a escala horizontal

4Note que um dado movimento horizontal, como uma corrente ou um meandro, também pode ser uma
onda, porém é uma onda que tem como mecanismo restaurador a forca de Coriolis e ndo a gravidade.
5As ondas longas se comportam como ondas em dguas rasas.
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do movimento oscilatério na qual a tendéncia gravitacional em tornar a superficie plana é
balanceada pela tendéncia da forca de Coriolis em deformar a superficie. O parametro Rp
também varia latitudinalmente pois depende de fj.

O ntimero de Froude compara a escala do movimento em questao com o raio de de deformacao
de Rossby:

L L 2
Rp  VgoH/fo gH

F= (6.57)

Ou seja, para uma dada latitude, existe uma distancia a partir da qual o efeito da rotacao
da Terra passa a ser importante (o raio de Rossby), entao, se a escala do movimento for
pequena quando comparada com esta distancia o movimento nao deve se alterar por atuacao
de Coriolis. O movimento no caso é o movimento das particulas na passagem de uma onda.
F' também é um parametro adimensional pois tanto L como Rp tem unidade de distancia

(m).

“quando F > 1 o campo de momento se ajusta ao campo de massa por que a influéncia da
rotagdo é mais importante que a gravidade. Por outro lado, quando F' < 1 0o campo de massa
se ajusta ao campo de momento, indicando a importancia da restauragao gravitacional no
equilibrio” .

Finalmente, o nimero de Ekman é um numero que mede a importancia do termo de atrito.
Para alguns movimentos o atrito é extremamente importante, como os movimentos gerados
pelo vento, pois o atrito do vento é que estd gerando e mantendo o movimento. Para outros
no entanto, como o fluxo geostréfico, este termo deixa de ter importancia. Movimentos como
o fluxo geostréfico entao devem ocorrer onde nao existe atrito, ou onde este é desprezivel,
longe portanto dos contornos do oceano. Este nimero é uma comparagao entre as escalas
do termo de atrito e a escala do parametro de Coriolis.

wU/L?  y

E — —
U fo foL?

(6.58)

O resultado é um nimero extremamente pequeno e adimensional também, pois vy tem
unidade de m?/s entdo: e = 1732.7/;2 = 1. No entanto, veremos que para alguns movi-
mentos este parametros nao é tao pequeno, e neste caso o efeito do atrito passa a nao
desprezivel. Veremos que estes movimentos ocorrem dentro das camadas de contorno, ou
seja, camadas de Ekman. Vamos separar o nimero de Ekman em vertical e horizontal. O
nimero de Ekman horizontal é formulado de acordo com a equacao 6.58 e o numero de

Ekman vertical é formulado em funcao de H.

(6.59)

(6.60)
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Neste caso estamos assumindo que v, € igual nas diregoes vertical e horizontal, mas isto nem
sempre € verdade.

Vamos reformular as equagdes do movimento escaladas (equagdes 6.45, 6.46 e 6.47, porém
ja desprezados os termos acompanhados de f), para podermos adimensionaliza-las:

e a escala de 1" do termo de aceleragao é escrita em fungao de L e U.

e a escala de P do termo do gradiente de pressao é escrita em termos de pg, go € H,
levando-se em conta o equilibrio hidrostatico.

e a escala W é escrita em funcao de U e 6.

Assim, ficamos com:

U? ou' ’ 1ot ApogoH |1 apfi U 2 1 wU , , 0u'
G V) = U () = = S0 O B0, V) + D 04 ) (661
U? ov' ApogoH 1 0py,  wU o n WU, , 0%
—(— ! . .62
G+ V)4 RU(f) = =202 2 L B 0] Vi) + S v ) (662
Componente z:
5U2 dw' - ’ pogoH 1 ap;l ApogoH 1 8pii I/0W ' 2
T G TV = e T el o) T e V)
W, , 0*uw' ,
: 2 (Z/’U' 922 ) - gO(g) (663)

Vamos dividir todos os termos das equacoes 6.61 e 6.62 por foU, pois desejamos comparar a
escala de todos os termos com a escala do termo de Coriolis e os termos da equacao 6.63 por
Jo, POis neste caso o termo da gravidade é o termo de maior ordem de grandeza e desejamos
fazer uma comparacao dos outros termos com este tltimo.

Uz ou foU o ApogoH 1 0py wU |, , <o U , , 0%
fOUL(ﬁJrV V)= W0 =300 o) T e Ve Ve )+ g Ve gae)

(6.64)
Uz o' s U, o ApogoH 1 0p), wU |, , <y, wUu 0%
oL TV VO ) = o T ey T oo e Vi) o e )

(6.65)



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares 88

SU? ow' -~ _ pgoH l@p}l ApogoH , 1 0p); vodU

- / no — ! 2,1
QOL( ot VL) pogoH " p' 07 pogoH P' 6,2’) golL? (Vi) +
voU , , &®w', g0, ,
+90H2 (VU‘ 82’2 ) gO (g ) (666)
E ao reagruparmos todos os termos ficamos com:
U o 71 P AgOI'IfOL 1 9p); Vo I w2 1 Y , 0%/
foL(ﬁt’ +VI.V ) =1(f' ") = I (p 5 )—|—f0L2(1/h.th)—i-fOH2 (Vv.aZQ) (6.67)
U o ; 1o AgoH foL , 1 Opy Yo / ! Yo ! o'
fO—L(%+V NVY+1(f ) = W(P oy )+f0L2 (l/h.Viv)+f0H2(yv.azl2) (6.68)
SHU?fFL? ow' = o 1 9p), 10py,  wdHURL* .,
LgOHfOQLQ(at, +VV'U)) = —1(; 62')_ (; 82}') fOLQLfOLgoH(I/h.Vhw)-..
1/06HUf3L2 ' 82w' g0, ,
fOHQLfOLg()H (Vv' 82’2 ) 9o (g ) (669)
ou seja:
ou/ . A 1 0p) , , , 0%/
Ry +V'.Vu') = 1(f'0') = DAY o)+ B Vi) + By(vy.——5) - (6.70)
o' . A 10p! , , 0%
Ry + VIV +1(f ') = _—FR,,(; ay‘f) + Ep(v,. V1) + E,(vy575) (6.71)
ow' - , 10 1 op! . .
PFR) (o + V'V = -1 ;;’l) (;ai‘f)—l—ézFRbEh(yh.Viw)—i-
0w’
+82F RyE, (V.. 57 —) —1(g") (6.72)

Note que, nas componentes horizontais da equagao do movimento, equacoes 6.70 e 6.71, os
termos de maior ordem de grandeza sao o termo de Coriolis que tem ordem 1, ou O(10°) e o
termo do Gradiente de Pressao que tem ordem de grandeza igual a 1, desde que A = F'R,,.
O termo de aceleracao é de ordem R, e os termos de atrito sao de ordem E} e F,, portanto
também menores que 1. Na componente vertical, equagao 6.72, os termos de maior ordem
de grandeza sao o termo do gradiente de pressao, do campo hidrostatico, e gravidade que
tem ordem 1. Nesta equagao os termos de aceleracao e atrito sao 62F R, menores que 0s
respectivos termos nas equacoes horizontais, portanto muito menor que estes. A parcela nao
hidrostatica da pressao tem ordem A, o qual deve ser um niimero pequeno para que valha o
equilibrio entre Coriolis e gradiente de pressao na horizontal.



Capitulo 7

Correntes Oceanicas sem Friccao

Com o sistema de equagcoes que obtivemos no capitulo passado é possivel calcularmos diversos
movimentos, mas a resolucao deste sistema é um processo relativamente complicado, por
isto comecamos resolvendo cada tipo de movimento separadamente. Isto nos permite fazer
algumas simplificacoes nas equacoes, tornando-as mais faceis de serem trabalhadas.

Neste capitulo descrevemos um movimento que ocorre no oceano inviscido, ou seja, na por¢ao
do oceano onde o atrito nao é importante. Como vimos, esta condicao deve ser obedecida
longe das camadas de Ekman, portanto estabelecemos como oceano insviscido aquela porcao
do oceano que fica entre as camadas de ekman de fundo e de superficie. Como os efeitos do
atrito do vento e atrito com o fundo oceanico sao despreziveis nesta regiao utilizamos um
valor pequeno (O(1072)) para o coeficiente cineméatico de viscosidade turbulenta (7) e assim
os termos de atrito das equagoes 6.70, 6.71 e 6.72 passam a ser despreziveis, pois 0s nimeros
E), e F, tornam-se extremamente pequenos. Além disso, a ordem de grandeza de L, H,U
e W no oceano inviscido contribue para que os numeros de Ekman sejam extremamente
pequenos. Nossa equacao do movimento em forma adimensionalizada tornam-se entao:

componente x:

o'

VYY) = 1) = = (- 1
By(Z +VVu) = H{F0) = -l p,ax,) (7.1)
componente y:
o'’ - 11 1 0p'
— AV 1(flu)===—(——=— 2
Ro(Gy + V') +1("4) = (=2 55) (7.2)
componente z:
ow' - 10p
*FR; V') =1(=%=) - 1(¢' :
PFR (g + V' V) = 10555 = 1(9) (7.3)

Veremos que dois tipos de movimentos sao particularmente importantes neste caso, o Fluzo
Geostrifico e o Fluzo Inercial.

89
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7.1 Fluxo Geostrofico

O fluxo geostrofico ocorre quando temos uma situagio de fluxo estacionério (sem aceleraco)
na qual, devido ao efeito desprezivel da forca de atrito, ocorre um equilibrio entre a forca
do gradiente de pressao e a forca de Coriolis. Como ja sabemos, desde o curso de Fisica,
toda vez que as forcas que atuam sobre uma particula estao em equilibrio, a resultante é
nula e neste caso a aceleracao também se anula. O balanco entre os termos de Coriolis e
Gradiente de Pressao é denominado de Balanco Geostréfico, por isto o fluxo estacionario que
resulta deste equilibrio é chamado de Fluzo Geostrdfico. O balanco geostrofico implica em
equilibrio hidrostatico, porém de acordo com Pascal, o equilibrio hidrostatico é uma situacao
que ocorrem em fluidos estaticos. Assumiremos entao uma situacao especial em que, apesar
de haver movimento, este movimento ocorre de forma tal que a diferenca de pressao entre
dois pontos na mesma linha vertical depende apenas do peso do fluido entre estes dois pontos,
como se o fluido estivesse em repouso. Matematicamente, o fato da aceleracdo do movimento
ser desprezivel em relacao ao termo de Coriolis é expresso através de um nimero de Rossby
pequeno (R, < 1). O equilibrio hidrostético implica, além de R, < 1 e § < 1, € um niimero
de Froude de ordem 1 ou pouco maior que isso (F > 1). Os movimentos de larga escala
possuem um numero de Froude da ordem 1 ou pouco maior.

Resumindo, trabalhamos com uma situacao em que:
1. Ry, <1 : a aceleragao do movimento é pequena quando comparada com o parametro
de Coriolis;

2. F > 1: A escala do movimento é da mesma ordem de grandeza ou pouco maior que
o raio de Rossby!;

3. 0 < 1: arazao de aspecto do movimento é pequena;
4. F < 1: os termos de atrito sao despreziveis em comparacao aos termos que participam

do equilibrio hidrostatico.

Assim as equacoes 7.1, 7.2 e 7.3 sdo reescritas desprezando-se os termos de atrito e aceleracao.

oy L1 10K
Ty L1 1o
+1( .u)_FRb( p'ay') (7.5)
op' I,
1(—) = —1(p. .
()= -1('9) (7.6

As equagoes 7.4 e 7.5 representam o balanco geostréfico e a equacao 7.6 o equilibrio hidrostatico.

!Lembre-se que os movimentos de escala muito grande foram descartados por que sendo terfamos que
estar utilizando coordenadas esféricas.
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7.1.1 Dinamica do Fluxo Geostroéfico

O fluxo geostréfico ocorre nos oceanos toda vez que existe um gradiente de pressdo (em uma
escala espacial suficientemente grande para que o movimento gerado pela for¢ca do gradiente
de pressao seja influenciado pela rotacdo da Terra), porém, o fluxo geostréfico puro, expresso
matematicamente pelo balanco entre os termos de Coriolis e gradiente de pressao, ocorre
apenas no oceano inviscido, onde o atrito é desprezivel. Nas camadas de Ekman o fluxo
geostroéfico, quando ocorre, é mascarado por outros movimentos, ou seja, ele aparece somado
aos movimentos gerados por atrito, como o movimento induzido pelo vento.

Para facilitar a escrita vamos escrever gradiente pressdo abreviadamente gp. Suponha que
a superficie oceanica comece a se inclinar por acdo de um vento soprando em direcao ao
norte, no hemisfério sul. O transporte deste vento é noventa graus a esquerda da direcao
do mesmo, devido ao efeito de Coriolis, ou seja, para oeste. O vento comeca a soprar e a
agua comeca a empilhar a esquerda do vento, gerando um rebaixamento de nivel a direita.
Este empilhamento de dgua gera um desnivel da superficie e um gp conforme mostra a figura
7.1. A forca do gp, sendo contraria a este, atua em direcdo a leste, a dgua entao comeca a
escoar em direcao a leste por acao da forca do gradiente. Quando a dgua comeca a escoar
a forca de Coriolis comeca a atuar desviando-a para a esquerda. Conforme o fluxo aumenta
devido ao aumento do desnivel a for¢a de Coriolis também aumenta, pois é proporcional a
velocidade. Quando o vento estabilizar o desnivel da superficie devera se manter e a forca
do gp permanecerd constante. Ao longo do tempo em que o gp estd aumentando, até se
estabilizar, a forca de Coriolis desvia o fluxo cada vez mais, até que este fique na direcao
do vento. Neste ponto a forca de Coriolis esta oposta a forca do gp, gerando um equilibrio,
e fluxo para de aumentar em intensidade e para de mudar de direcao, conforme mostra a
figura 7.2.

direcao do

transporte de Ekman
D — Vento

_____________________________ nivel de repouso

superficie do mar

forca 3
do GP

H.S.

Figura 7.1: Vista Lateral do empilhamento de dgua e balango de forcas gerado por um vento
de sul.

Este fluxo constante deve permanecer estavel enquanto o gp nao mudar, ou seja, enquanto o
vento continuar mantendo este gradiente nesta intensidade. Se o vento aumentar ou diminuir
em intensidade, a intensidade do gp vai mudar e um novo equilibrio vai ser encontrado pelo
fluxo. Se o vento parar o fluxo geostrdfico vai continuar enquanto existir o desnivel da
superficie e depois se extinguira.
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Vista Superior

A) 1 Vento

— ™ FGP

F.Cor.
Fluxo

B) f Vento

— FGP

F.Cor.
y Fluxo

Q) f Vento

— FGP

F.Cor. ‘\/f Fluxo
D) 1 Vento

Fluxo

F.Cor. «——|—» FGP

Figura 7.2: Desenvolvimento do fluzo geostréfico associado ao vento de sul no Hemisfrio Sul.
Vista Superior. FGP significa For¢a do Gradiente de Pressao e F.Cor forca de Coriolis.
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7.2 Fluxo Inercial

Caso nao exista inclinacao da superficie livre do oceano as componentes horizontais do
gradiente de pressao serao nulas?. Neste caso o movimento que teremos é um movimento
cuja aceleragao total é nula, pois os unicos termos que nos restam sao os termos de aceleracao
local e aceleracao de Coriolis, ja que este é também um movimento sem friccao :

du
dv

Ou, em outras palavras, a aceleracao local é fornecida pela aceleracao de Coriolis. Este
movimento deverd acontecer apenas na horizontal, ou seja, a velocidade vertical é nula,
w = 0. Assim, ficamos com um sistema de equacoes diferenciais de primeira ordem e primeiro
grau para u e v. No caso anterior (movimento geostréfico) tinhamos um sistemas de equagoes
mais simples que nao envolviam derivadas de u e v. Bastava conhecer o gradiente de pressao
para estimar a velocidade®. Este nosso sistema de equacoes diferenciais é um sistema nio
linear, lembre-se que na parte advectiva da derivada da velocidade aparecem produtos de
velocidade, a qual é nossa incégnita, e toda vez que temos produtos de incognitas temos uma
equacao nao linear. Apesar de equacoes nao lineares nao serem facilmente resolviveis, estas
em particular apresentam uma solugao simples:

u = Vysen(ft) (7.9)

v = Vycos(ft) (7.10)

onde: V}z = u? + v?% é o vetor velocidade horizontal. As equacoes 7.9 e 7.10 sdo as equacoes
do movimento de uma particula que descreve um circulo horizontal no sentido horario no
hemisfério norte (onde f é positivo, dado que 6 é positivo). VZ é constante em modulo e
apresenta apenas alteracoes de direcao conforme a particula descreve o movimento circular,
portanto a tnica acelera¢ao presente é a aceleragio centripeta, cujo médulo é V2/R. Sendo
R o raio de curvatura do movimento. Portanto, analisando a equacao vetorial do movimento
(componentes 7.7 e 7.8 combinadas) ficamos com:

72
% + fVp=0 (7.11)

2Lembre-se que estamos considerando o oceano homogéneo e sendo assim os gradientes de pressdo causados
por gradientes de densidade estao descartados.

