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* Oceanografia Dinamica Analitica

* Oceanografia Dinamica Numérica

:> O que é um “modelo” do oceano?

*Modelo Conceitual — uma interpretagdao das suas
observacdes segundo preceitos fisicos;

> Modelo Teorico — uso de simplificagdes e equagdes para
representar € provar o modelo conceitual;

*Modelo Numérico — resolugao das equagdes
numericamente tentando chegar o mais proximo da realidade
0 quanto possivel.
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* E oramo da mecanica de fluidos aplicado a fen6menos
geofisicos, ou seja, fenomenos fisicos intrinsicamente
ligados ao planeta Terra.

* S3ao estes fendmenos: movimentos do magma abaixo da
crosta terrestre, escoamentos de lava, movimentos
atmosfericos planetarios, a circulacao oceanica, etc.

* “DFG” engloba portanto toda a Oceanografia Dinamica!!

* Na presente forma, a “DFG” foi organizada no final dos
anos 50 do séc. XX entre Harvard Univ., MIT e Princeton
Univ. Prof. Allan Robinson (HU) cunhou o nome.
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Fenomenos de Estudo
da DFG
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* Geofisica pode ser definida como a ciéncia que estuda a fisica das esferas que
compoem o planeta terra (litosfera, atmosfera e hidrosfera) e, portanto, fortemente
influenciadas por seu movimento de rotagdo, translacdo e inclinagdo de seu eixo,
assim como as variacoes deste.

* O oceano compoe a quase totalidade da hidrosfera, ocupando cerca de 72% da
superficie do planeta, apresenta-se com uma espessura média de 3,6 km (contra 6.400
km do raio da Terra), ¢ aquecido de forma diferencial devido a inclinagdo do eixo face
a irradiacao solar e € “arrastado” junto com a Terra em seu movimento de rotacao.

* Lema do nosso curso:

* O oceano ¢ um fluido raso, estratificado e em rotacao

Para entendermos o que o lema significa, € necessario descrever o oceano como uma
composi¢ao de fendmenos ocorrentes em diversas escalas de tempo € movimento.
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Dimensoes Fisicas e Unidades

As leis fundamentais que governam os movimentos nos oceanos satisfazem ao
principio da homogeneidade dimensional.

Todos os termos em equagdes que expressam as leis fisicas t€ém de ter a mesma
dimensao.

Essas dimensdes podem ser expressas em termos multiplos e razdes de trés
propriedades dimensionalmente independentes da Oc. Dinamica:

comprimento (L), tempo (T) e massa (M).

A analise de escalas permite a estimativa de cada termo que compdem as equagoes
hidrodinamicas, que sdo equagdes diferenciais parciais sem solugdes gerais
conhecidas. E, eliminando os termos pequenos nos balan¢os dinamicos, conseguimos
simplifica-las!



e Espectro de Energia no Oceano

e T S

INSTITUTO
OCEANOGRAFICO

100 days P 2hr 10 sec 1sec
: 24 b : ;
Planetary Tides 1 Swell Wind Capillary
L [ [ !

' waves : : ! i waves waves

. ]

Long gravity waves
L |

Tsunamis

I
1
! |
1 ]
1 ' :
1
1 | '
i 1 I
I I
[} ! []
) ! 1
) ]
| | 4
' ! I
]
I
I
I
L]
]

-
-
-
=
=
-
-

log,,(T)

Fonte: Kinsman (1984)



oo Escalas de Tempo e Movimento

OCEANOGRAFICO

Como no oceano ¢ mais “facil” estimar uma escala de velocidade que de tempo, as
escalas-chave sdo geralmente L, U e M.

A escala de tempo pode ser medida ou estimada a partir da defini¢do de velocidade:
T=LU!,
a chamada escala advectiva do tempo.

Outras trés escalas importantes sdo:

Escala da profundidade do movimento H, visto que existe forte anisotropia entre
as escalas horizontais e verticais de movimento no oceano.

Obviamente por se tratar de um fluido, ¢ apropriado representarmos a massa
normalizada pelo volume da parcelo de fluido oceanico, ou seja, pela densidade p.

Mas, por ser a 4gua do mar um fluido quase-incompressivel, ¢ usual utilizarmos duas
escalas de densidade:

Escala da densidade média p, ¢

Escala da variacao de densidade Ap.
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Fenomeno L U T
Ondas Internas 1-20 km 0,05-0,5ms'  minutos a horas
Reésg‘srtgier‘;c‘a 1-10 km 0,1-1,0 m s alguns dias
Vortices 1-200 km 0,1-1,0 m s™ dias-semanas
Cgl;)rzlot:ls“;ie 50-200 km 0,5-2,0ms’? semanas-meses
Giros Oceanicos milhares de km 0,01-0,1 m s anos-décadas

Adaptado de: Cushman-Roisin (1996)
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Escalas
Pequena
Submeso
Meso
Grande

Valores Numéricos

das Escalas do Oceano

L
<1 km
1-10 km
100 km
1000 km

1ms?
1ms?
0,1 ms™

0,01 ms”’

T
até 10° s
10°-10*s

10°s
10% s

H=10° m, p,= 10° kg m”, Ap=1 kg m"
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Numa banheira:

Hg=profundidade da banheira ~ 0,5 m .
5B HB/ LB 0,33

Lg=largura ou comprimento da banheira ~1,5 m

No Giro Subtropical do Atlantico Sul:
H =profundidade média (3000 m)

L =dimensao horizontal (3000 km ou 3x106¢m)

6 =H/L~ 10"

Se L fosse do tamanho de L;, H=1.5 mm!

O modelo para o oceano seria uma folha de papel, ¢ ndo uma banheira!

Outra razio Importante: € =H/a~ 4,7X10_4

onde a =6400 km ¢ o raio médio da terra
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e A Importancia da Geometria

O Numero adimensional definido como:

6 =H/L

¢ conhecido na DFG como “razao de aspecto”.

Relaciona-se com a aproximacao hidrostatica para os
movimentos oceanicos, € portanto, condiciona o tamanho da
aceleracao vertical e da propria velocidade vertical cuja escala
W sera estudada mais a frente na disciplina
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Podemos assim estabelecer que:

&6>>1, a geometria ndo restringe movimentos verticais (aguas
profundas)
O~1, a geometria apresenta restri¢des aos movimentos
verticais
O<<1, a geometria restringe fortemente os movimentos
verticais (aguas rasas)
[O ultimo caso se refere aos movimentos hidrostaticos]
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A rotacao da Terra e o efeito de Coriolis

O periodo de rotacdo do planeta € T, ~24 h ~86.400 s.
A frequéncia de rotacdo ou velocidade angular da Terra ¢ definida como

Q= 2n/Te

O valor numérico de Q € 7,29x10-5 s-!.