3E exatamente o que vamos fazer a través do método dindmico: estimar a velocidade a partir de um
gradiente de pressdo. Porém vamos utilizar apenas o gradiente de pressdo gerado por gradientes de densidade.
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Figura 7.3: Sistema de coordenadas naturais para o fluxo inercial nos hemisférios norte e
sul.

ou seja,

=
I

—fR (7.12)

e, consequentemente,

R=-Vi/f (7.13)

Para analisar este movimento adotamos um sistema de coordenadas mais adequado para o
movimento circular, no qual os versores presentes sio ¢ e . O versor ¢ aponta sempre na
direcio do movimento e o versor 7 é normal a ¢ e sempre a esquerda deste. Neste sistema o
movimento circular do fluxo inercial serd sempre anticiclonico, pois de acordo com a equacao
7.13, no hemisfério norte onde f é positivo, o raio R serd negativo, i.e., apontando em dire¢ao
contraria a 7, e no hemisfério sul R serd positivo. Isto resulta em um movimento horario
no hemisfério norte e anti-hordrio no hemisfério sul, conforme mostra a figura 7.3, portanto,
sempre anticiclonico.

O periodo de rotacao deste movimento sera:

_ 2T R

P=— 7.14
& (7.14)

E utilizando o conceito de R, equacao 7.13, podemos reescrever 7.14 da seguinte forma:

p== (7.15)
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Tanto o raio do movimento como seu periodo variam de acordo com a latitude.

O movimento inercial ocorre nos oceanos quando uma forcante, como a forca de atrito do
vento por exemplo, atua durante um tempo e entao para, deixando a dgua em movimento,
por inércia.

7.3 A equacao do Vento Térmico

As equagoes da geostrofia (eq. 7.4 e 7.5) e do balanco hidrostatico (eq. 7.6) podem ser combi-
nadas de modo a relacionar cizalhamentos verticais de velocidade com gradientes horizontais
de densidade. Esse procedimento nos permite calcular velocidades geostréficas a partir de
dados de densidade da dgua. Como esse método foi inicialmente aplicada para a atmosfera, e
na atmosfera a densidade é uma consequencia direta da temperatura, as equagoes que vamos
deduzir a seguir ficaram conhecidas como equagao do vento térmico, pois o vento geostréfico
estd diretamente relacionado com gradientes térmicos.

Repetimos as equacoes da geostrofia e do balanco hidrostatico abaixo, porém em sua forma
dimensional.

10p

10p
fu=— 5 (7.17)
op
92 Pg (7.18)

Utilizamos a aproximacgao de Boussinesq, a qual nos permite substituir p por seu valor
médio, exceto onde a densidade aparece multiplicada por g, ou seja, na equacdo do balanco
hidrostatico. Assim ficamos com:

1 Op

oy — 0P 1
fo T (7.19)
1 0p
tfu=——22 7.20
f 0y (7.20)
op
5, = P9 (7.21)

onde p, ¢ a densidade média do oceano.
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Derivamos a equacao 7.19 em relagao a z :

d-p)_ 0 1o
0z az( Po 836) (7:22)

e, desde que f e p, ndao variam em z, podemos escrever:

ov 1 0 ,0p

5, = 55 (7.23)

Invertemos a ordem das derivadas no lado direito da nossa equacao 7.23, assumindo que a
propriedade p tem uma distribuicao espacial tal que os cizalhamentos verticais sao indepen-
dentes de zx.

ov 1 0 0Op

5= 505 (7.24)

Agora substituimos a equacao 7.21 na equacao 7.24 e ficamos com

ov 10
g 2 9P (7.25)
0z  p, Ox
Analogamente, podemos deduzir a outra componente do movimento se utilizarmos a com-
ponente y das equagoes geostroéficas, e ficaremos com:

6—“ = i% (7.26)
0z po Oy

Essas equagoes relacionam cizalhamentos verticais de velocidade com gradientes horizontais
de densidade, e nos permitem calcular velocidades geostréficas no oceano a partir de dados
de salinidade e temperatura, como veremos a seguir. Elas foram de grande importancia para
o conhecimento da circulacao dos oceanos quando os aparelhos para medi¢ao de velocidade
ainda ndo tinham sido desenvolvidos.

7.4 O Método Dinamico em Oceanografia

O método dinamico baseia-se na equagao do vento térmico para calcular velocidades geostroficas
a partir de dados de densidade. No entanto, reescrevemos densidade como o inverso do vol-
ume especifico (p = 1/, onde « é o volume especifico da dgua do mar). Assim ficamos
com:
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ov 1 0alg
_f = 2
0z p, Ox (7.27)
e
ou 1 0a~tg
7 .2
0z p, Oy (7.28)
ou
ov oo
= _p g— 2
0z Pl oz (7.29)
e
ou Ox
+f& = —Poga—y (7.30)

desde que p,/p ~ 1.

Como exemplo, utilizamos a situacao tedrica, em que duas estacoes oceanograficas foram
realizadas no oceano ao longo de uma linha de mesma latitude, distantes entre si de 40
milhas nauticas, sendo que a estacdo B localiza-se a leste da estacdo A. Portanto as estcoes
estdo dispostas ao longo do eixo z, e assim calcularemos gradientes de o em z, os quais
estao relacionados com cizalhamentos verticais da componente y da velocidade. Como nosso
eixo x orienta-se sempre de oeste para leste, uma deriva de o em x deve ser feita como:
(ap — as)/Az. Utilizaremos para tal a equagao 7.29.

Os dados de temperatura e salinidade foram coletados em profundidades padroes, e as den-
sidades foram computadas pela equacao simplificada de estado da agua do mar, e sdo apre-
sentadas na tabela 7.1. Os perfis de densidade encontram-se plotados na figura 7.4.

Para o calculo da velocidade em cada um dos extratos da coluna d’agua, aqueles que aparecem
na tabela 7.1, a equagao 7.29 é integrada na vertical:

22 a 22 a
|55z == [ (pag )z (7.31)

No lado direito dessa equacdao assumimos que a integral da derivada pode ser substituida
pela derivada da integral. Isso pode ser feito desde que as derivadas dos limites de integracao
sejam despreziveis pois temos de observar o teorema de Leibnitz. E desde que f nao varia
na vertical:

22

—f(vz2 —va1) = —Pog%(/z adz) (7.32)

1
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Prof. (m) 0B A op ol

0 1024.9845 | 1025.1234 | 9.756245e-04 | 9.756245e-04
10 1025.3317 | 1025.5345 | 9.752941e-04 | 9.752941e-04
20 1025.6489 | 1025.8476 | 9.749925e-04 | 9.749925e-04
30 1025.3838 | 1025.9876 | 9.752446e-04 | 9.752446e-04
50 1026.3254 | 1026.5976 | 9.743498e-04 | 9.743498e-04
75 1026.9255 | 1027.1243 | 9.737805e-04 | 9.737805e-04
100 1028.3370 | 1028.3523 | 9.724438e-04 | 9.724438e-04
200 1028.2410 | 1028.9878 | 9.725346e-04 | 9.725346e-04
300 1029.1347 | 1029.5798 | 9.716901e-04 | 9.716901e-04
500 1029.6469 | 1030.5787 | 9.712067e-04 | 9.712067e-04
750 1031.8796 | 1032.3456 | 9.691053e-04 | 9.691053e-04
1000 1035.3679 | 1035.7865 | 9.658403e-04 | 9.658403e-04

Tabela 7.1: Densidade e volume especifico nas estacoes A e B, por extrato.

ou

1000 = 10 , _

[V —v,) = Az (ap — aa)Ah (7.33)

onde

ap € o volume especifico médio do extrato limitado pelas prof. z1 e 22, na estaciao B;
a4 € o volume especifico médio do extrato limitado pelas prof. z1 e 22, na estacao A;
Az é a distancia entre as duas estacoes em metros; Ah é a espessura do extrato.

rho, foi considerado como 1000km/m? e g como 10m/s%.

O método sé nos permite calcular a velocidade relativa entre dois extratos, portanto pre-
cisamos conhecer a velocidade em um determinado nivel para que possamos calcular a veloci-
dade no nivel logo acima. Assumiremos que o nivel de 1000 m é um nivel de nao movimento,
ou seja, um nivel onde a velocidade é nula. Assim faremos nossa integragao de baixo para
cima, e 0 nosso primeiro extrato sera o extrato entre z1 = - 1000 m e z2 = - 750 m. Ficamos
entao com:

10000

57 % 10-5 = 74000 (674701 x 107 — 9.670362 x 107%) 250

(7.34)

V750 — V1000 =

onde:

—7.25 x 107 é o valor de f na latitude de 30S;
74.000 é a distancia entre as estacoes convertida em metros;
250 é a espessura do extrato em metros, ou seja Ah = 22 — z1 = =750 — (—1000) = 250;
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Perfis de densidade nas estacoes A e B
0 T T T

-100
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-700

-800

-900

~1000 I I I I I
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Figura 7.4: Perfis verticais de densidade nas esta¢oes A e B.

e os valores entre parenteses sao os volumes especificos médios do extrato nas estacoes A e
B. Assim ficamos com:

v750 — 0 = —1858.2 % (4.138 x 1077) * 250 = —0.1922 (7.35)

ou VUrz0 = —0.1922
Observando as unidades de cada variavel na equacao 7.34 veremos que o resultado é m/s.

kgm=s«m.s?«mPkg—1xm _m

Urs0 = 1 —
s~txm s

onde kg.m 3 é a unidade de p,, m.s~2 é a unidade de g, m®.kg~! é a unidade de o, m é a
unidade de Az e Ah, e s7! é a unidade de f.

Esse primeiro extrato estd centrado em 875 metros. O calculo para o resto do extratos é
apresentado na tabela 7.2.
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Prof. média

ap

ay

Qap - Gy

Ah

V (m/s)

)

15
25
40
62.5
87.5
150
250
400
625
875

9.754593e-04
9.751433e-04
9.751186e-04
9.747972e-04
9.740652e-04
9.731122e-04
9.724892e-04
9.721124e-04
9.714484e-04
9.701560e-04
9.674728e-04

9.752968e-04
9.749525e-04
9.747372e-04
9.743811e-04
9.738418e-04
9.730107e-04
9.721291e-04
9.715494e-04
9.707993e-04
9.694982¢-04
9.670589%e-04

1.625081e-07
1.908511e-07
3.814003e-07
4.161327e-07
2.234120e-07
1.014662e-07
3.601292e-07
5.629426e-07
6.491013e-07
6.577903e-07
4.139132e-07

10
10
10
20
25
25
100
100
200
250
250

-0.954849
-0.951829
-0.948283
-0.941195
-0.925730
-0.915351
-0.910637
-0.843717
-0.739108
-0.497871
-0.192288

100

Tabela 7.2: Volume especifico médio de cada extrato, diferenca de volumes espcificos médios
entre as duas estagcdes e velocidades de cada extrato.



Capitulo 8

Vorticidade

A vorticidade expressa a tendéncia em haver rotacdao no fluido. No entanto, esta tendéncia
pode ser induzida por diversas causas, como veremos neste capitulo. Basicamente existe
uma, vorticidade induzida no fluido pelo préprio campo de velocidade do fluido, que é o que
chamamos de vorticidade relativa ((g) e uma vorticidade induzida pela rotagao da Terra,
que é o que chamamos de vorticidade planetdria ((p).

8.1 Vorticidade Relativa

Os cisalhamentos de velocidade existentes no campo de correntes induzem vorticidade na
dgua. Por definicao esta vorticidade é expressa através do vetor (g:

ow Ov,- Ou Ow, - ov Ou, -

(r é uma grandeza vetorial (pois resulta do produto vetorial entre dois vetores) imagindria,
cujo moédulo expressa a tendéncia que o campo de corrente tem para apresentar rotacao, e
cuja direcao é normal ao plano em que acontece a rotagao.

Analisemos uma situagao simples para facilitar o entendimento. Imaginem uma situagao
em que o movimento é horizontal, ou seja a componente w da velocidade é nula, e que nao
apresenta cisalhamentos verticais de velocidade, isto é Ju/0z = 0v/dz = 0. Neste caso s6
nos resta a componente vertical de (p:

ov  Ou., -

Cr= (8_33 - a—y)-k (8-2)

Dado que o movimento é horizontal a vorticidade serd um vetor vertical, normal ao plano
do movimento. Dependendo dos cisalhamentos horizontais de u e v teremos vorticidade ou

101
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O0=angulo Z
entre Re Q A Y

Figura 8.1: Rota¢ao de um disco rigido

nao. Se a componente v da velocidade apresentar cisalhamento na direcao xr na mesma
intensidade que o cisalhamento da componente u na direcao y a vorticidade sera nula.

8.2 Vorticidade Planetaria

A vorticidade planetdria esta intimamente relacionada com a velocidade angular da Terra.
Todo movimento que ocorre na superficie da Terra é induzido a rotagao por causa do movi-
mento rotacional da Terra. Para simplificar vamos analizar a rotacdo de um corpo rigido,
como o disco da figura 8.1. Este disco roda em torno de um eixo de rotagao que é normal ao
plano do disco. Imaginem um ponto P na periferia do disco que roda no sentido anti-horario.
Este ponto descreve um movimento circular com velocidade angular constante 2 e raio R.
Se ajustarmos um sistemas de coordenadas zyz de modo que a origem seja no ponto central
do disco, com o eixo z normal ao disco, apontando para cima e os eixos x € y no plano do
disco, apontando para leste e norte, respectivamente, R serd um vetor que vai da origem até
o ponto P, cujas componentes nos eixos x e y sao respectivamente x e y.

A velocidade linear (V) com que o ponto P descreve o movimento circular é tangencial ao
disco e normal ao vetor R. V é descrita pelo produto vetorial:

V=QxR (8.3)
ou seja,

V=—Qui+Qzj (8.4)

pois 2 é um vetor que tem apenas a componente vertical, dado que ) aponta na direcao
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z A
-

Figura 8.2: Vetor velocidade angular da Terra e suas componentes

do eixo z e R tem apenas as componentes z e y. Ao calcularmos a vorticidade planetaria
aplicaremos V ao vetor V da equacao 8.4:

C(p=V XV =Vx(—Qui+Qzj) (8.5)
cujo resultado é:
ox oy
=0—+0Q-—= =20 8.6
Cp 9%+ ay (8.6)

dado que 2 é constante e x e y ndo variam na dire¢do z.

Esquecendo o corpo sélido e analisando um movimento que esteja ocorrendo na superficie
da Terra, orientaremos o nosso sistema de coordenadas local (ndo inercial) de forma que o
eixo z aponta sempre para cima, em direcao ao espago e normal a superficie da Terra, o eixo
x aponta para leste e o eixo y para o norte. Como o vetor {2 é sempre paralelo ao eixo de
rotacao da Terra, esse terd duas componentes, uma no eixo z e outra no eixo ¥y, veja a figura
8.2. Portanto o vetor vorticidade planetaria, (p, também tem duas componentes, uma no
eixo z que é: (psenf e outra no eixo y que é: (pcosh.

Lembrando as definigoes de f e f veremos que f é a componente da vorticidade planetaria
no eixo z e f no eixo y. Portanto, a vortidade planetaria tem mdédulo igual a duas vezes a
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velocidade angular de rotagao da Terra (£2) conforme foi demonstrado para o disco em rotacao
e tem componentes que equivalem aos parametros de coriolis. Como nés desprezamos f, o
parametro f representara a vorticidade planetaria.

A razao entre vorticidade relativa e vorticidade plantetaria nos da o ja conhecido numero de
Rossby:

RbZC_R:%ZE (8.7)

A soma das vorticidades relativa e planetaria é o que conhecemos como vorticidade absoluta

(Ca)

Ga=Cr+ f (88)

8.3 Equacao da Vorticidade

Para obter uma equacao diferencial para (p basta aplicar (vetorialmente) o operador V a
equacao do movimento em forma vetorial:

av L1 ,
V x (E+2QX V:—;Vp+§+ vV2V) (8.9)

O resultado desta operacao é:

dCr _

o _+(g;.v)v_<;v.V—(V.V)2Q+M

2

+ Vg (8.10)

A derivacao completa dessa equagao encontra-se no apéndice B desta apostila. Basicamente,
ela nos diz que variagoes de vorticidade (d(g/dt) podem ser causadas por 5 processos. Esses
Processos sao:

1. C: oVV = inclinacao ou torcimento do tubo de vortice;

2. C;V o IV = estiramento /compressao do tubo de vortice;

3. (17 e V)2() = advecgao de gradientes de vorticidade planetaria,;
4. w = baroclinicidade;

5. vV2(p = atrito.
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Figura 8.3: Tubo de vortice, formado por diversos filamentos de vortice.

Para entender-mos esses processos é necessario introduzir o conceito de filamentos de vortice
e tubo de vortice. Filamentos de vortice sao linhas imaginarias que sao tangentes ao vetores
vetorcidade. Um tubo de vortice é formado por varios filamentos de vortice. O fluido geofisico
se comporta de maneira tal que filamentos de vortice nao se cruzam, e portanto o tubo de
vortice apresenta paredes bem definidas. Veja a figura 8.3. Esses tubos imagindrios de
vortices de propagam embebidos no fluido e sofrem alteragoes de forma e tamanho conforme
o fluido altera sua tendéncia a rotacgao.

Os dois primeiros processos que causam variagoes de vorticidade (inclinagdo e compressio do
tubo de vortice) sdo mais facilmente entendidos se analisarmos uma situagao simplificada,
na qual o movimento é essencialmente horizontal, ou seja, a componente w da velocidade
é desprezivel. Nesse caso, o vetor (g tem apenas a componente vertical, pois o0 mesmo
¢ normal ao plano em que acontece o movimento. Nessas situagoes ¢é tutil adotarmos a
aproximagao do Plano 3, a qual ja foi implicitamente adotada ao escolhermos coordenadas
cartezianas e ao desprezarmos f. Nessa aproximacao, assumimos que o movimento acontence
sobre um plano que ¢ tangente a superficie da Terra na latitude . Nesse plano, apenas
a componente vertical da vorticidade planetdria (f = 2{Qsinf) é importante. A variagao
latitudinal da vorticidade planetaria é o parametro 3, 8 = %, ou %, ja que adotamos
coordenadas cartezianas. Assim, o vetor vorticidade absoluta também apresenta apenas a
componente vertical, e os dois primeiros termos do lado direito da nossa equacao (eq. 8.10)
podem ser simplificados, conforme demonstrado abaixo.

Termo 1:
ov ov ov

o VV :A‘am'%—i_ /Cay-a—y + Caz'g
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ov _ zu
Ca® VV = Comg caza caza + C.-

- . ou ov
Ca.VV—Caz-g'*“Caz-& (8.11)

Termo 2:

C—;V oV = (Kot /Cay + (o) (Ve ‘7)

. Bu v O
CaVoV—Caz.(a +8y+—8z )
Vel =¢ (5 Ou a“) (8.12)
Ca a,* ay .

A equacao 8.11 nos diz que o processo de inclinagdo do tubo de vortice ocorre quando
temos cizalhamentos verticais das velocidades horizontais. Esse processo pode ocorrer, por
exemplo, quando uma coluna d’dgua que se desloca em &dguas profundas se aproxima da
plataforma continental, e sofre o atrito com o fundo, deformando-se. A equacao 8.12 nos
diz que o processo de compressao/estiramento do tuno de vortice ocorre quando o fluxo
apresenta divergéncia ou convergéncia horizontal. Em caso de divergéncia, o tubo de vortice
aumenta de diametro e diminui de altura, os filamentos de vortice se afastam, e a vorticidade
relativa diminui em modulo. Em caso de convergeéencia temos estiramento do tubo de vortice,
os filamentos se aproximam, e a vorticidade relativa aumenta. Um exemplo de como um
campo de velocidade divergente gera vorticidade é apresentado na figura 8.4.

O termo 3, (V V)29, no caso da aproximagdo do plano 3, resume-se 0.2 y pois 2Q) é
aproximado para f, e f varia apenas em y, assim as derivadas em x e z de f sao nulas. A
adveccdo de uma coluna de fluido ao longo de um meridiano, faz com que essa viage para
latitudes onde a vorticidade planetdria é diferente daquela de sua latitude de origem, e isso
induz vorticidade relativa na coluna.

O termo 4 do lado direito da equagao 8.10 expressa um produto vetorial entre os gradientes
dos campos de densidade e pressao. Se esse produto é nulo isso significa que os dois gradientes
sao pararelos, ou seja, os campos de densidade e pressao sao paralelos, e nesse caso temos
um fluido barotrépico. Lembre-se que por defini¢cao o produto escalar entre dois vetores é
dado pelo modulo de um, vezes o modulo do outro, vezes o seno do angulo entre eles. Se
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H.S.

Figura 8.4: Circulagao divergente e acdo da for¢ca de Coriolis.

Figura 8.5: Campo de densidade se ajustando ao campo de pressao
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Figura 8.6: Campo de corrente cisalhado e as tendéncias rotacionais.

os mesmos sao paralelos, entao o angulo é 0 ou 180, e o seno é 0. Caso esse produto nao
seja nulo, entdo os campos nao sao paralelos, como na situagao apresentada na figura 8.5, e
o fluido é dito baroclinico. Nesse ultimo caso, o campo de densidade tende a se ajustar ao
campo de pressao, gerando vorticidade conforme mostra a figura.

Finalmente, temos o efeito do atrito (termob). O atrito interno do fluido pode gerar cizal-
hamentos do fluido, de modo que cada parcela de fluido sofre tensoes diferentes em cada um
de seus lados, e isso gera uma tendéncia a rotagdo, conforme mostra a figura 8.6.

8.4 Conservacao de vorticidade potencial

Para determinados movimentos, como movimentos de meso a larga escala que ocorrem
em oceano aberto, podemos considerar o fluido homogéneo (p constante) e desconsiderar
o efeito do atrito, pois nesta regido os contornos estdo muito longe para que possam in-
fluenciar. Nestas condicdes o movimento serd essencialmente horizontal e barotrépico, ou
seja, w € muito pequeno e as velocidades horizontais nao apresentam cisalhamentos verticais
(Ou/0z = Ov/0z = 0). Esta é uma situacao em que os efeitos da estrutura termohalina,
compressibilidade e forcas de friccao sao desprezados e a coluna d’dgua estd em equilibrio
hidrostatico. Resta-nos portanto apenas a componente vertical de (g, pois sendo o movi-
mento quase que apenas horizontal o vetor vorticidade relativa deve ser vertical, pois o
mesmo é normal ao plano em que acontece o movimento. Assim o termo de inclinagdao do
tubo de vortice, o termo baroclinico e o termo de atrito podem ser desprezados, e a nossa
equacao da vorticidade torna-se:
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z=—H

Figura 8.7: Vista lateral da coluna d’dgua no modelo de dguas rasas.

dCr ou Ov

= G+ DG+ ) =08 (513

desde que utilizemos a aproximagao do plano 3, e 2€) seja aproximado para f. Nessa equacao,
=
Y

Para estes movimentos barotrépicos de larga escala trabalhamos com a equagdo da con-
tinuidade integrada verticalmente. Dizemos que a coluna d’agua é dividida em uma porcao
H de altura constante, que é o nivel de repouso, e mais as oscilagoes em torno do nivel de
repouso (7), que sao as ondas (figura 8.7), e integramos a equagao desde z = —H até z = 1.

n Ou Ov n ow
Rt P - 14
/H(ax ay)dz /H(az )dz (8.14)

como u e v nao variam em z, o resultado é:

O(H+nu O(H+n)w

+ = —w, +w_ 8.15
ox oy K " ( )
considerando o fundo plano w_pg serd nulo, no entanto, na superficie a velocidade vertical
w é causada pelas oscilagoes 7. Portanto podemos substituir w, por 0n/0t. Reescrevendo a
equacao 8.15 teremos:
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(H+n)(g—;‘+3—2):-ua}g;"-ua}g;"-% (8.16)
e (817
Ge+ 50 = T =+ G ) (5.18)
Portanto na equacdo 8.13 substituimos o termo (5% + g—;) por (H + n)%(ﬁ)
T = (G + DUH + 1) G ) — 08 (519

Lembrando que  é 0f/0y, a parte advectiva da derivada total de f, e que este termo é
unica parte ndo nula de df /dt pois f ndo varia em z, z e t, podemos escrever v como df /dt,
ou seja:

A d, 1 .

o= (G + N)((H + n)%(m)) — (8-20)
e = ~(Cnet DUH +1) 5 () 821
ou seja;
% + Ca(H + n)%(ﬁ) =0 (8.22)
IO T 52
%(H%— n) —0 (8.24)

Esta tltima equacao nos diz que a quantidade Hﬁﬂ deve se conservar, pois se sua derivada

é nula, isto significa que a mesma é constante.

Esta quantidade é o que conhecemos por vorticidade potencial II, como se o fluido possuisse
um reservatério de vorticidade, mesmo que este nao esteja em rotacao. Analisando esta
situacao veremos que, para estes movimentos de larga escala, o fluido se desloca de modo
a conservar seu potencial de rotacao. Toda vez que variar H, (g ou f, isto acontecerd de
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modo que (p permaneca constante. Por exemplo, quando uma coluna d’agua se desloca,
ao longo de um paralelo de latitude (f permanece constante), para uma regido de menor
profundidade, ela deve perder vorticidade relativa para compensar a diminuicao de H e
manter Il constante. por outro lado, se esta coluna se desloca ao longo de um meridiano,
do equador para o polo, sobre uma regiao de profundidade constante, ela deverd perder
vorticidade relativa para compensar o aumento de vorticidade planetaria.



Capitulo 9

Correntes Oceanicas com Friccao

9.1 Circulagao Dirigida pelo Vento

Desde a muito tempo o homem j& sabe que a circulacao superficial dos oceanos, em larga
escala, ocorre na forma de grandes giros. Porém nao se sabia que a mesma é gerada pelos ven-
tos. No século XVI, os grandes navegadores espanhois e portugueses ja sabiam da existéncia
dos giros anticiclonicos nos oceanos Atlantico Norte e Atlantico Sul. Inicialmente atribuiu-
se esta circulacdo ao aquecimento diferenciado entre equador e polos (Croll, 1875), mas de
de acordo com as primeiras estimativas a circulagao gerada pelos gradientes termohalinos
deveria apresentar valores bem menores e variacoes mais lentas. Em seguida esta circulacao
foi associada aos ventos. No entanto, Zoppritz, em 1878, demonstrou quantitativamente que
a transferéncia de momento do vento para os oceanos era um processo muito lento para ser
levado em considercao. Mas seus calculos estavam errados, pois Zoppritz usou o coeficiente
molecular de viscosidade, e nés sabemos que a transferéncia de momento na agua ocorre
principalmente através de movimentos trubulentos. Efeito este que foi parametrizado na
forma de um coeficiente de viscosidade turbulenta.

Hoje em dia sabe-se que a circulagao de larga escala dos oceanos é gerada tanto pelos
gradientes de densidade como pela transferéncia e momento a partir da atmosfera. No
entanto, na capa superficial dos oceanos, o vento é o principal fator gerador da circulacao.
A circulagao termohalina, por sua vez, ocorre em toda a coluna d’gua, porem em escala de
tempo bem diferente.

Por volta de 1898 Nansen explicou qualitativamente por que as correntes oceanicas dirigidas
pelo vento nao ocorrem na mesma direcao deste, porém defletida a esquerda no hemisfério
sul e a direita no hemisfério norte. Nansen descobriu este efeito observando o deslocamento
de icebergs nas regioes polares.

Em 1902, Ekman explicou quantitativamente esta defleccio do movimento, e associou a
mesma a forca de Coriolis. Ekman colocou a equacao do movimento na forma que explicaria
o transporte gerado pelo vento.

112
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Em 1942, Sverdrup desenvolveu o primeiro modelo, com base na teoria de Ekman, que
explicaria a circulacao dos oceanos na forma de grandes giros.

Em 1948, Stommel explicou, também com base na teoria de Ekman, o fato das correntes
oceanicas (parte dos giros de larga escala) serem mais intensa no lado oeste dos oceanos:
Corrente do Brasil, Corrente do Golfo, Corrente de Kuroshio.

Em 1950, Munk, com base na teoria destes outros autores, obteve explicacoes analiticas
que descrevem quantitativamente os principais aspectos da circulagao oceanica dirigida pelo
vento, em termos do campo real de ventos.

9.1.1 A Teoria de Ekman

Ja estudamos (capitulo 7) movimentos com pequenos niimeros de Rossby e Ekman, ou seja,
movimentos sem acelercao e atrito. E vimos que estes movimentos deveriam ocorrer no
oceano inviscido, fora das camadas de Ekman, e quando as forcas que estivessem causando o
movimento se equilibrassem, gerando um fluxo estacionario. O principal movimento nestas
condigoes € a geostrofia, em presenca do equilibrio hidrostatico. Agora passamos a consid-
erar movimentos que, apesar de apresentarem pequeno nimero de Rossby, ndo apresentam
nimero de Ekman desprezivel, ou seja, movimentos estaciondrios que ocorrem em presenca
do atrito. Este tipo de movimento ocorre nas camadas de Ekman. Como o fluxo é esta-
ciondrio, nosso estudo se limita ao fluxo gerado a partir do momento que as forcas que atuam
no fluido entram em equilibrio. Para um dado campo de vento (constante) e dados campos
de pressdo e massa deve existir um fluxo (estaciondrio) que é resultante do equilibrio de 3
forcas: forca de Coriolis, for¢a do Gradiente de Pressao e forca de Atrito. Estando estas
forcas em equilibrio a resultante deve ser nula, portanto o movimento causado deve apre-
sentar aceleracao nula, ou pelo menos esta deve ser tao pequena que pode ser desprezada.
Portanto os termos referentes a aceleracao nas equacoes do movimento nao serao incluidos.
Nestas condicoes as equacoes do movimento utilizadas para o estudo de Ekman sao:

componentes horizontais:

10p

—fy=—-2% V2 9.1
fv P +vVau (9.1)

10p 9
+fu=————4+vV- 9.2
>y (9.2)

componente vertical:
10p 2

=——— \% 9.3
9= 5, TVVY (9.3)

e a equacao da continuidade:
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ou Ov Ow
%+a—y+§_o (9.4)

Continuamos considerando o oceano incompressivel e homogéneo, portanto os gradientes de
pressao a que nos referimos sao aqueles gerados por inclinagoes da superficie (componente
barotrépica). Esta situagdo difere da geostrofia por que, com adi¢do dos termos de atrito,
as forcas do gradiente de pressao e Coriolis deixam de ser diretamente opostas, Um novo
equilibrio é atingido, diferente do equilibrio geostroéfico.

“B importante notar que: Matematicamente os modelos sao feitos, para esta
ou aquela situagao, nao considerando os processos que nao nos interessam e de-
sprezando os respectivos termos nas equagoes. Porém na natureza os processos
simplesmente ocorrem e nao podem ser desprezados ou eliminados. Entao, ao
realizarmos um calculo com base nas equagoes que nao incluem determinados
termos, os quais representam matematicamente determinados processos, esta-
mos fazendo um cdlculo limitado, i.e., limitado as situagGes e/ou regides em que
estes fenomenos nao sao significativos. Todos os modelos sao limitados enunca
representam 100 % dos fendmenos. Cabe ao pesquisador saber usi-los adequada-
mente, ou seja, saber quando e onde usar um modelo baseados nas equacgoes da
geostrofia, ou equagoes de Ekman, nas equagoes com coordenadas esféricas ou
cartezianas, etc.. ”

A teoria de Ekman foi desenvolvida para explicar um movimento de larga escala que ocorre
no meio do oceano, longe das margens continentais, uma regiao onde os contornos laterais
estao suficientemente longe para que seus efeitos possam ser desprezados. Vamos considerar
o movimento de uma massa homogénea de fluido limitada inferiormente por um fundo plano
e horizontal, e que apresenta-se em rotacao com velocidade angular constante. Sob tais
condicoes podemos considerar que p, a densidade do oceano, é constante, e que o movimento
é essencialmente horizontal, pois estando os contornos laterais muito longe, os cisalhamentos
horizotais de corrente sao nulos:

ou Ou Ov Ov

== =""= 9.5
or Oy Ox Oy (9:5)
Neste caso a equacao da continuidade resume-se a:
ow
— =0 9.6
P (9.6)

ou seja, a velocidade vertical w é constante ao longo do eixo z. Como o fundo é plano, w deve
ser nulo bem proximo do fundo, entao sendo w constante na coluna d’agua e sendo w nulo
em um ponto da coluna, w deve ser nulo em toda a coluna d’adgua. Assim ficamos apenas
com u e v, e estes sdo constantes horizontalmente. Isto significa um movimento horizontal e
estaciondrio, que se apresenta em equilibrio hidrostatico na vertical.
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Neste caso os termos de atrito, nas equacoes horizontais do movimento resumem-se as
derivadas de segunda ordem de u e v em relacao a z e torna-se nulo na componente vertical:

componentes horizontais:

10p 0%u
—fv= ~ar T Vo (9.7)
10p 0%v
+f :—;a—y'i‘l/vﬁ (9 8)
componente vertical:
10p

Nas equacoes 9.7 e 9.8 o coeficiente de viscosidade aparece com o indice v pois trata-se da
componente vertical do termo de atrito, ja que a parte horizontal do laplaciano de u e v é
nula.