A rotacao da Terra em torno do seu eixo conduz ao chamado “efeito de
Coriolis”

No hemisfério Norte, objetos em movimento tendem a ser defletidos para a
direita da direcdo de sua trajetdria. No hemisfério Sul, € para a esquerda.

O efeito ¢ mais forte nos polos, e decai na dire¢ao do equador para zero.

O chamado parametro de Coriolis f'se relaciona com Q por:

f=2Q senb
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O Numero de Rossby (Ro)

E um dos nimeros adimensionais mais importantes da DFG.

Em sua versao “local”, pode ser entendido como a razdo entre o periodo de
rotacao da Terra e a escala de tempo do movimento de interesse:

Ro =T/T=(QT)"
(1T’

Mas, como dissemos antes, € mais facil observacionalmente medirmos a
velocidade do que o periodo de movimentos, principalmente se forem muito
longos. Assim, usando a escala advectiva do tempo obtemos:

Q

Ro=U (fL)"
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Podemos assim estabelecer que:

Ro>>1, a rotacao nao influencia nos movimentos. O efeito
de Coriolis pode ser desconsiderado
Ro~1, a rotagao ja influencia marcadamente os movimentos.
O efeito de Coriolis precisa ser considerado no
balanco.
Ro<<1, arotacao da Terra domina o escoamento ¢ as
aceleracoes devido sio dominantemente ao efeito de
Coriolis.
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O oceano tipicamente consiste de camadas de fluido de diferentes densidades, que
sob a a¢do da gravidade tendem a se arranjar em pilhas verticais correspondentes a
um estado de energia potencial minima.

O movimento dos fluidos tendem a perturbar esse estado de equilibrio soerguendo
fluido mais denso e afundando fluido mais leve.

Por conservacao de energia, aumento de energia potencial tem de ocorrer as custas
de decréscimos de energia cinética.

Logo, a importancia da estratificacdo deve ser avaliada comparando energia
cinética e potencial

Mas, antes disso, recordemos e exploremos como medimos a estratificacdo no
oceano...
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* Sejam e, ¢ Ae, as energia cinetica e variagao de energia
potencial, respectivamente, expressas por unidade de
volume e dadas por:

— 2, —
e =p,U"; AeP—Ap ogH.

* E consideremos agora um numero adimensional formado
pela razao entre as duas:

Fr=(p,U") /(Ap gH),

* ¢ que ¢ conhecido como o quadrado do nimero de Froude
interno.
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Podemos assim estabelecer que:

Fr’ >>1, mudancas de energia potencial ocorrem as custas de
pouca energia cinetica; o efeito da estratificacao
pode ser 1gnorado.

Fr’ ~1,um acréscimo de energia potencial consome
significativamente energia cinética; a estratificagao
causa modificacao substancial no escoamento.

Fr’ <<1, existe insuficiente energia cinética para perturbar a
estratificacdo, e esta limita severamente o escoamento.
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Rossby interno

* Um dos casos mais interessantes ¢ importantes da DFG ¢ quando os efeitos
de rotacao e estratificacao sao simultaneamente relevantes a dinamica do
escoamento oceanico, mas nenhum dos dois ¢ dominante.

Matematicamente, podemos escrever essa condigao como:

Ro ~0O(1); Fr'~0(1)
E podemos nos perguntar qual seria a escala de comprimento a partir da

qual tanto a estratificagdo e a rotacdo ndo podem ser desconsideradas no
estudo da DFG...

Para tanto, obtenhamos a escala horizontal de comprimento Rdi a partir da
primeira condi¢do acima:

Ri=Uf"

E usemos a segunda condi¢ao para para encontrar a escala de velocidade:

U= (Ap/p gH)"
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Rossby interno

* Combinando as duas expressoes, chegamos a uma definicao dessa escala
de comprimento independente da escala da velocidade horizontal € que so
depende da latitude e do empuxo caracteristico (ou da estratificacao):

Rd = (Ap/p gH)"/f

* Significado fisico:

E a distancia horizontal na qual a tendéncia gravitacional de manter
as isopicnais planas ¢é equilibrada pelo o efeito de rotacao da Terra,
que as impedem de retornar ao estado de energia potencial minima.

* Assim, em pequena escala, L<<Rd,, em submesoescala, L~(0,1-1)Rd;
em mesoescala L2Rd, e, em grande escala, L>>Rd..
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Em cruzeiros quase-sinoticos, o espacamento entre as estacoes deve
ser no maximo de um raio de deformacao interno.




e —

O Raio de Deformacao Interno
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N2 Existe um Raio de Deformacao
M Externo?
Claro que sim!

* Consideremos agora que nao estamos olhando para as variagoes
de densidade no interior da coluna de dgua, mas sim examinando-
as na interface ar-mar. Assim,

Ap: po : par = po

* Assim, a expressao do raio de deformagdo se torna

Rd, = (cH)"/F.

* Notem que o raio de deformag¢ao externo ¢ muito (muito mesmo)
maior que o raio de deformacao interno. E, por conseguinte, nao ¢
tao relevante em oceanografia dinamica.
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* Antes de mniciarmos o estudo dos fenomenos oceanicos, cabe-
nos estabelecer sistemas de orientacao sobre os quais nossas
medidas serao realizadas.

* Como vimos na primeira aula, a DFG se dedica a
investigacao de fendmenos fisicos intrinsicamente ligados ao
planeta Terra.

* Logo, o sistema natural de referéncia ¢ aquele esférico, que
acompanha a orientacdo sobre a superficie de nosso planeta.

* Mas, sera que para todas as escalas de movimento ¢
necessario levarmos em consideracdo a superficie da esfera
terrestre?

* Esse ¢ o assunto que iremos discutir a seguir.
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* Neste referencial, as coordenadas
um ponto sao identificadas por

(¢,0,7)

* ¢ ¢ a longitude (medida na
direcao leste-oeste)

* 0 ¢ a latitude (medida na
direcao norte-sul)

* r ¢ distancia do ponto de interesse
ao centro da Terra.

* Os versores (ou vetores unitarios)
correspondentes sdo:

-

(m,l, )

A

y

Fonte: Apel (1990)



I Q Coordenadas Esféricas

nstiuto ’
L, t":-: ACEranch

* Como exemplo de aplicacao das coord. esféricas, consideremos
o gradiente de uma propriedade escalar qualquer ¥, que € dado
por

1 9y 19y

oY
m + — n.
rcosf 0¢ r 00

or

VY =

Notem que existem coeficientes ndo constantes associado as
derivadas dos versores.

* Mas, a maioria dos problemas em DFG em oceanografia podem
ser investigados utilizando um plano tangente a superficie da
esfera na latitude central 6 = 0 _: o plano [5.



e O plano 3
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* Neste novo referencial, as coordenadas
de um ponto sdo identificadas por

(z,y, 2)

* x ¢ a distancia zonal (medida na
direcao leste-oeste)

* y ¢ a distancia meridional

°(medida na direcio norte-sul)

* 7 ¢ distancia vertical do ponto de

interesse até a superficie do oceano.

* Os versores (ou vetores unitarios)
correspondentes sao:

(7, 7, k)

Fonte: Apel (1990)
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* Formalmente, a transformacao de coordenadas esféricas as do plano
tangente local envolve expansoes trigonomeétricas usando series tipo
Taylor e consideragdes sobre as escalas de movimento L ¢ H. Como
base nestas, estabelecemos:

r = (acosby) (¢ — ¢o)
a (6 — 6p)

zz?"—ar-

onde a=6370 km ¢ o raio médio da Terra, @,= 0° ¢ a longitude do
meridiano de Greenwich, ¢ 0, ¢ a latitude central (ou de tangéncia do
plano)



O plano f3
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UMISERSIDADE DF

* Para a transformacao de coordenadas, usamos a regra da
cadeia. Exemplificando com a transformacao de @ para x:




O plano f3
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UMISERSIDAD

* Analogamente para y e z, obtemos:

* Assim, com essas correspondéncias, reescrevemos o gradiente
de W como
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* Obviamente, ha limites para o uso deste plano. E tais limites
sdo dados, como previamente dito, por argumentos de analise
de escalas:
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* A decomposic¢ao do vetor velocidade
angular nos eixos do sistema cartesiano
local ¢ dada por:

onde:

¢ considerando a definicdo de rotacao,




Sle Mas por que “plano 3”°?

* Rossby (1939) ponderou como fazer a velocidade angular variar no plano
tangente local. Sua solucdo foi expandir a fungdo seno da latitude em série de
Taylor em torno da latitude central 0, e colecionar a aproximagéo linear desta.

* Seu argumento de escala foi que, pela defini¢dao de y, temos que

<

AO = (6 — 6g) = = .
a

* Como L 2 L
) <<1 e (=) <1,
a a

a diferenga entre 0 e 0, ¢ pequena ao longo da escala do movimento no plano, ou
seja, 0 argumento AO é pequeno, justificando a expansio.
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* Como sabemos a série de Taylor ¢ dada por

* Considerando a série expandida em torno da latitude central,

e aplicando-a a funcio seno, obtemos
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Vamos agora estabelecer a relacdo entre a velocidade angular do plano tangente local e o
parametro de Coriolis.

Para tanto, usemos a expressao da velocidade de uma parcela de fluido girar num circulo de
latitude qualquer dada por

onde

Apliquemos agora a defini¢do de vorticidade

que corresponde a vorticidade de um fluido em rotacao de corpo solido e ¢ igual ao dobro de
sua velocidade angular.
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e Mas por que “plano 3”°?

* Finalmente, expressamos o parametro de Coriolis por sua aproximagdo linear
via série de Taylor:

_ p 2{2cosbg
T = senfgy + T a Y
fo )]

* O parametro de Coriolis representa também a vorticidade planetaria.

* B é chamado de parAmetro de Rossby tem O (10-1') m! s-! e representa o
gradiente (meridional) da vorticidade planetaria.

* A razdo entre os dois termos que compoem f¢ chamado numero planetario,
dado por ﬁi
ﬂ — —E J

com valores de O (10-2) em mesoescala ¢ O (10-!) em grande escala.
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* Ponderemos agora sobre dimensodes de um plano que coincida aproximadamente
com o superficie da Terra. Seriam movimentos de menor escala que aqueles do

plano 3.

* Para esses movimentos, podemos aproximar o parametro de Coriolis por seu
termo médio apenas, ou s¢ja,

f = fo = 2Q send.

* Esse ¢ o chamado plano f, onde uma hipdtese de escala mais restritiva
(relativamente as do plano ) é imposta pelo nimero planetario pequeno:

L
— cotgbly << 1.
a
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Especificacoes de
Estudo de Dinamica de

Fluidos:

Lagrangiana e Euleriana
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individualmente.

a ser seguida.

A especificagdo Lagrangiana consiste em seguir a historia de parcelas
Existem duas variaveis independentes: o tempo e a identificagdo da parcela de fluido

A identificac¢ao da parcela pode ser convenientemente escolhida como a posi¢ao desta

no instante inicial #=0. Assim, qualquer propriedade do escoamento ¢ expressa como

P = P(Lo,t).

Em particular, a posicao desta parcela ¢ descrita como

—

xr

j3.(5?’:0'}” .

Nessa especificacdo, velocidade e aceleracdo sao simplesmente derivadas temporais:

. di
dt

. di  d’F
Codt dt?
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* Na especificacdao Euleriana, concentramo-nos em o que acontece ao fluido
num determinado ponto do espaco fisico, ou seja,

[P=PE 1 = Plz,y,2,1).

* Logo, espaco e tempo sdo variaveis independentes, embora resguardem
suas relacdes Lagrangianas através das relacoes de velocidade:

der = udt
dz = wdt

* A derivada temporal ndo representa mais a taxa de variagdo total de uma
propriedade qualquer do fluido. Outros termos sdo necessarios para
“simular” a especificacdo Lagrangiana na Euleriana.
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ReTTG Especificacao Euleriana
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* Para arbitrarios ¢ independentes incrementos de espacgo e tempo, o
diferencial da propriedade P ¢ dado por

9P 9P 9P 9P
dP = 2 at + Cde + Ly + 24
ot T 9 T e, T 5.

* Dividindo a expressdo acima por dt e utilizando as defini¢does Lagrangianas
de velocidade, obtemos

dP OP OP OP OP
— — U v w—
dt ot ox oy 0z

* Note que o membro direito da equacao acima ¢ a representagao da variacao
Lagrangiana na especificacdo Euleriana.
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* Assim, dP OP
L I v >
At Ot )
Lagrange i ( )

A expressao para a taxa de variacao total na especificacdo Euleriana ¢
conhecida justamente como derivada material ou Lagrangiana.

O primeiro termo no lado direito se refere a taxa de variagao local.

O segundo termo do lado direito representa as mudancas na propriedade P
como resultado da advecg¢do da parcela de fluido de uma localidade para
outra onde o valor de P ¢ diferente.



—= Exemplo oceanografico:
Lagrange vs. Euler

Fonte: Legeais et al. (2012)
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N2 O que sao
e equacoes de conservacao?