Lembrando que estamos estudando o movimento na camada de Ekman e que nesta regiao o
fluxo resultante e a soma do fluxo geostréfico e do fluxo gerado pelo atrito do vento, vamos
separar as componentes u e v do fluxo em suas componentes geostréfica e ndo-geostréfica:

U= Uy + U (9.10)
V= Vg + Ve (9.11)

onde o indice g indica geostrofia e e fluxo de ekman.

Substituindo estas varidveis nas equacoes 9.7 e 9.8, lembrando que a componente geostrofica
do fluxo é constante ao longo do eixo z, ficamos com:

1 0p 0?u,
{0y v = =5+ (9.12)
190p 0%v,

Parte da solucao é o fluxo geostréfico e parte é o fluxo de Ekman. Sabemos que o fluxo
geostrofico estd associado ao gradiente de pressao e o fluxo de Ekman ao atrito, portanto
como estas equacoes sao lineares as solugoes podem ser somadas ou separadas como queiram?,
assim podemos fazer:

!Para um sistema linear a soma, de duas solugdes também é uma solucio.
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_ i 9.14
fog=— o (914
10p
+fu,=——— 9.15
e
0%u,
fre =1, 9.2 (9.16)
0%v,
e =175 (9.17)
Na vertical continuamos com o equilibrio hidrostatico:
dp
- =— 9.18
5, = P9 (9.18)

As equagoes 9.14 e 9.15 representam o fluxo geostroéfico e as equagoes 9.16 e 9.17 representam
o fluxo de ekman.

9.1.2 Analisando as equacoes de Ekman

As solugoes para u, e v, podem ser obtidas se encontrarmos equacgoes para uma inica variavel,
pois tanto em 9.16 como 9.17 aparecem duas varidveis (u. e ve). Precisamos trabalhar as
equacoes de modo a encontrar uma inica equagao para u. € uma para v.. A equagao para
u, é obtida derivando-se a equacao 9.16 em relacao a z duas vezes e substituindo na equacao
9.17:

0tu,  f?

az4 ﬁue =0 (919)
e analogamente para v,:

84 . 2

£1+%%:0 (9.20)

Assim obtemos duas equagoes diferenciais de quarta ordem para u. e v.. A solugdo para
estas equacoes é derivada a partir da solugao geral para equagoes diferenciais deste tipo:
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T mz nz
Ue = :I:Vagua.cos(z gt 9).exp(ﬁ) (9.21)
e
T mz Tz
Ve = Vagua.sm(z +ot 0).exp(ﬁ) (9.22)
onde:

Vagua € 0 vetor corrente superficial, o sinal de + e - na férmula de u, refere-se aos hemisférios
norte e sul, respectivamente;

H é a profundidade da camada de Ekman;

f é o angulo que o vento faz em relacao ao norte.

A velocidade superficial da dgua V,4,, é calculada em funcao do atrito do vento na superficie
do oceano:

VorT

Vagua = =+ 9.23
= Hyl ] %29
onde:
T é a tensdo de cisalhamento do vento na superficie do oceano;
Pagua ¢ a densidade da dgua do mar;
f é o parametro de coriolis.
A tensao do vento é calculada em funcdo da velocidade deste:
T = par-cd-‘/;zr-‘var‘ (9.24)

onde: p,, é a densidade do ar;

cq ¢ um coeficiente de arrasto do vento, o qual é adimensional e varia em fun¢ao da velocidade
do vento;

V.r € 0o vetor velocidade do vento;

T é uma grandeza vetorial, que apresenta, assim como V,, componentes nas direcoes = e y.
A profundidade da camada de Ekman ¢ calculada em funcao do coeficiente de viscosidade e

do parametro de Coriolis:

2v,

/]

H=r (9.25)

o parametro f aparece sempre em médulo pois ndo interessa considerar os valores negativos
de f no hemisfério sul.
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9.1.3 Interpretando as Solucoes para Camada de Ekman Superfi-
cial

Suponhamos um vento meridional, soprando de norte, com velocidade constante. Vamos
orientar nosso eixo z normal a superficie, com a origem nesta e crescendo em direcao ao ceu.
Portanto, abaixo da superficie z é negativo. Nestas condicoes, na superficie, onde z = 0, as
solugoes para u, € v, tornam-se:

Ue = :I:V;lgua.cos(%) (9.26)
e
T
Ve = Vagua.sm(z) (9.27)

pois €, o angulo do vento em relagdo ao norte é nulo. Note que u, e v, apresentam-se defasados
45 graus em relagao ao vetor Vgg,,. Portanto a direcao de propagacao da dgua deve ser 45
graus em direcao a direcao do vento, ou seja, em superficie o fluxo gerado pelo vento apresenta
uma direcao de 45 graus em relagdo a este, para a direita no hemisfério norte e para esquerda
no hemisfério sul. Abaixo da superficie o fluxo d’dgua vai diminuindo em intensidade, pois a
exponencial que aparece nas férmulas ficard com expoente negativo. Enquanto que a direcao
muda no sentido horario no hemisferio norte e anti-horario no hemisferio sul. A direcao do
fluxo se torna oposta a direcdo na superficie na profundidade z = —H, onde a velocidade
diminui para exp(—m), ou seja, 0,04 do valor da velocidade na superficie. A profundidade
z = —H é normalmente escolhida como a profundidade onde o vento efetivamente atua.
Olhando de cima, os vetores de corrente nas varias camadas que compdem a camada de
Ekman superficial formam uma espiral.

Normalmente o coeficiente de arrasto do vento é considerando como constante até determi-
nado valor de velocidade do vento:

cg = 1.4 x 1072 se a velocidade do vento for até 11m/s. Acima disto os valores de cq sao
parametrizados em funcao da velocidade do vento. Usando este valor para cy ficamos com:

k
7= 1.82 x 1073V, | Vi, | —o (9.28)
m=s

Substituindo este valor na férmula de Vg4, ficamos com:

Var‘Var‘
%ua:0;79><107 —_— Mm/S 9.29
: H ™ (9:29)

Observacoes de Campo feitas por Ekman indicam que as correntes superficiais e avelocidade
do vento podem ser relacionadas pela seguinte férmula:
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Vagua _ 0,0127
Var v senf

(9.30)

onde 0 é a latitude
Esta relacao é valida para a regiao fora da faixa de 10 graus de latitude em torno do equador.
Substituindo esta expressao na equacao 9.29 chegamos a uma expressao para H:

43V,

senf

H

metros (9.31)

Portanto, sabendo-se a velocidade do vento na latitude 6 (fora de 10 graus de latitude) pode-
se calcular a espessura da camada de Ekman e a velocidade V4., a qualquer profundidade
abaixo da superficie. O fato de H depender de V,, sugere que a viscosidade turbulenta
aumenta com o aumento de V,,; se soubermos H podemos estimar valores para a viscosidade
v.

9.1.4 A Espiral de Ekman no Fundo

As camadas de Ekman aparecem nas imediacoes de todos os contornos do oceano. Assim
como existe uma camada de Ekman na superficie existe outra no fundo, nas imediagoes
do contorno entre o mar e o fundo oceanico. Portanto, existindo um vento constante na
superficie, existird um fluxo geostréfico, gerado pelo empilhamento de dgua, o qual sera
constante em toda a coluna d’agua, um fluxo de ekman na camada superficial que se soma
ao fluxo geostrofico, e um fluxo de ekman que aparece devido ao efeito do fundo freando
o movimento geostréfico. O fundo oferece resisténcia ao movimento e diminui a velocidade
do fluxo. Diminuindo a velocidade diminui a forca de Coriolis, pois esta é proporcional a
velocidade, portanto o gradiente de pressao (constante ao longo de z) deixa de ser balanceado
por Coriolis. Este efeito é tanto mais forte quanto maior a proximidade do fundo, e vai
diminuindo conforme nos afastamos do fundo até se extinguir a uma determinada altura
acima do fundo. Esta altura é o topo da camada de Ekman de fundo. Desta vez orientamos
nosso eixo z perpendicular ao fundo, sendo a origem z = 0 no fundo. O sentido positivo de
z é em direcao a superficie do mar.

Acima do topo da camada de Ekman de fundo existe o equilibrio geostréfico. No topo da
camada de Ekman o fluxo geostréfico comeca a sentir o efeito do fundo e comeca a ser freado.
Portanto a for¢a do Gradiente de Pressao (GP) deixa de ser balanceada pela forca de Coriolis
(FC), e isto gera um movimento na diregio da forga do GP. Quebrando o equilibrio geostréfico
e gerando um novo equilibrio, agora entre GP, FC e FA (forca de Atrito). Logo mais abaixo,
aumenta a FA | pois aumenta a proximidade com o fundo, freando ainda mais o movimento,
e diminuindo FC. Assim aumenta ainda mais a componente do fluxo na direcao de GP,
diminuindo a componente geostréfica. Desta forma a velocidade resultante vai diminuindo
em direcao ao fundo e vai girando, formando uma espiral. Exatamente sobre o fundo a
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7=

— X

Figura 9.1: Espiral de Ekman no fundo - vista lateral

z=topo z=—dz z=-2dz z=-3dz

F
C FC FA
FA  _FC
v FA FC
\Y% v v
GP GP GP GP

Figura 9.2: Espiral de Ekman no fundo - vista superior

velocidade é nula, e pouco acima deste a velocidade é oposta avelocidade no topo da camada
de Ekman.

Quando o fluxo é desviado na direcao de GP, passa a existir transferencia de massa da maior
para a menor pressao, tendendo a acabar com o gradiente de pressao. Se a forcante que
gera o gradiente de pressdo (o vento) ndo conseguir manter este gradiente, o mesmo serd
eliminado, caso contrario ele continua existindo e a camada de ekman de fundo tambem.
Se a forcante cessar o fluxo geostréfico e a camada de ekman continuam existindo mais um
tempo de pois se estinuguem. Este tempo é conhecido como tempo de decaimento da camada
de ekman.

O efeito do atrito com o fundo é de quebrar a geostrofia e produzir fluxo na dire¢ao de GP.
Na camada de Ekman de fundo trabalho é realizado sobre o fluido pelo GP. Este trabalho
é que fornece energia para a manuten¢do da camada de ekman. O tempo de decaimento é
uma func¢ao da razao na qual este trabalho é realizado e da energia cinética nesta camada e
na camada geostréfica.
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9.1.5 Equacoes para a Camada de Ekman de Fundo

Suponha um fluxo geostréfico na direcao leste-oeste, ou seja, zonal. Neste caso, na camada
geostréfica: v = uy e v = 0, e na camada de Ekman de fundo: v = uy + u, e v = v.. As
solugoes para u, e v, na camada de Ekman de fundo sao:

Ue = —ug.cos(%z + 0).exp(_Tm) (9.32)
e
Ve = ug.sin(% + 0).63:})(%) (9.33)

onde 6 é o angulo entre u,4 e o norte.

A espessura da camada de Ekman é dada por:

2u
H=nr Y 9.34
V7 (934

O tempo de decaimento da camada de ekman é dado por:

T=—"4_ (9.35)
2Vv|f‘

9.2 O Modelo de Sverdrup para a Circulacao Gerada
pelo Vento

Sverdrup, baseado na teoria de Ekman, trabalhou na primeira tentativa de explicar a cir-
culagdao oceanica na forma de grandes giros. Sverdrup partiu das equacoes do movimento
para fluxos com aceleracao local desprezivel e gradientes horizontais de velocidade também
despreziveis, pois tentava explicar a circulacao gerada por um vento constante em uma regiao
no meio do oceano, longe dos contornos laterais. Ou seja, equagoes para um fluxo com nu-
meros de Rossby e Ekman horizontal muito pequenios. Portanto as equacoes utilizadas sao
as equacoes 9.1 e 9.2, porem com os termos de atrito reescritos na forma de tensao de cisal-
hamento e retendo apenas sua componente vertical, dado que os cisalhamentos horizontais
sao desprezados:

Oop 07,

=5t %

(9.36)
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0 or,
+ofu = —6—5 + 52 (9.37)

Y _ ., 8
onde: T, = G, € Ty = g,

O que Sverdrup fez foi trabalhar com o transporte na capa superficial dos oceanos, i.e.,
a velocidade integrada numa camada de oceano desde a superficie até uma profundidade
z = —h onde o transporte do vento se anula. Esta profundidade é abaixo do fundo da
camada de Ekman superficial, onde a velocidade é 0,04 do valor de superficie, e portanto
praticamente nula. Portanto integramos as equacoes 9.36 e 9.37 desde —h até 0.

0 0 Jp 0 01,
—/_hpfvdz = —/_h %dan/_h(E)dz (9.38)
e
0 . 0 dp 0 or,
+/_h pfudz = - 8ydz+/—h( P )dz (9.39)
ou seja:
oP
_fMy = —g + Two — Tw_h (940)
‘ oP
+fMy = ———dz+ 71y — 7y_, (9.41)
oy
Onde:

M, = [°, pudz e M, = 12, pvdz e,
P =[° pdz

A equagdo da continuidade é trabalhada da seguinte forma:

1dp

== V=0
pdt+v.
dp -
— V=0
dt-l—pVo

%+VOVp+pVﬂ7:0
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Ve(pV)=0
quando integrada resulta em:
0 Opu 0 dpv 0 Odpw
Pyd /—d /—d:O 9.42
/—h(ax)z+ fh(ay)H fh(az)z (9-42)
ou seja
oM, 0M,
= —(po.-wy — p—p-W_ 9.43
97 + ay (po-wo — p—p-w_p) (9.43)
Como em z = —h o0 movimento se anula e em z = (0 nao existe movimento vertical, pois

depois de estabilizado o vento estabiliza-se a superficie, w deve ser nulo tanto na superficie
como em —h, assim a equacao da continuidade resume-se a:

oM, N oM,
ox oy

=0 (9.44)

Como Sverdrup tentava explicar um giro, trabalhou com as equagoes do tranposte na forma
de vorticidade, ou seja, calculou o rotacional das equacées do movimento, mas apenas a
componente vertical deste (dado que o movimento é essencialmente horizontal e apenas
a componente vertical de (g é importante): derivamos a equagao 9.41 em relacdo a z e
subtraimos a derivada da equagao 9.40 em relacao a y.

O resultado é:

oM,  OM,
or oy

of
dy

f( ) + My—== = Rotty — RotT_y, (9.45)

onde: Rot significa o rotacional de 7, ou seja, %’ — 5_2‘ Ao utilizarmos a equacgdo da
continuidade 9.44 na equagao 9.45 ficamos com:

BM, = Rotrg — RotT_y, (9.46)

onde: B = g—g ¢é a variacao latitudinal do parametro de Coriolis.
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- Y=A
a Y
| X
X=0 X:L

Figura 9.3: Regiao retangular de extensao A x L, entre as latitudes de 10 e 45 graus norte. A
esquerda, a componente zonal do vento

Esta equacgao nos diz que: “a wvorticidade gerada por adveccio do gradiente de vorticidade
planetdria é balanceada pela vorticidade induzida pelo rotacional do campo de vento menos
a vorticidade retirada, na profundidade —h pelo rotacional do campo de corrente (que em
ultima instancia é o atrito)”

Como na profundidade —h o movimento gerado pelo vento se anula, podemos dizer que nesta
profundidade Rot7 é nulo assim ficamos apenas com:

BM, = Rotr, (9.47)

Para provar a validade do modelo Sverdrup propos um campo de vento zonal cisalhado
apenas no eixo y. Representando o campo zonal de ventos da Terra entre as latitude de 10
e 45 graus norte.