OCEANOGRAFICO

* “Equacdo de conservacao” rigorosamente significa que a taxa
de variagao total de uma propriedade P ¢ nula. Se existirem
fontes e sorvedouros que alterem P, a taxa de variacado sera
diferente de zero, ou seja,

DP
= =
Dt ’

Zp = fontes e¢/ou sorvedouros.

* Exemplos: massa, volume, densidade, , calor, temperatura, sal,
momentum linear, momentum angular, ¢ energia mecanica.



Ny Conservacao da Massa
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* Fagcamos uso da chamada “derivacao lagrangiana ou material™
da equacdo da conserva¢ao da massa, apresentada originalmente
por Kundu (1990) devido a sua simplicidade e elegancia.

* Para tanto, consideremos um pequeno volume de fluido
retangular com dimensoes AV = Ax Ay Az ¢ que possul massa

Am ¢ densidade p.

* Se massa ¢ conservada no elemento de volume, temos que

D
ou, t
D
e AV — O-
Dt(p )




Ny Conservacao da Massa
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* Utilizando a regra de derivacdo do produto e 1solando os termos
com densidade no lado esquerdo € o com volume no lado direito,

obtemos

1D 1 D

p Dt N AV Dt 9

taxa de variacao taxa de variacao
fracional de densidade fracional de volume

* Agora expandemos o membro esquerdo da equagdo em termos
de AV = Ax Ay Az ¢ usemos novamente a regra de derivagao do

produto, que ¢ triplo desta vez.



Conservacao da Massa
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%J*:r: Conservacao da Massa

* Reescrevendo a equacao da conservacdao da massa com a nova forma da variacao fracional
do volume, chegamos a

1Dp ou ov ow

_E Dt oxr I

Oy 0z

0% olt)

« Como arazao Ap/p, = O(10-), o termo envolvendo a taxa de variacao fracional de

densidade ¢ 1000 vezes menor do que a de volume.
* Isso ¢ uma consequéncia da agua do mar ser quase-incompressivel.
* Com isso, podemos desprezar o termo do lado direito em comparagao com o esquerdo.

* A consequéncia € que conservacio de massa no oceano € de fato conservaciao de
volume!
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* A equacao da conservacgao do volume entdo pode ser escrita

cOomo
ou ov ow

| | = 0.
Ox o0y 0z

* Esta equagdo ¢ apelidada de equacao da continuidade pois a
interpretacao fisica € que o volume pode se deformar, mas
continua constante ao longo da trajetoria da parcela de fluido.

— bl

Y Fonte: Open University (1993)



Uma escala para w
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* Temos, com a eq. da continuidade, uma lei fisica que nos permite inferir uma escala para
a velocidade vertical.

* J4a comentamos o quanto dificil € esta estimativa. A escala a ser apresentada aqui € a
primeira, mas nem sempre a mais adequada para a maioria dos fenomenos de meso e
grande escala no oceano.

* A escala de w ¢ obtida requerendo que a divergéncia vertical tenha a mesma ordem de
grandeza da horizontal. Isto quer dizer que assumiremos (por hora) que os trés termos da
continuidade tém a mesma ordem!

ow (8u i 8’0)
9z oz dy),
o () o(%)
Assim, a escala ¢ dada por:
H
W =_"U
L
ou
W = oU.
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 E aproximacio de Boussinesq que esta por tras da condicdo de incompressibilidade.

* A hipotese de escala decorre de

p(z,y,z,t) = p(z) + p'(z,y, 2, 1)

p=0O(po); p' = O(Ap).

* (Caso definamos um parametro adimensional pequeno como €, conhecido como salto
de densidade normalizado ou parametro de Boussinesq:

A
(%)
Po

e = O(107%)
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* Assim, o desmembramento da Eq. da conservacdao da massa ¢ feito
colecionando os termos de ordem €° e ordem €7:

@(E)D =k WVy = 1),
1 1 Dp

— = [k
O (e) o0 Dt

* O balanco de mais baixa ordem ¢ a equacao da continuidade. O balan¢o de
ordem mais alta ¢ a Eq. da conservacio de densidade:

ID,{J_U ~ Dp 5




Conservacao de densidade
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* E mais comum escrevermos a adveccao da densidade média em
termos da frequéncia de estratificagdo (ou de Brunt-Vaisalld):

* Notem que também podemos obter uma escala para a velocidade
vertical a partir da conservacao da densidade:




A Equacao Geral do
Movimento no Oceano




N2 Oqueeca
e equacao geral do movimento?
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* A equacdo geral do movimento € o apelido das equacgdo vetorial
de Navier-Stokes aplicada a um fluido em rotacao, ou seja, as
ditas “forcas ficticias” de Coriolis e centrifuga estio presentes
na formulacdo. Sao, como veremos, adaptacoes necessarias
para aplicar a segunda lei de Newton a um referencial nao-
inercial.

* Por sua vez, este conjunto de trés equagdes tem origem nas
equacoes de Euler para um fluido nao-viscoso (ou inviscido),
que foram formuladas pelo brilhante Leonhard Euler em 1738
como aplica¢do de sua especificacdo de estudo de fluidos.

* A inclusdo dos termos de atrito nas equagoes de Euler deve-se a
Claude-Louis Navier e George Gabriel Stokes para aplicagoes
em engenharia.



onservacao do Momentum Linear
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® Fagamos uso de nossa formulacao basica para uma equacao de conservacao e
apliquemo-a a grandeza vetorial conhecida por momentum linear.

*Note que a ultima equacgao ¢ a segunda lei de Newton expressa em termos de
que a aceleracdo da parcela de fluido no oceano ocorre em funcao de uma
resultante de forcas especificas atuando sobre esta.




Forcas Atuantes no Oceano
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* As forcas atuantes no oceano sio:
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%J*:: Referencial Nao-Inercial

Sabemos nods que as leis de Newton s6 valem num referencial inercial. Urge entdo “corrigi-
las e expressa-las em termos de quantidades que giram junto com nosso planeta. Para
tanto, consideremos a situagdo a seguir.

Em primeiro lugar, devemos mencionar
que uma grandeza escalar independe do
referencial. Apenas grandes vetoriais sdo

instante ¢
afetadas, pois dependem da direcdo que se

o4
s

.t

altera mediante a rotacao.
—

Consideremos o vetor A de magnitude cons-

>

tante e que faz um angulo Y com o eixo de

rotacao do sistema. Na figura ao lado, o vetor

se encontra no instante f .