(9.48)

7, =0 (9.49)

onde:

A é a extensao meridional desta regiao compreendida entre 10 e 45 graus e 75 é o valor
maximo que a tensao de cisalhamento do vento atinge. A entensao zonal desta regiao é L,
conforme é mostrado na figura 9.3.

Substituindo esta solucao na equagao 9.47 obtemos:
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ToT Y
e utilizando a equacao da continuidade chegamos a M,
Mo = P cos(W)(a - 1) 0.51)
ey cos(—r)(@ .

As condicoes de contorno para esta regido retangular sdo que: no contorno o tranposrte
normal ao contorno se anula.

Utilizamos uma funcdo, chamada funcao de corrente 1 para interpretar o resultado deste
campo de vento. Esta funcao é definida como:

Ye,y) = Grsen( 1)L~ 2) (9.52)
De tal modo que:
M, = _2_15 (9.53)
e
_ oy
My = o (9.54)

O desenho da funcao de corrente aparece na figura 9.4. Em cada ponto das linhas de corrente
o transporte M, cujas componentes sao M, e M,, é tangencial as linhas.

9.3 O modelo de Stommel

O modelo de Sverdrup conseguiu explicar, com base nas equagoes de Ekman e usando ape-
nas o atrito do vento, uma parte da circulagao dos oceanos. Os resultados de Sverdrup
conseguiram reproduzir uma parte do giro anticiclonico do Atlantico Norte, mas nao con-
seguiram reproduzir a circulagio nas proximidades da plataforma continental. Stommel por
sua vez, resolveu considerar os termos de atrito com o fundo, que Sverdrup desprezou, pois
préximo a plataforma continental o atrito com o fundo passa a ser importante. Portanto, a
equacao utilizada por Stommel é a equacao 9.46:

BM, = Rotty — Rott™), (9.55)
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__________________________ Z:—h

Figura 9.4: Linhas de correntes para a regido compreendida entre 10 e 45 graus norte de
latitude, gerada pelo campo de vento suposto por Sverdrup.

Mas Stommel colocou o termo de atrito com o fundo de outra forma. Como sabemos, o
atrito com o fundo é proporcional a velocidade da agua proximo ao fundo, portanto podemos
escrever o termo de atrito em —h de outra forma:

Rotr™), = kRotM (9.56)

onde M é o transporte e k é um coeficiente que expressa a proporcionalidade entre o atrito
com o fundo e o transporte.

Assim ficamos com:

BM, = Roti} — kRotM (9.57)

A equagao 9.57 expressa o Balanco de Stommel.

9.3.1 Solucao do Modelo de Stommel

Se utilizarmos o mesmo exemplo de um vento zonal utilizado para o modelo de Sverdrup
(T2 = —To.cos(%)), ficaremos com:

oM, OM,
ox oy

BM, = o — T ) (9.59)

ou seja
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_ Org.cos(7}) oM, OM,
_ _Tom Ty, . OMy OM,
BM, = " .sen( A) k( 5 9 ) (9.60)

E agora, usando a funcao de corrente 1, ficamos com:

Ba—w = —@.sen(ﬂ—y) — k(== + ) (9.61)

A qual pode ser escrita da seguinte forma se usarmos a notagdo de laplaciano horizontal

2 _ 9%, 9%,
Vh_6$2+6y2'

oY  Tom Y
2 —_— —_— — ) =
EViip + ﬁax + I .sen( " )=0 (9.62)

A equagdo 9.62 é uma equagao diferencial de segundo grau e segunda ordem para . A
solugao particular para esta equacao é:

oA (Wy) a emp(ﬂ(g;z)).senhozac + eacp(—%.x.senhoz(L — 1))

9.63
senhoal ) ( )

ﬁZ 71.2

Stommel analisou a solu¢ao para 3 casos:

a) Rotagao nula; ou seja, f = 0, e consequentemente 3 = 0 e a = %. Neste caso, a solucio
9.63 torna-se:

senh%x + senh% (L — x))
senh% L

(9.65)
A qual é uma solugao totalmente simétrica, cujo desenho é apresentado na figura 9.5, no
painel a.

b) Rotagdo ndo nula, porém o planeta plano; ou seja, f = constante e 3 = 0. Neste caso a
solucao continua sendo simétrica, pois S continua sendo nulo.
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c) Planeta esférico e em rotagao; neste caso § nao seria nulo e a solugao de Stommel, equagao
9.63, seria completa. O desenho desta funcao no dominio retangular de dimensoes A x L
nao é simétrico. As isolinhas da funcao de corrente v aparecem mais concentradas no lado
esquerdo do dominio, conforme mostra a figura 9.5, painel b.

Portanto, Stommel concluiu que a causa da intensificacao das correntes no lado oeste dos
oceanos é a variagao latitudinal do parametro f, ou seja, o fato de haver uma intensificacao
da atuacao da forca de Coriolis em dire¢ao aos polos gera uma intensificacao das correntes
no lado oeste dos oceanos. Esta intensificagao é um fato observado em praticamente todos os
oceanos, mas principalmente na corrente do Golfo, corrente do Brasil e corrente de Kuroshio.
Estas correntes sao parte dos giros oceanicos e formam o lado oeste destes giros. A corrente
do Golfo é a mais estudada e consequentemente a mais conhecidas de todas. Os modelos
de Stommel e Munk reproduziram os giros no oceano Atlantico Norte. Mais os resultados
destes modelos quando espelhados para o oceano Atlantico Sul, reproduzem a circulacao
deste oceano e a intensificacdo do fluxo na corrente do Brasil.

9.4 O Modelo de Munk

Munk, no entanto, considerou que préximo ao contorno oeste onde as correntes se inten-
sificam, deve haver um aumento no cisalhamento horizontal das correntes. Portanto nesta
regiao o atrito lateral deve ser mais importante. Mais importante inclusive que o atrito com
o fundo, portanto Munk considerou o termo de atrito lateral e o atrito superficial (do vento)
e desprezou o atrito com o fundo. Neste caso a equacao da vorticidade para o transporte
torna-se:

BM, = Rotry — A,V RotM (9.66)

A qual expressa um balanco entre a vorticidade induzida por adveccao do gradiente de
vorticidade planetaria, a vorticidade introduzida pelo vento e a vorticidade retirada pelo
atrito lateral (devido ao cisalhamento horizontal do fluxo).

9.4.1 Solucao da Equacao de Munk

Se utilizarmos novamente a fungao de corrente 1, veremos que o balango de Munk (equagao
9.66) torna-se:

20— oty — AV} (9.67)

N vZ G T il
onde: Vj = 7 + 275 By? + By
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a) Linhas de fluxo com distribuicao
simetrica |

b) Linhas de fluxo éoncentradas no oeste

Figura 9.5: Linhas de corrente sequndo o modelo de Stommel, para um parametro 3 nulo,
painel a, e ndao nulo, painel b
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Figura 9.6: Desenho da fun¢ao x ao longo eixo x central da regido retangular A X L.

Estudando a solucao da equagao 9.67 para a mesma regiao retangular de dimensées A x L
e um vento zonal 7, = 'ro.cos(%) veremos que esta tem a seguinte forma:

L 07,
T,y) = ——y—= 9.68
Y(x,y) Xy (9.68)
onde:
i 1 2  kz \/§ T 1 —k(L—x
x(z)=(1- k_L)(_?,e .COS(T.kx — E) +1) - k—L(kx —e ) (9.69)
onde:

Indepedente de qual o aspecto matematico que apresenta a fungao x, veremos que o desenho
desta funcao ao longo do eixo x do dominio A x L aproxima-se muito do campo de corrente
encontrado no Atantico Norte. Note, na figura 9.6, que na porcao central desta regido
os vetores apresentam pequeno moédulo e nenhum cisalhamento horizontal. Préximo ao
contorno leste, estes vetores apresentam-se tambem com pequeno médulo e um pequeno
cisalhamento muito préoximo ao contorno, porém proximo ao contorno oeste o médulo dos
vetores nao s6 aumenta bastante, mas apresenta grandes cisalhamentos e inversoes de fluxo.
Munk associou as inversoes de direcao a recirculagao da corrente do Golfo.

O desenho da funcao linha de corrente da solucao de Munk apresenta aspecto semelhante
a de Stommel, porém contém fei¢oes que explicam além da intensificacao das correntes no
lado oeste dos oceanos, a retroflexdao das correntes de contorno oeste, veja as figuras 9.7 e
9.8.
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Figura 9.7: Desenho da fun¢do de corrente v sequndo Munk (1950), para § = 0.

a i : L 1 X L i | i £ L ! X i i | i i 2
] 0 L &0 i 100

Figura 9.8: Desenho da func¢io de corrente ¢ sequndo Munk (1950), para B ndo nulo e
constante.
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9.5 A Intensificacao das Correntes Oeste Explicada por
Conservacao de Vorticidade.

Como foi visto anteriormente, o deslocamento das massas d’agua nos giros de larga escala, na
bacia oceanica, ocorre de modo que conserva vorticidade potencial II = % Se levarmos em
conta que a profundidade H deve se manter aproximadamente constante na bacia oceanica,
veremos que a conservagao de II dependerd apenas das variagoes de ( e f. Ou seja, para
que haja conservacao de vorticidade potencial, quando a vorticidade planetaria f aumentar a
vorticidade relativa ¢ deverd diminuir, e vice-versa. Ao mesmo tempo sabemos, pela equacao
vorticidade, que vorticidade relativa pode ser gerada (ou destruida) por: a) advecgdo do
gradiente de vorticidade planetaria, b) rotacional do stress do vento na superficie do oceano,
¢) cisalhamentos do campo de velocidade (atrito).

Imaginando um oceano Atlantico Norte totalmente retangular, limitado horizontalmente
pelos continentes Americano e Europeu, e limitado ao norte pelo giro ciclonico e ao sul pelo
sistema de correntes zonais equatoriais, veremos que nesta por¢ao retangular deve haver
conservagao de II. Sabemos que a vorticidade relativa induzida pelo vento nesta regiao é
sempre negativa em qualquer ponto, porém a vorticidade relativa induzida pela planetéaria
devera ser negativa no lado oeste e positiva no lado leste. Em outras palavras, quando as
massas d’agua sobe em dire¢ao ao polo no lado oeste, préximo ao continente americano elas
ganham vorticidade planetaria, portanto devem perder relativa e ao contrario do outro lado.
Portanto, no lado leste (do oceano) existe uma compensacao entre as vorticidades induzidas
por vorticidade planetaria e pelo vento, pois uma é positiva e a outra negativa. No entanto,
no lado oeste, ambas sao negativas. Para compensar estas vorticidades negativas deve haver
um cisalhamento muito forte que induza uma vorticidade relativa positiva (causada por
atrito) que compense as vorticidades negativas. Isto s6 pode ser possivel se as correntes
forem mais fortes deste lado.



Capitulo 10

Circulacao Termohalina dos Oceanos

Até agora estavamos considerando o oceano homogéneo em termos de distribui¢ao espacial
de densidade, pois assim pudemos estudar os movimentos gerados pelo vento sem a influéncia
daqueles gerados por gradientes de densidade. No entanto, como foi explicado no inicio do
curso, uma parte do movimento dos oceanos decorre dos gradientes de densidade gerados
pela absorgao diferenciada (latitudinalmente) da radiagao solar. O objetivo deste capitulo é
explicar estes movimentos.

Dissemos no primeiro capitulo que deveriamos esperar uma distribuicao de calor, por acao
dos movimentos oceanicos, do equador em dire¢do aos polos, para que a Terra pudesse atingir
a sua temperatura de equilibrio. Portanto é de se esperar que existam correntes oceanicas
em direcao aos polos. Na circulacao dirigida pelo vento parte das correntes ocorrem em
diregao aos polos, mas estas nao chegam até as latitudes polares, e além disto estao limitadas
verticalmente a camada superficial e ao contorno oeste dos oceanos. Veremos agora como os
gradientes latitudinais de temperatura geram as correntes que fazem este papel de equilibrar a
distribuicao de calor. Passamos entao a considerar o oceano como nao homogéneo e neste caso
a densidade nao é mais uma variavel constante e conhecida, tornando-se uma das incégnitas
do nosso sistema de equacoes e, consequentemente temperatura e salinidade também o serao.
Precisaremos entdao das equacdes que expressam conservacao destas propriedades, as quais
foram descritas no capitulo 5. Veremos o caso mais simples, em que o oceano pode ser
dividido em duas camadas verticais, uma acima da termoclina e outra abaixo desta. Neste
caso as equacoes do movimento, continuidade e conservacao de calor serao suficientes para
demonstrar a teoria.

Uma das perguntas mais importantes a ser respondida é:
Por que a posicao da termoclina permanece mais ou menos constante ?

Deve haver algum processo que equilibre a difusao de calor para as camadas mais fundas do
oceano, pois se a fonte de calor vem de cima e este calor estd sempre sendo absorvido e se
difundido para baixo, seria natural esperar que a posicao da termoclina fosse cada mais pra
baixo no oceano. No entanto, verificamos que isto nao ocorre.

Veremos que a resposta é:

133
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O calor que € difundido para baizo € equilibrado pela advecgdo de agua fria para cima, man-
tendo a posi¢ao da termoclina mais ou menos permanente, com pequenas oscilacoes sazonais
causadas pelas diferencas nas taxas de absor¢ao da radiacdo solar ao longo do ano.

O movimento associado a este padrao de distribuigio de calor ocorre no oceano abissal (além
do talude continental e abaixo da termoclina). As correntes (integradas na coluna d’agua)
que levam agua do equador para os polos ocorrem em toda a extensao da planicie abissal,
enquanto que as correntes de retorno, que trazem a agua fria dos polos, ficam limitadas ao
contorno oeste dos oceanos (figura 10.2). No caminho de retorno para o equador ocorre a
conveccao de dgua fria para cima, que equilibra a distribuicao vertical de calor.

10.1 Equacoes de conservacao de sal e calor para oceano
estacionario

Assim como foi feito para as equacoes de conservacao de momento e massa, no capitulo 6,
faremos com as equagoes de conservagao de sal e calor (equagoes 5.42 e 5.47), ou seja, faremos
a distin¢ao entre as distribuicoes médias e variacoes em torno da média das variaveis calor
e sal, pois estamos modelando os processos médios (aqueles que tem uma escala espacial
suficientemente grande para serem influenciados pela rotagao da Terra)!. Portanto vamos
separar nossas variaveis em média e desvios sobre a média.

+

T
S

|
Wl N
+
U

Substituindo as varidveis separadas em média + desvios nas equagoes 5.42 e 5.47 e seguindo
o mesmo processo descrito para as equagoes do movimento no capitulo 6, ou seja, calculando
a média das equagoes termo a termo, lembrando sempre que a média dos desvios é nula,
chegamos as seguintes equagoes:

apac;,T + V(‘_?pcpT) =V (ka.V(pc,T)) + V(V'pe,T") (10.1)
opS 5 _ =
2 1 V(VS) = V(kasV (03)) + V (V1pS') (10.2)

Os termos V’pcpT’ e V’pS’ representam a acao dos processos turbulentos na distribuicao
de sal e calor e nao podem se desprezados. Estes termos sao parametrizados na forma
de coeficientes de difusdo turbulenta de sal e calor (ki e ki) e gradientes de S e T, pois
a turbuléncia serd tanto maior quanto maior forem os gradientes destas variaveis. Assim
ficamos com as seguintes equagoes,

!Devemos manter em mente que a média é calculada para um perfodo de tempo longo o suficiente para
eliminar as oscilagoes de curto periodo, mas curto suficiente para manter as oscilagoes dos processos médios.
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apgf +V(Vpe,T) = V(kaeV (pey T)) + V (k1Y (06, T)) (10.3)
8545 + V(Vp8) = V(kasV (p3)) + ¥ (kisV (p5)) (10.4)

A acao dos processos turbulentos é muito mais eficiente na distribuicao de sal e calor do que
os processo moleculares, portanto os coeficientes turbulentos sao muitas ordens de grandezas
superiores aos coeficientes moleculares, e assim estes ultimos podem ser desprezados em
comparacaio aos primeiros. Assim nossas equagoes ficam com o aspecto original, porém
tratam-se agora de equacdes que representam as distribuicoes médias destas varidveis, e os
coeficientes de difusao, sao coeficientes turbulentos.

dpc,T
ot

+V(Vpe,T) = V(kieV (pe,T)) (10.5)

%S +V(VpS) = V (k¥ (p9)) (10.6)

Estas equagoes, principalmente a equacao 10.5, sao utilizadas para modelar a teoria descrita
no inicio deste capitulo, ou seja um estado estaciondrio em que o oceano abissal se comporta
basicamente com duas camadas verticais, cuja interface é a termoclina, as quais trocam calor
entre si mantendo a posi¢ao da termoclina estavel. Em se tratando de um estado estacionario
o termo de aceleragao (07'/0t) é desprezado e assim ficamos apenas com os termos advectivos
e difusivos.