Este sistema gira com velocidade angular .
. & & Fonte: Pedlosky (1997)

0.
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N
* Tendo o tempo elapsado Af desde o instante inicial Z, o vetor A girou A0. A
percep¢ao de mudanga no vetor ¢ sentida por

— — Fonte: Pedlosky (1997)
A(t+ At) — A(t) = (RA6) 71,
AA
- A
= (|AlsenyAf) n | —= ~
(1Alsery 20) 7 | = 42
26

ogde o versor na direcao das mudancas de

A é dado por

Alt+At)

Qx A Qx A

9 x Al |9 |Alseny
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Referencial Nao-Inercial

L. - > :
* Dividindo por A¢, obtemos a taxa de variacao total do vetor 4, que pode ser escrita como

AA _ AD Ox A Fonte: Pedlosky (1997)
—— = | |Al|sen~) — .
At Q}, 12| |A|sen~
163 . A S
) 44
26

* No limite infinitesimal (4¢ —»0), chegamos

a seguinte expressao

Alt+At)

DA .
T 0Ox A
Dt

* QOu seja, a taxa de variagdo do vetor observada de um referencial inercial num sistema
fisico em rotagdo € igual ao produto vetorial entre o vetor velocidade angular e o proprio
vetor.
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-4~:: Referencial Nao-Inercial

* Assim, demonstramos, que para um vetor com magnitude de
velocidade constante, sua percep¢ao de variagao nos sistemas girante
¢ 1nercial sao

DA DA S
_ =0 e — = ﬂ X A
Dt Dt :
R 1
* Se relaxarmos essa restrigdao € permitir variagdoes na magnitude do

vetor A, ataxa de variagao no sistema inercial sera aquela percebida
no sistema girante somada a variagao percebida devido a rotacao:

DA DA G A
Dt Dt

R




Fﬁgg O Vetor Velocidade

. ~ . c o~ P
* Considerando a relacdo derivada e o vetor posi¢cdo x de uma parcela de

fluido oceanico que se move relativamente a Terra, temos que um
. . . , C. >
observador no sistema inercial descrevera a variagao de x como

[D:E] !D:E] D
= == 4+ G x4,
Dt |, Dt | »

ou usando a definicao de velocidade,

U = Un 1 X &.

* Notem que enquanto a primeira parte ¢ a velocidade relativamente a
>

Terra, a segunda que tem modulo €] x | e corresponde a velocidade
tangencial (ou azimutal) devido a rotagao do planeta.
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S O Vetor Aceleracao

OCEANOGRAFICO

* Derivamos a expressao da velocidade Lagrangianamente para
obter a expressao do vetor aceleragdo para obter

[Dﬁ}]
Dt |,

D#p DO
RER
Dt |, km .
~0
+ 20X ¥ + 2% (D xT) .

ac. Coriolis ac. centripeta

&)

o

* O segundo termo do lado direito ¢ associado a precessao dos
equindcios e pode ser desconsiderado em termos das escalas mais
comuns de DFG. O terceiro depende do movimento. O quarto tem
modulo £22R , onde R ¢ distancia da parcela ao eixo de rotagao.



< Devolta a Eq. Geral do
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Originalmente, escrevemos a Eq. Geral do Movimento utilizando
quantidades do sistema inercial tal qual previsto pelas leis da mecanica
classica:

1 1
= ——Vp+-V-T+g.

Dt £o Po

Dﬁ;]
1

Agora, reescrevemos o termo do vetor aceleragao para considerar sua
descricao em termos de quantidades do sistema girante:

+ 20 XUpr = —Vp +—V:T + g —Q2x (2 XT)
Dt R Po Po




N Forca Gravitacional Efetiva
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A forca centrifuga € somada a
aceleracao da gravidade
Newtoniana para formar a
gravidade efetiva. As y _.
diferencas entre g € g,, como s N\ T-axi@xx

ilustra a figura sdo infimas. A
forca centrifuga ¢
dinamicamente irrelevante.

Assim, omitindo os indices R
podemos reescreva a eq. geral
do movimento como



J A Equacao Geral do Movimento

S S

no plano B
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* Por fim reescrevamos a for¢a de Coriolis usando a aproximagao do
plano [3 para obtermos

Dv 1 1 v .
— 4+ fkx¥=—-—Vp+—V-T + §..
Dt Po Po

* Recordamos aqui que f sobre a aproximacao linear no plano tangente
local € dado por

T = fo + By.

* A seguir, exploraremos a forma que as for¢as do gradiente de pressao e
de viscosidade tomam no oceano (e também na atmosfera).



alz A Forca do Gradiente de Pressao
ol e no Oceano

* A forga do gradiente de pressao ¢ uma das mais importantes forgas atuantes
nas parcelas de fluido no oceano.

* A forca do gradiente vertical de pressao ¢ parte do balanco hidrostatico
na componente vertical da EGM.

* Ja a forca do gradiente horizontal de pressao participa do estado basico
de equilibrio dinamico dos oceanos, o chamado movimento geostrofico.

* A forca do gradiente de pressdo horizontal atua de duas formas no oceano:

> Barotropicamente — por variacoes de altura da superficie do mar, quase
sempre causada pelo vento e pela presencga de barreiras continentais ou
topograficas. E um processo 2D.

> Baroclinicamente — por variacoes laterais de densidade interiores a
coluna de agua e que variam podem variar demarcadamente na vertical. E
um processo totalmente 3D.

* Mas como identificar estas duas importantes porgoes no expressao da
forca do gradiente de pressdo?



vz A Forca do Gradiente de Pressao
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.. no Oceano

Para identifica-las, partamos do balanco hidrostatico, que sabemos ser o
balan¢co dominante na componente vertical da EGM:

e

0z e

Agora, integremos esta equacao entre um profundidade z qualquer e a
superficie livre do oceano n(x,y,t) e tomemos o gradiente horizontal:

Palx,y,t) _ n(x,y,t) _
VH/ dp = —Vﬂf p(x,y, 2,1) gdz
plx,y,z,t) z

Assim,

n(xyy,t)
Vup = Vuape + [pgl:=n Van + g/ Vup(z,y,z,t)dz
"\-..—...,,“..,.—..--‘r -

=pPog




alz A Forca do Gradiente de Pressao
ol e no Oceano

* Visto que queremos entender o papel dos gradientes laterais de densidade no
gradiente de pressao, torna-se oportuno colocar o operador gradiente dentro da

integral vertical.

* No entanto, como um dos limites da integracdo definida ¢ fungdo de x e y,
urge que apliquemos a Regra de Leibniz:

No calculo , a regra de Leibniz para a integral parametrica, em homenagem a Gottfried Leibniz , afirma que para um integrante da forma

b(x)

f(z,t)dt, T
Fonte: Wikipedia (2020)

onde o derivado deste é expresso como integrante —oo < a(z), b(z) < oo

d ([ d d )
([a | f(ﬂ),f) dt) = f(xa b(.’ﬂ)) ) Eb(‘r) - f(:r:,a(:z:)) ) Ea’(‘r) +\/a‘ %f(m:t) dt,

dz (z)

(x

onde o derivado parcial indica que no interior do integrante, somente a variagéo de f ( x , t) com x & considerado em tomar a derivada.

* Aplicando-a obtemos

n(x,y,t)
Vup =Vuaps + [pgl:=n Vun + 9/ Vup(z,y,2z,t)dz.
~pog :




_alz A Forca do Gradiente de Pressao
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Para sairmos da expressao do gradiente horizontal de pressao para a for¢a do
gradiente horizontal de pressdo basta que multipliquemos a equagado anterior
por 1/p,:

1 1 g [
——Vup = ——Vup. —gVun ——/ Vup(z,y,z,t)dz
Po Po Th Po J = _ >
(£) (IIT)
onde:

(I) Forga do gradiente de pressao do barometro invertido;
(Il) Forca do gradiente de pressao barotropico; e
(I11) Forga do gradiente de pressdo baroclinico.

O barometro invertido ndo tem conotagdo dinamica e € usual representarmos
o gradiente da pressao oceanografica (ou seja, for¢as atuantes na agua do mar)

A seguir, buscaremos entender o efeito das comp. barotrdpica e baroclinica.



A Forc¢a do Gradiente Barotropico
== de Pressao
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Para exemplificarmos essa for¢a, assumemos um exemplo simples em que n=n(x)
apenas € que p=constante.

Pela equacao hidrostatica,

Z
~ A
Estacio A: p,=p,g (z,+1,)
Estacao B: p,=p,g (z,+np) A B
Diferenca de pressao entre A e B: p—— ﬁk-f_—---___--------;j_’!_li |
Ap=p,g (Ng-N,) E E
| |
e &
Logo, Ap >0 (positivo para leste) i, > z=z£
I P b
O gradiente de pressao € positivo. Ja P~Constante
forca do gradiente € negativa, apontando

para oeste.

s,



A Forc¢a do Gradiente Barotropico
= de Pressao
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* Devemos observar que a pertubacao de pressao barotrdpica independe da
profundidade, o que torna o problema abordando essa dinamica estritamente
bidimensional na auséncia de atrito.

* As Equagdes de Euler sob essas consideragdes sdao usualmente referidas na
literatura como o conjunto das “Equacdes de Aguas Rasas”. Sdo amplamente
utilizadas por sua praticidade em estudos teoricos de fluidos € matematica
aplicada:

—

H m—
— kxv= —gVgn.
Dt-|-f U gVun

« No exemplo dado, forcamos a aproximacao do oceano homogéneo (p=p,),
pois assim ha apenas a avaliacdo das isobaras com a i1sopicnal que demarca a
interface ar-mar.

* Mas, como seriam as condi¢des barotropicas no oceano real, que € quase
sempre bastante estratificado?



NP, Forca do Gradiente Barotropico
i de Pressao
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* No caso do oceano estratificado, ¢ a situacdo em que as isObaras sao

paralelas a superficie do oceano, assim como as isopicnais sao paralelas as
1sObaras:
superficie livre do

mar S

isobaras

— — — - e —

H\/_Ml;/ . . .
,aW/ isopicnais
oo s
0 Fonte: Open University (2001)

* Essa configuragdo ¢ chamada pelo genial Adrian Gill em seu livro de 1982
como configuragdo autobarotropica, onde p=p(p).




Forca do Gradiente Baroclinico
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* Para simplificarmos essa forca, assumemos em nosso exemplo que Q=0

apenas e que p=p(X,z). Z  baixa alta
o~ 1 L pressao pressao
* Pela equagdo hidrostatica, baroclinica baroclinica
A B X

Estacao A: dp =p -p, = EA 94z,
EstacdoB: Ap =p -p =p g Az,

* Pela definicdo de isdbara, € necessario

que Ap =4p,.

* Como consequéncia,

P9 =p, 9L,

e Se temos que > € necessario que
A B’

Az < Az obrigatoriamente.




A Forca do Gradiente Baroclinico
= de Pressao
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* O resultado do fen6meno descrito anteriormente € que as 1sObaras se
inclinam relativamente as 1sopicnais numa situacao de baroclinidade.

superficie livre do
e e ———

ar g —

isObaras
%Egpwsﬁo isopicnais
aroclinica
St et ,/
densicade densidade Fonte: Open University (2001)

em média em média
menor maior



Forca do Gradiente Baroclinico
T de Pressao
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E dificil calcular o sinal efetivo da pertubacio de pressdo por dados
hidrograficos, mas € possivel inferirmos onde estio altas e baixas

baroclinicas simplesmente examinando a configuracao de isopicnais
numa sec¢ao de densidade.

DEPROAS 12001 —— Densidade oL == 14-15/07/2001

densidade _

média

Profundidade [m]

20 40 60 80 100 120 140 160
Distancia [km]




A Forca do Gradiente Baroclinico
o=ty de Pressio
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O gradiente horizontal baroclinico de pressao varia tridimensionalmente. E
possivel haver varias inversdes na dire¢do vertical, que como veremos mais tarde,
implicam em reversao no sentido de escoamento das grandes correntes.

Um exemplo cléssico ¢ a inversao do gradiente de pressdao em nivel intermediario
que ocorre ao largo da costa sudeste do Brasil:
01

v v v v v 28

957
baixa pressao alta pressao 27.5
baroclinica baroclinica
500
27
B 126.5
2 1000
Z
ke - 426
-
=
5 L
& 1500 255

Cabo Sao Tomé
(22° S)
2000 %

25

DEPROAS 5 24.5

RADIAL 5

24
0 10 20 30 40 50 60

Distancia [km]



e Semantica:
it Barotropico vs. Baroclinico

* O que significam “barotropico” e “baroclinico” no stricto sensu?

* O sufixo “tropico’ para adjetivo e “tropismo” para substantivo
significa “na direcao de”, vide o fototropismo das plantas. No caso de
barotropico, o significado é na (mesma) direcao da pressao (ou das
isobaras).

* Ja o sufixo “clinico” para adjetivo e “clina” para substantivo significa
inclinagdo, vide termoclina, termo do jargdo oceanografico associado a
regidao inclinada do perfil de temperatura do oceano aberto. Assim,
baroclinico significa inclinado relativamente a pressao (ou as
isobaras).



o Forcas de Viscosidade
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Viscosidade € o termo que se aplica ao efeito de atrito nos
fluidos. Forcas de viscosidade sao, portanto, forcas de
atrito.