V(Vpe,T) = (k¥ (pe,T)) (10.7)

O estado estacionario da distribuicao de calor no oceano abissal ocorre principalmente devido
ao balango entre os processos de conveccao de agua fria para cima e difusao de agua quente

para baixo, portanto os termos mais importantes na equacao 10.7 sao os termos wa”ac”T e
ktca pcpT.
dpc,T 0?pc,T
w = kye——2— 10.8
0z 922 (10.8)

Em teoria a equacao 10.8 basta para podermos representar a termoclina. A solucao desta
equacao é:

T =T,.exp(wz/ky) (10.9)

A qual representa um decaimento exponencial da quantidade calor com a profundidade, na
camada inferior (abaixo da termoclina). T, é a temperatura no topo da camada inferior.
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Assim temos uma camada de mistura, na qual as variagdes de pc,1’ sao mais intensas e
obedecem as trocas com a atmosfera e uma camada inferior na qual a quantidade de calor
decai exponencialmente.

Esta é uma representacao bastante simplificada da distribuicdo de calor nos oceanos, pois
trata-se da primeira tentativa de explicacao destes processos. Modelos mais complicados da
distribuicao de calor ja existem.

10.2 A circulacao do Oceano Abissal

A circulacdo termohalina ocorre no oceano abissal o qual é estacionario, e fora das camadas
de Ekman, portanto os termos de aceleracao e atrito das equacoes 6.49, 6.50 e 6.51 podem
ser desconsiderados. Isto significa que ficamos apenas com o equilibrio entre os termos de
Coriolis e gradiente de pressao na horizontal e gradiente de pressao e gravidade na vertical,
ou seja, equilibrios geostréfico e hidrostatico. Portanto, o estado estaciondrio da circulacao
termohalina é geostrofico e estd em equilibrio hidrostatico. O gradiente de pressao que
gera 0 movimento é gerado pelos gradientes de densidade, portanto a densidade nao é mais
homogénea, como foi considerado no estudo de alguns dos modelos da circulacao dirigida por
vento, sendo mais uma das nossas variaveis incognitas. Portanto precisamos de mais uma
equagao que serd a equagao para conservacao de calor para estado estaciondrio (equagao
10.7), porém sem os termos de difusdo lateral de calor dado que estamos modelando um
estado médio dos oceanos. Juntamente com a equacao da continuidade formamos o nosso
sistema de equagoes.

10p

fo=—3 (10.10)

tfu= —%g—z (10.11)

%% - (10.12)

I(upc,T)  O(vpe,T)  O(wpe,T) _ 0%pc, T (10.13)
ox Oy 0z 02?2

et ae =0 (10.14)

Na equagao 10.13 k, é o coeficiente de difusao vertical de calor. Consideramos este coeficiente
constante e deixamos de escrever as barras sobre 1" para facilitar a escrita.
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Este sistema de equagoes ainda nao é solivel pois temos a densidade (p) como incégnita, além
de u, v, w, p e T. Para torna-lo solivel fazemos uma aproximacao, separando a densidade
em um estado basico p, e um desvio sobre o estado basico p, sendo o estado basico aquele
que estd em equilibrio hidrostatico e os desvios as oscilagoes em torno deste estado. Assim,
nas equagoes do movimento (10.10, 10.11 e 10.12) as varidveis p e p sdo separadas em:

1 Op+p
—fo=— 10.15
Jv pot+p Oz ( )
1 Op+p
+fu=— _ 10.16
d pot+p 0Oy ( )
1 0p+p
= _ 10.17
Po+p 0z g ( )

O estado bésido é o estado de repouso, no qual os gradientes horizontais de pressdo sdo nulos,
portanto nas equacgoes 10.15 e 10.16 as derivadas de p relativas a x e y se anulam. Na equacao
10.17 o termo 0p/0z se anula com p,g, pois estes representam o equilibrio hidrostatico. A
aproximagao que fazemos é desprezar os desvios de densidade p, pois este sao muito pequenos
quando comparados com a densidade do estado basico, nas equagoes 10.15 e 10.16, mas na
equacao 10.17 estes sao associados a g, da seguinte forma:

p
gr = — 10.18
Po ( )

onde g, é chamada de gravidade reduzida. Nossas equagoes ficam entao:

1 0p
= _1OP 10.1
f P (10.19)
1 9p
+ju=——= 10.20
f o By (10.20)
1 0p
/. 10.21
P i (10.21)

O termo g,, ou seja, pﬁ g, representa a flutuabilidade do fluido (“buoyancy” em ingles), o qual
leva em consideragao as oscilagoes do campo de densidade. Este fendmeno sera representado
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pelas perturbacoes do campo de temperatura da seguinte forma: pﬂg = —gaT’, onde « é
o

um coeficiente de expansao térmica da agua e T a temperatura. Assim nossas equacoes do

movimento ficam com o seguinte aspecto:

1 0p
—fu=—— ot 10.22
fo P (10.22)
1 9p
tfu=——— 10.23
f P (10.23)
1 0p
— X = gaT 10.24
P (10.24)

Na equagao 10.13 também substituimos p por p,+ p e desprezamos as oscilagoes p e consider-
amos ¢, constante. Assim todos os termo ficam multiplicados por uma constante p,c,, a qual
é cancelada. Nossa equacgao para conservagao do calor fica entao com o seguinte aspecto:

o(uT) N o(vT) N owT) . T
ox dy 0z

(10.25)
a qual pode ser reescrita, se separarmos as derivadas de produtos, da seguinte forma:

or  oT oT ou Ov Ow 0’T
I VU PN o G N Wit Y Tt 10.2
u8x+v8y+w8z+ (8x+8y+8z) kzaz2 (10.26)

O fato do fluido ser incompressivel (VV = 0) implica que podemos desconsiderar o quarto
termo da equacgdo acima, e assim ficamos com uma equagao para conservacao de calor do
estado basico de um fluido incompressivel.

or or or 0*T
U— F VvVt w— =

oz oy 0z 022 (10.27)
As equagdes 10.22, 10.23, 10.24 e 10.27 juntamente com a equacdo da continuidade 10.14
formam um sistema de 5 equagdes, para 5 incégnitas (u, v, w, p e T'), que pode ser resolvido
para descrever a circulagao termohalina dos oceanos. A temperatuta pode ser interpretada
como uma temperatura equivalente, que incorpora os efeitos da salinidade, desde que uma
relacao linear entre p e T' e S seja assumida.

10.2.1 O modelo de Stommel e Arons

Stommel e Arons (1958) elaboraram um modelo que explica a circulagao do oceano abissal
sem resolver o sistema de equacoes acima. O modelo elaborado pelos mesmos baseia-se



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares 139

em conservagao de vorticidade, pois esta é uma circulacao que ocorre com conservacao de
vorticidade potencial.

d (+/f
—(——) =0 10.28
Z(E (10.25)
como a profundidade da camada abissal (H) é constante, desde que a posigao da termoclina
permaneca constante, podemos escrever:

Lde+f) _ (10.29)
H dt
Trata-se portanto de uma relacao de conservacao entre vorticidade relativa e planetaria, é de
se esperar portanto que a circulagdo ocorra na forma de um giro, ou préximo disto, semel-
hante a circulacao dirigida pelo vento conforme foi descrita por conservacao de vorticidade no
capitulo 8. Calculamos entao a vorticidade relativa fazendo a derivacao cruzada das equacoes
10.22 e 10.23, ou seja, fazendo a diferenca entre a equacao 10.23 derivada em relacao a x e
_ v Bu) é

a equacio 10.22 derivada em relagdo a y, pois a componente vertical de ¢ (¢, = 5> — o

a mais importante. Assim ficamos com uma equagdo para a vorticidade relativa.

ou ov of 1 00p 10 0p
eyt = o 2 10.
f8x+f8y+vﬁy p08x8y+p08y8x (10.30)

Os dois termos do lado direito da equacao se cancelam desde que assumamos que p é uma
funcao linear com relagdo a x e y e que a ordem da derivagdo nao importa. Lembrando que
a variacao latitudinal de f (%) é 0 nosso ja conhecido parametro 3, podemos reescrever a
equacao 10.30.

ou ov
— — =0 10.31
fo TP, TR (10.31)
E fazendo uso da equacao da continuidade:

fow
v = 50z (10.32)
Estas duas ultimas equagoes nos dizem que a divergéncia do fluido, a qual estd associada a
ressurgencia, ¢ acompanhada de um fluxo na direcao norte-sul, no sentido dos polos. Sabemos
que a circulagao no oceano abissal é complicada, existindo diversas extratos verticais, cada
qual se locomovendo para uma direcao diferente, mas calculando-se o somatoério o movimento
residual ocorre sempre em direcdo aos polos. Portanto integramos a equagao 10.32 em
toda extensdo H da coluna ddgua abaixo da termoclina. O fundo desta camada estd na
profundidade z = —H e o topo na profundidade z = 0, portanto fazemos a integral de —H
até 0.
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0 0 f ow
M. = i( _
v = 5w w_p) (10.34)

0 , . . . . ~
onde: M, = [~ vdz é o transporte, ou seja, a velocidade integrada na coluna, na direcao y.
Fazemos o mesmo com a equagao da continuidade, e assim podemos calcular M,.

Considerando que o fundo é plano podemos desprezar a velocidade vertical no fundo (w_y =
0).

0 Ju 0 Ow
/Hax +/ dz—i—/ dz (10.35)
oM, 0M,
% " oy —w g (10.36)

A partir da equagao 10.35 (desprezando w_j) obtemos M,.

aé\iz _ _8(;\51; —wy (10.37)
Substituindo 10.34 em 10.37 obtemos:
aé\iz _ _a%(%w") — w (10.38)
aé\iz _ —%% _ wp (10.39)
aé\fc _ _w%f — w (10.40)
8(;\? — 9w, (10.41)

Para calcular M, precisamos integrar a equagao 10.41 desde o interior do oceano até o
contorno leste (“L”).

L
— / Qwods (10.42)

/L(aM
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Polo
Norte )j
Equador
x=0 x=L

Figura 10.1: Modelo de circulagdo abissal para o Atlantico Norte.

M, (L) — M,(z) = —2wy(L — x) (10.43)

Como no contorno leste M, deve se anular pois o transporte normal ao contorno é nulo,
entao ficamos com:

M, (z) = 2wo(L — z) (10.44)

As equagoes 10.34 e 10.44 nos dizem que o transporte zonal (M) é sempre positivo, pois wy
é positivo?, e o transporte meridional (M,) é positivo no hemisfério norte, onde f é positivo,
e negativo no hemisfério sul, onde f é negativo Portanto a circulagao abissal tem o aspecto
semi-circular, conforme mostra a figura 10.1.

Este mesmo padrao é observado nos outro oceanos, conforme mostra a figura 10.2.

O processo de conveccao de agua fria para cima ocorre no caminho de retorno que a agua
proveniente dos polos descreve pelo contorno oeste da planicie abissal.

2conforme j4 foi dito, a velocidade vertical no topo da camada de fundo é para cima (positiva) pois esta
balanceia a difusdo de calor para baixo
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Figura 10.2: Circulacdo abissal dos oceanos sequndo Stommel e Arons (1958).
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Capitulo 11

Ondas influenciadas pela rotacao da
Terra.

As correntes oceanicas que vimos nos capitulos anteriores, i.e., correntes geostréficas e cor-
rentes dirigidas pelo vento, estao em estado quase estaciondrio. Elas apresentam poucas
variacoes de velocidade, como se fossem um fluxo quase constante. Por isso os termos de
aceleragao foram desprezados nas equacoes do movimento. Embebidas nessas correntes acon-
tecem movimentos acelerados, que podem ser vistos como perturbacoes ou instabilidades do
estado de equilibrio dessas correntes. Esses movimentos acelerados sao as ondas.

Ondas de diversos comprimentos e periodos ocorrem, desde aquelas que estamos acostumados
a ver na praia, as quais tem periodo de alguns segundos e comprimento de poucos metros ou
centimetros, até ondas muito longas, cujo periodo é maior que o periodo inercial. As ondas
que vemos na praia sdo ondas geradas pelo vento e denominadas de ondas de gravidade, pois
o mecanismo restaurador da onda é a forca peso. A perturbacao causada pelo vento deforma
a superficie do mar e a forca peso atua no sentido de trazer a superficie da dgua ao seu
estado de repouso, ou seja, restaurar a superficie ao seu estado de equilibrio. A trajetoria
descrita pelas particulas ao passar da onda ocorre no plano vertical. Estas ondas nao sao
influenciadas pela rotagao da Terra, pois o movimento das particulas é muito pequeno para
que a forca de Coriolis atue.

No entanto, as ondas cujo periodo é igual ou maior que o periodo inercial sao extremamente
longas, longas o suficiente para serem influenciadas pela rotagao. Neste caso, a trajetoria
das particulas, ao passar da onda, deixa de ocorrer no plano vertical pois adquire uma
componente horizontal devido ao efeito de Coriolis. Nestas ondas as particulas descrever
uma elipse inclinada, pois além da forca peso existe a forca de Coriolis atuando. Estas ondas
sao ondas de gravidade influenciadas pela rotacdo, conhecidas como ondas de Poincaré ou
ondas giroscopicas.

143
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11.1 Equacoes das ondas influenciadas por rotacao

Nos capitulos passados estudamos os movimentos que ocorrem essencialmente na horizontal,
desprezando a componente horizontal do movimento, agora passamos a considera-la. A
componente vertical do movimento surge por causa das ondas. Dissemos que o movimento
podia ser dividido em média + desvios da média e parametrizamos o efeito dos desvios,
ficando com equagoes que representam o movimento médio, o qual é estacionario. Estavamos
modelando apenas o campo médio de correntes, que esta em equilibrio hidrostatico. Agora,
no estudo de ondas, a aceleracao local passa a ser importante, pois as oscilacoes da superficie
causam movimentos locais acelerados. Nossas tinicas aproximacoes agora sao que o fluido
continua sendo incompressivel e homogéneo, e que a dissipacao por atrito é desprezada.
Portanto nossas equacoes de conservacao ficam sendo a equagao da continuidade e as trés
componentes da equacao do movimento sem os termos de atrito.

ou Ov Ow

el T 11.1

ox * dy * 0z 0 (1)
ou ou ou ou 10p
E—f‘U%—}—Ua—y—f—wg_ U—_;% (112)
ov ov ov ov 10p
e i - - =__= 11.3
ot T ar T oy TV T T T hay (-3

ow ow ow ow 10p
U v twe— = 2 E 11.4
8t+u8x+v8y Yoz p 0z g (11.4)

Nas equagoes 11.2, 11.3 e 11.4 os termos advectivos, nos quais aparecem produtos de com-
ponentes de V com derivadas de componentes de ‘7, sao termos nao lineares, pois tratam-se
de produtos de incégnitas. O desenvolvimento a ser feito serd um estudo linear de ondas,
portanto os termos nao lineares nao sao considerados. Assim nossas equacoes do movimento
tornam-se as equacoes linearizadas do movimento.

ou _10p

N 11.
ot v pOx (11.5)
ov 10p

- =__Z 11.
ot - fu p Oy (11.6)
ow 10p

it S 11.
ot p 0z I (11.7)

As ondas sdo uma perturbagio sobre o estado de repouso do mar (equilibrio hidrostético),
por isto dizemos que existe um estado de repouso, que é chamado de estado basico, mais
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as perturbacoes sobre este estado. Assim cada varidvel é separada em estado basico +
perturbacao sobre o estado basico.