As forcas de viscosidade no fluido sao de duas naturezas:
molecular e turbulenta. No oceano e na atmosfera,
prevalecem as forcas de viscosidade turbulenta.

No entanto, € necessario que entendamos as duas formas.

Tambeém discutiremos a afirmag¢ao usual de que a agua do mar
¢ um fluido Newtoniano ¢ o que 1sto significa.

O fundamento das forcas de viscosidade reside na le1 de
viscosidade de Newton, ndo por acaso. E € o que veremos a
seguir.



Mz A Lei da Viscosidade de Newton
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* Sir [saac Newton realizou o um experimento simples para medir a
resisténcia do fluido a fluir na presenca de contornos solidos.

* Num tanque de fundo plano, arrastou uma placa de area A sobre sua
superficie com velocidade constante u, at€¢ que se estabelecesse um

escoamento estacionario laminar.

* Este escoamento apresentou um cisalhamento linear entre z=0 ¢ z= -H.

 Newton testou varias velocidades na u=u0

placa superior € reparou que a variagao

linear se dava entre a velocidade do iiiﬁ >
fluido sob a placa [u(0)=u ] e junto ao
fundo [u(-H)=0]. W z

Tambeém observou que a velocidade do X, U
fluido junto aos contornos solidos era —

>
—
—>
—
—
>
aproximadamente a propria dos ﬁiii 0
u=

contornos solidos!
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* Newton, entdo, observou que a for¢a necessaria para manter o escoamento
estacionario era diretamente proporcional a area da placa A e a velocidade
ul, desta, assim como era inversamente proporcional a distancia entre os
dois contornos solidos do tanque. Ou seja,

F <« A—7
H
* Que pode ser reescrita como x A ug — 0 -
0—(—H)
Au
’ x A—7
ou como s

Newton prop0Os-se reescrever essa forca por unidade de area, o que quer
dizer em termos de tensao tangencial T, que estd associada ao cisalhamento
vertical do escoamento estacionario laminar.



ﬂglbé:,: A Lei da Viscosidade de Newton

INSTITUTO
OCEANOGRAFICO

* Em termos de magnitude, chegamos a definicdo da forca e da tensdo tangencial
associada , dadas pela

Au
Eooc nd
forca R
e pela tensao T e )
* Usando um coeficiente de Az
proporcionalidade, obtemos Auw
T = M—
ANz

* O coeficiente de proporcionalidade g € conhecido como coeficiente dinamico de
viscosidade molecular e tem unidades de kg m! s-..

* Fluidos que obedecem essa lei sdo chamados de fluidos Newtonianos. Todos os gases e
a maioria dos fluidos sdo dessa natureza, ainda que aproximadamente. A dgua do mar
nao ¢ e€xcecao.
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* Fazendo Az »0, a expressao para a tensao pode ser reescrita como

ou

b
0z
onde atribuimos dois indices a tensao. O primeiro indice indica a
direcao onde a tensao € aplicada, o segundo se relaciona com a

dire¢ao do cisalhamento. Assim, trata-se de uma tensao aplicada na
direcdo zonal devido ao cisalhamento vertical da corrente.

rz

T = U

* Portanto, € natural presumir que podemos ter uma tensdo aplicada na
direcao zonal devido também aos cisalhamento zonal e meridional,

respectivamente: du
T:ﬂm —_— ‘u’ _
oz
e
o, 0u
oy
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* Analogamente, ¢ possivel haver tensoes aplicadas nas dire¢oes
vertical e meridional devido a cisalhamento das correntes nas trés
direcOes cartesianas.

* Logo, generalizando, podemos definir o tensor das tensoes
tangenciais dado por

(T:c:c LY Tmz\

T = | 7YT FYY FYz

\sz Y Tzz)

* De uma forma mais compacta, o tensor pode ser escrito como

T = uNup.




N 1
= De volta 3 EGM

Mostramos as for¢as de viscosidade molecular na EGM como a divergéncia
do tensor das tensoes tangenciais. Agora, podemos utilizar a lei de Newton e
reescrever esse termo apenas em termos de grandezas vetoriais:

1 1
—V .7 =—-V.(uVo),
Po Po

Considerando o coeficiente dinamico de viscosidade molecular g 1sotropico,
podemos retird-lo da operagao divergente e chegamos a

1
—N T = L V3o
Po Po

= vV,

Aqui, V¢ o coeficiente cinematico de viscosidade.
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* Reescrevemos a equagdo de Navier-Stokes usando a lei da
viscosidade de Newton para obter

Dv - 1 5 >
— + fkxXv = —Vp +vV°U + g..
Dt Po

* O coeficiente cinematico de viscosidade molecular depende da
especie do fluido. Este € fung¢ao do espago intermolecular € do
movimento browniano. Portanto, temperatura o afeta.

* Qs valores de v para a 4gua do mar na faixa de temperatura entre 0° ¢
300 C ¢ de 0,6x107 a 1,8x10-6 m?2 s-1.
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* O numero de Reynolds Re € usado para determinar se o escoamento €
laminar ou turbulento.

Consiste na razao de dois termos da EGM: o advectivo e o de difusdo
molecular. Ou seja, € razao entre a nao-linearidade e formagao de vortices e
turbilhonamento e a viscosidade que pode frear e organizar estes.

Assim, Re ¢ dado por

o () o ()
vV320 v

Em problemas de engenharia ¢ usual utilizar a seguinte classificagdo:

Escoamento Laminar Re<2000
Escoamento Critico 2000<Re<4000

Escoamento Turbulento Re>4000
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A tabela baixo mostra que o oceano em todas as escalas € intrinsecamente

turbulento! (Embora seja possivel haver movimentos laminares de pequena
escala em situacoes especificas)

Escalas L U Re
Pequena <1 km 1ms! 10°
Submeso 1-10 km 1ms™ 10°-10"
Meso 100 km 0,1 ms* 10"
Grande 1000 km 0,01 ms? 10"

A pergunta que se poe €: como estudar os escoamentos turbulentos? Como
descrever as correntes ocednicas se estas sao turbulentas?

A resposta €: precisamos usar uma abordagem estatistica, que foi alias
sugerida pelo proprio Osborne Reynolds. (Ah, € o nimero leva seu nome por
ter sido o cientista que o popularizou. Quem criou Re fo1 George Stokes.)
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* Por simplicidade, ao invés de considerarmos toda a EGM, tomemos apenas a
sua componente zonal dada por

o o o 1
° u-l—v—u-l—w@—fv:——@-l-vvzu.