7

(11.8
(11.9
(11.10
(11.11

u(x,y,z,t)zuo—l-u $,y,Z,t

Y

v(x,y,z,t) = v, + 07 (2,9, 2,t

7

w(z,y,2,t) =w, +w

p(z,y,2,t) = po(2) +p”

‘/‘Eiyi z7t

o~~~ o~

) )
) )
) )
) )

xiyi Z7t

O indice “0” indica o estado bésico e o indice “”” indica a perturbagao. O estado bésico é o

estado de repouso, por isto u,, v, € w, sao nulos. Neste estado a pressdo estd em equilibrio
hidrostatico, ou seja, p, varia apenas na dire¢do z e 0p,/0z = —pg.

Substituindo estas varidveis nas equagoes 11.5, 11.6 e 11.7 ficaremos com:

ou” 10(p, +p”)
— fy = Mo P 11.12
ot fv P ox ( )
ov” 10(p, +p”)
V- 7 11.1
Y + fu > o (11.13)
ow” 10(p, +p”)
=7 — 11.14
ot P 0z g ( )

E como as derivadas horizontais de p, se anulam pois esta nao varia horizontalmente e dp,/0z
se cancela com pg, ficamos com:

au” - 1 ap”
5 = % (11.15)
av” 1 ap”
V= —— 11.1
5 + fu oy (11.16)
aw” 1 ap”
= —— 11.17
ot p 0z ( )

Na equagao da continuidade, ao substituirmos as variaveis 11.11, as derivadas do estado
basico serao nulas, portanto teremos apenas

au” 81}” aw”
= 11.1
ox + dy * 0z 0 (11.18)
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z=0

Figura 11.1: Ondas longas sobre a topografia do fundo.

As equagoes 11.15, 11.16, 11.17 e 11.18 sdo as equacoes para o estudo de ondas.

Orientamos o eixo z de cima para baixo comec¢ando no fundo. Assim o fundo estd em z = 0.
A topografia de fundo hy é o desvio em torno de z = 0. A coluna d’4gua é dividida em uma
porcao H,, que vai de z = 0 até o nivel de repouso do oceano e uma porcao 7 que sao as
ocilagoes em torno do nivel de repouso. H ¢ altura total da coluna d’agua, que vai de hy até
7, conforme mostra a figura 11.1.

As perturbagoes de pressao p” sao proporcionais as oscilagoes 7).

p” = pyn (11.19)

Trata-se da densidade média pois estamos trabalhando com oceano homogéneo. As oscilagoes
n variam horizontalmente e no tempo: n = 7(zx,y,t), assim como a altura total H. A
topografia de fundo e a altura do nivel de repouso, no entanto, variam apenas espacialmente
e sao independentes do tempo, H, = H,(z,y) e hy = hy(z,y).

Nosso estudo é direcionadao para ondas muito longas, ditas ondas planetarias, e focamos
apenas na componente barotropica dessas ondas. Portanto é util integrarmos nossas equacoes
verticalmente, e analisarmos o movimento da coluna d’agua como um todo. Esse estudo é
dito “estudo do movimento global”, contrariamente ao estudo local, que foca em movimentos
de menor escala. Estamos assumindo que o efeito do atrito é desprezivel, fazendo com que
nao ocorra decaimento do movimento ao longo da coluna d’dgua, ou seja que a velocidade
nao varia verticalmente.

Ao integrarmos a equagado da continuidade fazemos a integral de hy até H, + n da equacao
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11.18
H0+7’ au” 8/077 HO+77 aw”
= — 11.2
/h (8x + 0y )dz /h ( 0z )z ( 0)
f f
ou’ ov” N .
( 8x +—ay )(Ho+77_hf) = —-w Ho+n+w hy (1121)

A velocidade vertical w” na superficie é causada pelas oscilagoes da superficie d(H, + n)/dt
e no fundo pela topografia do fundo dh;/dt.

d(H,+n) _On 0H,+n 0H, +n
& ot “Toar TV oy

W = (11.22)

_dhy _ Ohy
= T Yar Ty

(11.23)

pois H, e hy nao variam no tempo. Assim, a equacao da continuidade integrada torna-se:

ou”  ov” on 0H, +n O0H, +n Ohy Ohy
OV NH, +p—hy) =21 — 11.24
(o T3 Hotn=hy) =~y —u—pr—= —v—p = +ug - Fvg - (1124)
o’ on  O(H,+n)—hy O(H,+n)—hy
_ B — 11.2
(ax + ay )(H0+n h’f) 8t u 83}' v ay ( 5)
877 au(Ho+77) —h,f 81}(H0+77)—hf
— 11.2
at * 8z * ay (11.26)
Porém, como H = H, +n — hy
on  OuH  ovH _, (11.27)

ot " ox T oy

Nas equagoes do movimento substituimos as perturbacoes de pressao p” por 7, dado que
estas sao proporcionais.

ou” on

— o = —g2L 11.2
raie 95, (11.28)
6,077 77

+ fu” =—g4 (11.29)
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aw”
ot

=0 (11.30)

Na componente vertical a derivada de n se anula pois 7 nao varia em z. As equagoes 11.28
e 11.29 integradas de hy até H, + n tornam-se:

ou”H N on
T f(wH) = gHax (11.31)
ov"H on
7 = —qgH_— 11.32
o T/WH) =—gH5 (11.32)

As equacgoes 11.20, 11.31 e 11.32 formam o sistema de equacoes que devemos resolver. Com-
binamos estas 3 equagoes em uma tUnica equacao para 7, substituindo as equagoes 11.31 e
11.32 na equagao 11.20.

O+ Pn =V aHn)] - I (o) =0 (11.33)

onde: J(H,n) = 2& 90 _ a—H.a—Z é o Jacobiano de H e 1.

A equacao 11.33 é uma equacao diferencial parcial homogénea, que nao é muito facil de
ser resolvida, precisando de condicoes de contorno. Porém como nosso estudo é voltado
para ondas, assumimos que 7 comporta-se como onda, tendo uma aplitude e uma fase, e
utilizamos essa solu¢do oscilatéria e periddica de n na equagdo 11.33.

A variavel n é entdo representada da seguinte forma:

n(x,y,t) = n,.cos(kx + ly — wt) (11.34)

onde k e [ sao os numeros de onda na direcao x e y, respectivamente, ou seja, k e [ sao
as componentes do vetor niumero de onda K, e w é a frequéncia de oscilagdo. Para melhor
entendimento dos parametros k, [ e w veja a revisao da teoria de ondas no apéndice C.

Ao substiuirmos a solugao 11.34 na equacao 11.33 ficamos com uma equagao que relaciona
a frequéncia da onda com seu comprimento:

w? =+ C*.K? (11.35)

onde:
C? = g.H é a velocidade da onda, e
K?% = k? + 12 é 0 numero de onda.
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A equacao 11.35 é a relagao de dispersao para ondas influenciadas pela rotacao da Terra.
Quando a onda for curta o parametro f deixa de ser importante e a relacdo de dispersao
torna-se apenas w? = gH.K?, ou seja w = /gH.K, que é a relacao de dispersdo para ondas
de gravidade nao influenciadas por rotagao. Esta relagao nos diz que a frequéncia da onda
depende inversamente do seu comprimento.

Porém se a onda for muito longa K serd extremamente pequeno e a relacao de dispersao
serd apenas w = f, ou seja a frequéncia da onda é dada pela frequéncia de rotagao da Terra.
Estas sdao ondas que ocorrem no plano zy cuja restauracdo ndo é feita pela gravidade mas
sim por Coriolis. Estas ondas sao conhecidas por Ondas de Rossby. Entre os dois extremos
(onda de gravidade puras e ondas de Rossby) existe uma gama de ondas, que sio ditas onda
de gravidade influenciadas por rotagao, ou ondas de Poincaré.

11.2 Ondas de Rossby

As ondas de Rossby tem como mecanismo restaurador o gradiente de vorticidade planetaria,
assim como as ondas de gravidade puras tem como mecanismo restaurador a forca da gravi-
dade. As ondas de Rossby ocorrem quando uma particula de dgua se desloca na diregao
meridional, passando para uma latitude onde a vorticidade planetaria é diferente daquela de
sua latitude de origem. A parcela de fluido entao fica com uma vorticidade diferente daquela
da sua vizinhanga e isso for¢a a mesma a retornar a sua latitude de origem (da mesma forma
como a gravidade forca a superficie do mar a voltar a sua posicao de equilibrio, toda vez que
a mesma é perturbada). Ao retornar, a parcela passa da latitude de equilibrio, indo para uma
latitude onde a vorticidade planetaria tambem ¢é diferente da sua, e assim a parcela de fluido
fica oscilando na direcao meridional. O movimento portanto ocorre no plano horizontal, e a
onda se propaga similarmente ao movimento de uma cobra ao deslocar-se pelo chao.

A frequencia de oscilagao desse movimento horizontal é a frequencia inercial, na latitude
onde ocorre o0 movimento, dado que w = f.

Apesar de a derivacao aqui demonstrada ter sido totalmente voltada para a componente
barotrépica da onda, sua componente baroclinica é que é mais importante, e mais visivel. O
primeiro modo da componente baroinica das ondas de Rossby ocorre na picnoclina, sendo
visto como uma anomalia do campo de temperatura que se propaga sempre para oeste.

11.3 Ondas de Kelvin

As ondas de Kelvin sao ondas longas que existem apenas proximo a contornos laterais, como
a costa. Elas sao geradas por um empilhamento de dgua contra costa, causado por exemplo
pela passagem de uma frente fria. A amplitude da onda é maxima na costa e decai em
dire¢do a oceano aberto. As ondas de Kelvin propagam-se paralelamente a costa de modo a
preservar o balango geostréfico na direcdo normal a costa, isto é, as velocidades paralelas a
costa (v), apesar de aceleradas, estdo sempre em balango geostréfico com o gradiente de 7
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na dire¢ao normal a costa:

_ 1

f.U = ;al‘

(11.36)

O termo % na equacao acima foi desprezado pois as velocidades normais a costa nao sao

aceleradas. Na dire¢ao paralela a costa, no entanto, o fluxo é acelerado:

—+f.u: - (11.37)

Por estar em balago geostrofico na dire¢do normal a costa, a onda de Kelvin s6 pode propagar
numa direcao. A for¢a do gradiente de pressao é direcionada sempre em direcao a oceano
aberto, pois a amplitude maxima ocorre na costa, entao a forca de Coriolis aponta em direcao
contraria, isto é, em direcao ao continente. Desse modo, a componente v da velocidade tem
que ser tal que, no Hemisferio Sul a costa fica a esquerda da direcao de propagacao, e no
Hemisferio Norte ao contrario. Assim, as ondas de Kelvin propagam-se sempre em direcao
ao equador nas costas leste dos continentes, e em direcao aos polos nas costas oestes.

No equador, ocorre o que chamamos de ondas de Kelvin equatoriais. O equador funciona
como um contorno para a onda de Kelvin, devido a troca de sinal do parametro f. A onda
de Kelvin equatorial se propaga de forma a deixar o equador a sua esquerda, quando no
Hemisferio Sul, e a direita quando no Hemisferio Norte. Assim temos duas ondas de Kelvin
equatoriais, cada uma propagando em uma direcao, uma ao sul do equador e outra ao norte.
Uma funcionando como um contorno lateral para a outra.

Devido ao fato de a onda presentar um decaimento de amplitude em direcao a oceano aberto,
a solucao oscilatoria que propomos para 71 é da seguinte forma:

n = no(z).cos(ly — wt) (11.38)

ou seja, uma amplitude que varia em = (normal a costa) e uma fase que varia no tempo e
na direcao paralela a costa.

A qual, quando substituida na equacao 11.33 leva a uma relagao de dispersao do tipo:

w? = gHI? (11.39)

Esta relacdo nos diz que a frequéncia da onda (ou seu periodo) estd relacionada com o
comprimento da onda na direcao y e que nao depende de f, portanto nao depende da
latitude. Porém, como vimos, a onda estd sempre em balanco geostréfico na direcao normal
a direcao de propagacao, e portanto a onda sé existe se existirem gradientes de 7,, fato este
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que depende da existencia de um contorno lateral. Portanto essas ondas sao aprisonadas na
costa, ou na plataforma continental.

A velocidade de fase da onda de Kelvin é entao:

c= === (11.40)

pois o vetor K sé tem a componente [, a qual é a componente paralela ao contorno, dado
que onda propaga sempre paralelamente ao contorno lateral. Usando a equacao 11.39 na
equacao 11.40, ficamos com:

w gH. I

a qual é a velocidade de fase de ondas de gravidade longas (ondas de aguas rasas) nao
influenciadas por rotacao.



Apéndice A

Topico Especial: Revisao de Calculo e
Algebra Vetorial

A.1 Campos escalares e vetoriais

Um campo é por definicao o espaco de distribuicdo de uma propriedade. No meio oceanico
determinadas propriedades sao representadas através de variaveis escalares, pois seu campo
pode ser representado apenas pelo médulo (intensidade) da varidvel ao longo do espago de
distribuicao da mesma. Outras propriedades porém, s6 podem ser representadas na forma de
um campo se fornecermos, além do seu médulo em diversos pontos do espaco de distribuicao,
também a direcao e sentido, estas sdo ditas varidveis vetoriais e seu campo é um campo
vetorial. O espaco de distribui¢ao da temperatura da dgua do mar, em determinada regiao
oceanica, ¢ um exemplo de campo escalar, e o espago de distribui¢ao da velocidade d’agua
de uma determinada regiao do oceano é um exemplo de um campo vetorial.

A.2 Derivadas totais e parciais

“Quando determinada propriedade (v) varia em fun¢io de “n” varidveis (r1,xo, ..., %y,), €s-
crevemos : v = (1, %, 2y). A wvariac¢io total desta propriedade é a soma das variagdes
parciais da mesma relativas a cada uma das varidveis x.”

0y = O,y + O,y + etc... (A.1)

onde:
0 representa variacao total;
0., representa variacao partial relativa a z,,.

—

A velocidade (V') por exemplo é uma propriedade que varia em fung¢do do espago e do tempo
(t), e como o espago é tri-dimensional (z,y,z), entdo V varia em funcio de z,y,z e t:
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V= V(m,y,z,t).

O efeito isolado (variacdo parcial) causado em 1% por cada uma das variaveis x,y,z,t €
avaliado fazendo-se as outras constantes, ou seja, a variacao parcial de V relativa a t é
avaliada quando z, y, z sdo constantes, em outras palavras, para um dado ponto(z,y, z) fixo
avalia-se a variacdo temporal ' de V. Por outro lado, poderiamos avaliar para um dado
tempo t fixo qual a variacao espacial de V2.

As variagOes parciais de uma varidvel podem ser representadas através de uma série de
Taylor. A variacao parcial da velocidade V em relacao a x, por exemplo, expressa em série
de Taylor estd representada na equacao A.2, na qual o valor de V num ponto = + dx é
calculado em funcao do valor de V no ponto x.

. . v 9V da? a3v dac
= —. - 2
V(r+dz) =V(x)+ e dx + 522 3] 63:3 — + (A.2)

quantos mais termos forem utilizados na série melhor serd a aproximacao de V(x +dx), no
entanto, como dr é uma distancia extremamente pequena, esta serd menor ainda quando
elevada a poténcias maior ou igual a 2. Os termos de ordem dz? ou maior podem ser
desprezados e mesmo assim consegue-se uma boa aproximagao, e ficamos com:

., - oV

V(z+dz) =V(z)+ s dx (A.3)
Esta férmula pode ser reescrita da seguinte forma:

V(e + dz) — V(z) = 86—‘; da (A4)

A equacao A.4 expressa a variagao partial de V' ao longo do eixo x entre os pontos x e x +dx,
separados por uma distancia dx. Por um desenvolvimento andlogo calculamos as variacgoes
parciais da velocidade relativas a ¢,y e z, e a representacao da variagao total de V' é entao:

—_ - - — A.
dV = tdt+ da:+ dy+ Zdz (A.5)

Levando-se em conta este tipo de expressao da velocidade (‘7'), a aceleracao, enquanto taxa

de variacao de V em relacao ao tempo, pode ser calculada dividindo-se a equacao A.5 por
dt:

dV._oVdt oVdr oVdy 9Vdz

P T T T T (A-6)

!Esta variacio em um ponto fixo também é chamada de “variacdo local”.

2As variacdes parciais sio sempre representadas pelo simbolo 8, enquanto que as variacdes totais sdo
representadas pela letra grega § ou A (delta) ou pela letra d. A letra d refere-se a um diferencial, ou seja,
uma variacdo infinitesimal, e a letra A ou ¢ a uma diferenca finita.
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As taxas de variacao do espaco em relacao ao tempo, nas diregoes x, y, z, sao respectivamente,
u,v e w, as componentes de V', nestas direcoes:

dx dy dz
U—a,v—%,w—% (A7)
portanto, ficamos com: .
av._ oV oV 9V 9V (A8)

E—a—i—%.u—Fa—y.U—f—%.w

Na equacao A.8 o primeiro termo do lado direito é chamado, como ja vimos, variacao local,
e os outros sao conhecidos por variacao advectiva, ou simplesmente adveccao. Estes trés
ultimos termos representam o transporte do gradiente de 1% por ‘7, fendmeno que ficara
claro mais adiante no curso.

A.3 Os Sistemas Lagrangeano e Euleriano

As medidas das variagoes de velocidade de uma corrente oceanica podem ser feitas de duas
maneiras distintas: podemos registrar as variagoes relativas a um referencial fixo, ou pode-
mos fazé-lo relativo a um referencial movel, que desloca-se junto com a dgua, seguindo o
movimento médio desta.

A primeira maneira é chamada de uma medida euleriana, pois utiliza-se da matematica de
Euler para descrever o movimento, esta descrita na seccao anterior, na qual uma derivada
pode ser separada em local e advectiva. A segunda maneira usa a matematica de Lagrange,
segundo a qual o referencial desloca-se junto com o niucleo da corrente, medindo apenas as
variagoes [ocais. Nao tem sentido falar em variacao advectiva nas medidas lagrangeanas, pois
para um referencial que desloca-se junto com a corrente u, v e w (médios) sao nulos.

Os exemplos mais simples de medidas euleriana e lagrangeana sao, respectivamente, um
correntografo fixo em um ponto registrando valores de corrente ao longo do tempo, e uma
béia de deriva que possa ser seguida por satélite ou radio, de maneira que possamos saber
sua posicao em diversos instantes de tempo e tragar sua trajetoria. Na figura A.1 mostramos
um exemplo tedrico de medidas de corrente feitas no oceano Pacifico pelos dois métodos.

A.4 O operador Nabla (V)

O operador nabla é um vetor composto de 3 componentes:



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares iv

Figura A.1: Padrao de correntes no oceano Pacifico descrito pelo métodos a) Lagrangeano e
b) Euleriano.
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onde:
1, J, k sao os versores nas direcoes x, y, z, respectivamente.

O operador nabla quando aplicado a uma grandeza escalar resulta no gradiente desta
grandeza. Por exemplo VT’ é o gradiente do campo de temperatura, e representa a variacao
da temperatura ao longo das trés dire¢oes do espaco, conforme mostra a equagao A.10.

or - 0T - 0T -
—ai+—+ —.k Al
or T oy al 0z (A-10)

VT =
Cada derivada parcial de 7" na equacao A.10 representa o gradiente de 7" em uma das diregoes
do espaco.

Um outro exemplo de gradiente, muito importante em oceanografia, e o gradiente do campo
de pressao. Toda vez que existe um gradiente do campo de pressao no oceano existirda um
fluxo contrario ao gradiente, ou seja, a agua escoard da maior para a menor pressao. No
oceano os gradientes de pressao ocorrem em funcao de inclinagoes da superficie do mar
(interface ar/mar) ou em funcao de gradientes do campo de massa. Devido a dificuldade de
se encontrar um referencial fixo no mar, pois tanto o fundo como a superficie do mar variam,
estes gradientes sdo medidos em relacdo as superficies de mesmo geopotencial 3.

O operador nabla quando aphcado a velocidade, que é uma grandeza vetorial, resulta no
divergente desta grandeza. VeVéo divergente do campo de velocidade. O divergente da
velocidade é definido por:

6 — 8 — 8 = - - g 8u 6U 8’(1)
1 ] 1 g k)y=—+—+ — A1l
8x+8y+ 0z ( )

Na equacao A.11 u,v,w sdo as componentes de V nas diregoes z, vy, w, respectivamente.

Na pratica trabalhamos com o divergente da velocidade separado em horizontal e vertical
e consideramos o fluxo como incompreesivel. Para fluxos incompressiveis, o divergente da
velocidade deve ser nulo : VV = 0, ou seja:

ou o ou_, "
or Oy 0z

A equacao A.12 nos diz que: quando o fluxo é incompressivel, as variagoes de velocidade
nas 3 direcoes devem se somar de modo que se anulem, pois a densidade da dgua nao pode
variar em fungao de compressoes ou descompressoes causadas por um fluxo convergente ou
divergente. Para separarmos a divergéncia horizontal isolamos na equacao A.12 somente as
variacoes horizontais:

ou Ov ow
3= 5 (A.13)

3superficies ao longo das quais a gravidade da Terra tem o mesmo valor
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A equacao A.13 nos diz que as variacoes horizontais de velocidade sao compensadas por
variacoes verticais. As variagoes horizontais de velocidade sao representadas por Vyg:

_Ou  Ov

VH—a-i-a—y

(A.14)

“Quando o fluxo é divergente na horizontal, isto é, VgV > 0, deverd haver uma ressurgéncia
na vertical, inversamente, quando o fluxo é convergente na horizontal, VgV < 0, devera
ocorrer uma subsidéncia na vertical, e quando VgV = 0 nao ocorre nem um nem outro”.

Nos exemplos acima a “aplicagao” de V a uma determinada grandeza significa “o produto
escalar entre o operador Vea grandeza”. No caso do gradiente temos um produto escalar
entre um vetor e um escalar, portanto o resultado é um vetor com trés componentes, cada
qual representando uma variacao parcial desta grandeza em determinada direcao. No caso do
divergente temos um produto escalar entre dois vetores, portanto o resultado é um escalar.

O campo de uma determinada propriedade pode ser definido como barotrépico ou baroclinico
em funcao de sua relagao com o campo de pressdao. Quando uma propriedade apresenta um
campo com inclinacao diferente do campo de pressdo dizemos que esta apresenta uma dis-
tribuicao baroclinica e quando sua inclinacao é a mesma que o campo de pressao dizemos
que esta é barotrdopica. Fluxos associados a gradientes de massa, por exemplo, podem ser
barotrépicos ou baroclinicos, no primeiro caso Vp x Vp = 0 (onde p é a densidade e p a
pressdo), pois se estes dois campos sdo paralelos o produto vetorial entre eles é nulo, e no
segundo caso Vp x Vp # 0.

A aplicacao de V a um campo escalar s6 pode ser feita através de um produto escalar, mas
no caso de um campo vetorial podemos fazé-lo através de um produto vetorial também. A
aplicagao vetorial de V ao campo de velocidade (expressa na equagao A.15) é chamada de
rotacional da velocidade. Neste caso temos o produto vetorial entre dois vetores, do qual
resulta um terceiro vetor. O rotacional é portanto uma grandeza vetorial.

- — 8—,' 8—,’ 3—» - - = aw 3?)—,» au (911)—,» aU 5u—»
VxV = (8_33'H— a—y.j—l-&.k) X (ui+v.j+wk)= (8—y_£)'z+($_3—x)'j+(8_x_8_y)'k
(A.15)

O rotacional do campo de velocidade é uma grandeza tedrica representada através de um
vetor normal ao plano em que ocorre determinada circulacao e cujo médulo expressa a
tendéncia para que ocorra rotacao do campo de velocidade. Esta grandeza tedrica é conhecida
como vorticidade, e como j4 foi falado a vorticidade é uma grandeza vetorial.

Ainda em termos de aplicacoes escalares de V a uma determinada grandeza, podemos ter o
laplaciano desta grandeza, se aplicarmos V duas vezes. Como exemplo tomamos o lapla-
ciano da temperatura, expresso na equacao A.16.

- = 0 - 0 - 0 » ,0 > 0 - 0 = o*T 0°T 0°T
2P — T=(Li+ L i+ L he( L it L4+ 2 _
\Y% VeVe (895 H—ay j—i—az k).(ax H—ay J+ 6m2+8y2+8z2 (

A.16)
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Na equacao A.16 os versores i, j, k nao sao representados no resultado final, pois estes sao
eliminados no produto escalar entre V e V. O laplaciano do campo de temperatura é
portanto uma grandeza escalar.

Ao aplicarmos o laplaciano a velocidade fazemos o produto escalar com uma grandeza ve-
torial, portanto o resultado é diferente. Ficamos com o laplaciano de cada uma das compo-
nentes de V:

VeV = (75 + =5+ 7) o (wi—+v.j+wk)

Pu  %u Pu. .- v v v, .- [ Pw Pw  Pw, -
2 — 4+ —)9 NI
+ )l+(8x2+8y2+332)]+(ax2+8y2+822)(A 7)

A.5 Caculo da velocidade vertical a partir do campo
horizontal de corrente

Utilizamos a equacao A.13 para inferirmos a velocidade vertical em determinado ponto no
oceano, a uma profundidade z, a partir do campo horizontal de corrente. Para calcular w
em uma profundidade —z integramos a equacdo A.13 entre a profundidade z, (superficie) e
a profundidade —z:

ou Ov ow

el Al
ox + oy 0z (A-18)
ou seja:
ou Ov
w(=2) -z Ju Ov
/w(zo) ow = —/ZO (8_30 + a—y)@z (A.20)

Ao resolvermos a integral A.20 consideramos que o divergente horizontal nao varia ao longo
da direcao z, assim estamos calculando a velocidade vertical no fundo de uma camada su-
perficial de espessura z, causada por um fluxo horizontal divergente (convergente) que nao
apresenta variagoes verticais nesta camada:

w(—z) —w(z) = —(g—z + Z—Z)(—z — 2p) (A.21)

sendo zy = 0, ficamos com:



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares viii

ou Ov

w(—z) = w(0) + (g + a—y)z

(A.22)

Normalmente, desprezamos as oscilagoes da superficie, e assim w(0) = 0, para podermos
calcular a velocidade em uma profundidade —z.



Apéndice B

Equacao da vorticidade

B.1 Derivacao da equacao da vorticidade

A equagao da vorticidade, apresentada na seccao 8.3, é aqui derivada com todos os passos
do processo de aplicacao de V a equacao do movimento. Lembramos entao que para obter a
equacao da vorticidade aplicamos V vetorialmente a equacao do movimento, em sua forma
vetorial, a qual estd reescrita abaixo.

v o ﬂ -1 -
E+(V0V)V+2Q><V:—;Vp+§+VV2V (B.1)

Porém, antes de reiniciar o processo, aplicamos uma identidade vetorial que nos permite
reescrever o termo de aceleracao advectiva (segundo termo do lado esquerdo da equacao
acima):

ot o TP

onde C_I‘g é a vorticidade relativa, definida como C_I‘g =V xV.

Lembramos também que a aceleracao da gravidade, § é um gradiente do potencial gravita-
cional terrestre, ou seja:

g=Vao

onde ® ¢é o potencial gravitacional da Terra.

Assim a equagao do movimento pode ser reescrita da seguinte forma:

X
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— . . . 1 = 2 .
Fazemos entao:
— . . . 1 = 2 .
Vx(aa—‘t/qLCRxV+2§2><V:—;Vp+V(€D—%)+VV2V) (B.3)
ou
v - - -
VX(E) + VX ((gxV)+Vx(20xV)=
1 V]2 2
- Vx (;Vp) +Vx (V(® - T)) +V x (vV7V)) (B.4)

Trabalhamos agora termo a termo da equacao acima:
Termo 1:
V. aVxV g

E) ot ot

V x (

No Termo 2, aplicamos outra identidade vetorial, que nos diz que

VX ((rxV)=CVeV+(VeV)ir—VVeln—(CreV)V

Nessa ultima equacao o terceiro termo do lado direito é nulo pois V e (g sdo perpendiculares,
e portanto seu produto escalar é nulo, o que equivale a dizer que o campo de vorticidade é
nao divergente.

Assim ficamos com

VX ((rxV)=(VeV+(VeV)ir—(CreV)V
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No termo 3, aplicamos a mesma identidade vetorial, e ficamos com:

Vx2UxV)=20VeV + (Ve V)20 — (20e V)V
Dado que o campo de vorticidade planetiria tambem é nao divergente, e o terceiro termo
da identidade vetorial tambem foi anulado.
Termo 4 (primeiro termo do lado direito da equagao B.4):
1 _ VpxVp

V x (==Vp
(p ) p?

Termo 5: esse termo se anula, pois tanto ® como |V |2/2 sao grandezas escalares, e portanto
seus gradientes, V® e V|V|?/2, tambem o sdo, e V aplicado vetorialmente a grandezas
escalares é nulo.

Termo 6:

V x (WV2V) = vV2(V x V) = vV3(g

Nossa equacao da vorticidade torna-se entao:

85%% + RV OV +(VeV)(z— ((re V)V +20VeV + (VeV)20— (220 V)V = ...
p

Na equacao B.5 o primeiro e o terceiro termos do lado esquerdo sao, respectivamente, as
porcoes local e advectiva do termo de derivada total de (i e portanto serao combinados
numa derivada total:

% + VeV = (CreV)V +20VeV + (Ve V)20 - (220 V)V = ..
T G (B.6)
p

Agora a segundo e o quarto termos sao combinados num unico termo, e tambem o terceiro
e 0 quinto termos sao combinados num unico termo:
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& - oo Vpx V
%"_(CR'FQQ)V V= ((Cr+20) e V)V + (VeV)20 = +-LZ Y2 L )20
ou
4G T (T Vpx V
§f+CaV V- (Ca°V)V+(V0V)2Q:+u+ VLI
ou
dsf +(Cao V)V = VeV — (VoV)29+vap+ VLIS

A qual é finalmente a nossa equacao da vorticidade.

xii

(B.7)

(B.9)



Apéndice C
Revisao da Teoria de Onda

Uma onda de gravidade é uma onda que ocorre no mar toda vez que a superficie do oceano
(ou a picnoclina, no caso de ondas internas) é perturbada e retirada do seu estado de repouso.
A superficie passa entao a oscilar com periodo definido. Ondas de diversos comprimentos e
periodos existem, mas em geral as mais comuns sao aquelas geradas por vento, cujo periodo
varia entre poucos segundos e poucos minutos.

Essas ondas tem algumas caracteristicas, ou parametros, que as distinguem umas das outras.
Esses parametros sao descritos abaixo.

C.1 Parametros de onda

Toda onda pode ser descrita como um movimento que apresenta uma amplitude e uma
fase. A amplitude da onda de gravidade é o deslocamento vertical que cada particula de
agua descreve ao passar da onda. A fase é o estdgio em que a particula se encontra em
um determinado momento, ou seja, subindo ou descendo, ou em outras palavras, na crista
ou no cavado da onda. A distancia entre dois pontos de mesma fase é o que chamamos de
comprimento da onda, representado por A\. O tempo que um ponto de mesma fase demora
para se repetir é dito o periodo da onda, 7.

A velocidade com que pontos de mesma fase se deslocam é dita velocidade de propagacao
de fase, ou simplismente, velocidade de fase, c. Assim, se ficarmos parado no mar, vendo
as cristas das ondas passarem, o periodo delas serd o tempo que demora entre uma crista
e outra. O comprimento da onda é distancia entre duas cristas, e a velocidade de fase é a
velocidade com que as cristas se aproximam de nés.

O inverso do periodo da onda é sua frequencia, sendo representada por w.
w=2nr/T

E o inverso do comprimento da onda é o numero de onda, representado por K.

xiil
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K =2n/\

O numero de onda é um vetor que é normal as linhas de mesma fase e aponta na direcao de
propagacao de fase. Veja a figura C.1. No caso de uma onda de gravidade de superficie, esse
vetor tem duas componentes, que sao suas projecoes nos eixos r e y. Essas componentes sao
kel.

K=ki+ 1.7, onde 7 e j siio os versores que identificam os eixos coordenados z e y.
O modulo de K ¢ dado por:
K| =VE>+ 12 ou K2 =k? +12.

A velocidade de fase, ¢, é calculada em func¢ao do numero de onda e da frequencia da onda,
e portanto relacionada o periodo da onda com seu comprimento.

w _2r/T A
K o2n/x T (C.1)

E portanto tem unidade de m/s.

As componentes de ¢ nos eixos coordenados T e y s30: ¢; = € ¢y = 7



Dinamica dos Oceanos - Graduacao - FURG - Prof. Ivan Dias Soares XV

A = amplitude
)\, = comprimento

y
trem de ondas .
. linha de
se aproximando mesma fase
crista
x T i)
D
_
_
_
//
-

K=ki+lj

Figura C.1: Desenho esquematico de uma onda de gravidade mostrando os parametros de
onda. Vista Lateral (painel superior) e vista superior (painel inferior).