- + U—
ot ox oy 0z poOx

* Pararealizar a chamada promediacao de Reynolds ¢ usual reescrevermos as
componentes da EGM com os termos advectivos na forma de fluxo.

* Ou seja, € necessario reescrevemos 0s termos inerciais como a divergéncia
do fluxo de momentum zonal:

V : (Vu) = divergéncia do fluxo de momentum zonal




As Tensoes de Reynolds

II'S.ISTI'!'l..J'l:'EII
OCEANOGRAFICO

* Para tanto. basta fazermos:
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* Vamos agora desenvolver a promediacao de Reynolds, na qual
decompomos todas as incognitas numa media temporal € num desvio
desta média:

u =1+ u.

* Mas o que seria essa media? Seria uma média temporal do
escoamento para eliminar as flutuagdes mais rapidas. Esta media deve
ser calculada num intervalo de tempo suficiente para que seja
significante estatisticamente. No entanto, a escala de tempo dessa
promediacao (7,,) deve ser bem menor que a escala de tempo

caracteristica da evolu¢ao do escoamento (7). Logo,

1 Tge
U = —] udt onde Tre < T.
TrRe Jo
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® Vejamos um exemplo oceanografico do que € esta promediagdo. Consideremos ter um
fundeio correntografico em 250 m de profundidade sobre a Elevacao do Rio Grande e
vimos passar ondas de Rossby se propagando para oeste como sinal dominante.

]

Onda de Vorticidade de Mesoescala
I I I

-1

S
o
(W

sinal integral

sinal promediado

o
N
T

o
=
T

(=]

S
[
T

o
N
I

| | | | |
10 20 30 40 50 60
tempo em dias

ve!ocidade orbital zonal [m
o
w

o

* Existem, no entanto, movimentos associados a menores escalas também registrado pelo
correntografo. Sao como que desvios pequenos relativamente ao sinal dominante.

* Visto que nosso interesse ¢ de mesoescala, procedemos a promedia¢ao observando que
a escala de tempo T da onda de Rossby ¢ de 22 dias enquanto as dos desvios de menor
escala T, ¢ da ordem de de pouco mais de 18 horas, por exemplo.
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* De volta a promediagdo, examinemos os termos quadraticos associados a
adveccao, aplicando a definicao da media, por exemplo:

* Agora tomemos a média desse produto para obter
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* Como vimos, a média do produtos dos desvios ndo € zero. Se promediarmos
toda a componente zonal da equacdo do movimento, obtemos

ou g J o - 1 9p
ot Tt T " 5T = e
+ vVia|-— Eu’u’ — Ev’u’ — Ew’u’

ox Oy 0z

* Os tltimos 3 termos sdo chamados de tensoes de Reynolds.

* Estes termos atuam de forma semelhante ao atrito molecular, no entanto, ao
invés de transferirem momentum através de choque de moléculas em
movimento browniano, a transferéncia na turbuléncia ¢ macroscopica.

* Parcelas de fluido se chocam e trocam momentum, de uma forma muito mais
vigorosa e eficiente que a viscosidade molecular!
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Stokes e Reynolds em fun¢ao da troca de momentum parametrizar o efeito da
turbuléncia em analogia ao experimento de viscosidade molecular de Newton.

Entretanto, esses coeficientes dependem do estado do fluido (em termos de
turbuléncia) e ndo da espécie deste.

No caso da agua do mar, os coeficientes tampouco podem ser isotropicos visto que a

estratificacdo inibe a troca de momentum na vertical. Este processo ¢ muito mais
efetivo na horizontal.

£ m—
e o 2 TRe _ AH@
Po ox
4 2 —1

vy - 10 < Ay < 10" ms
T: U
Po Yy

Fonte: Pedlosky (1979)

. The ou
— gl == —
£o Y 8z
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* Finalmente, estamos aptos a escrever a EGM em sua forma final para
as aplicagoes em Oceanografia:

_ 9*u
+ (v+ Ag)Via + (v + Av)@

* A partir do préximo tema, desprezaremos os barras e consideraremos
que sempre realizamos a promediacao de Reynolds.



£ Sa0 P
I O E':-""v:

‘:‘ -I.--l':

yerafico

instifuto %2

ez Yo

Y

Analise de Escalas da Equacao
Geral do Movimento
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* Neste tema, abordaremos a analise de escalas e
definicdo dos nimeros adimensionais formalmente,
bem como as principais aproximagoes na Equagao
Geral do Movimento.

* Como discutido no tema anterior, estamos cientes
de que o0 oceano € sempre turbulento, faz-se
necessaria a promediacao de Reynolds e todas as
quantidades constantes da EGM sao médias de
Reynolds. Assim, omitiremos a partir de agora a
“barra” em cima das incognitas.



As Componentes Escalares da EGM
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* As componentes zonal, meridional e vertical da EGM sob as aproximagodes
do plano B e de Boussinesq séo:
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Viscosidade Molecular

* As trés componentes da EGM apresentam termos ligados as forcas de
viscosidade molecular e turbulenta. Em particular, dada a anisotropia dos
coeficientes cinematicos, os operadores diferenciais associados a estas sao

2
v+ Ay) V3 e (u-I—AV)a .,
(10—'-5:102} (10—6+10—2)
* Portanto,
32
~ Ay V? Ay——
HVy © Vazz

* Assim, a partir de agora, ignoraremos a participacao das forcas de
viscosidade molecular se comparadas com as for¢as de viscosidade
turbulenta.
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* A componente zonal toma, entdo, a forma final de

o o o o 10 o°
o Flge T Vs twa — fu = — "+ AnViu+ Avo—
bt, oz ?,y 0z ‘*}:{T podxr ~—m— z
u b ¥ ia AyU

L poL H

Em vermelho, estdo a ordem de grandeza em termos das escalas tipicas e
valores tipicos dos parametros.

Para simplificar as equacoes € necessario comparar o “tamanho” de um
termo relativamente a outro.

A maioria dos nuimeros adimensionais em GFD advém de razoes entre os
termos das componentes escalares da EGM.

Assim, definiremos e quantificaremos os termos para submesoescala,
mesoescala e grande escala.
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Numero de Rossby local

Numero de Rossby advectivo

Numero de Ekman Horizontal

Numero de Ekman Vertical
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ou
“92  _ UL _ Ro _ e Numero de Reynolds Turbulento
AuViu  Ag  Ey “1 Horizontal
ou
wa—g _UH _ sFo 5. | Numero de Reynolds Turbulento
AVB_ Ay E‘-’ Vertical
022
Parimetros
Pequena f=107 5"
Submeso 10’ 1 10’ 10’
A =1 O m’s’
Meso 10 107 10° 10’

— -2 2 -1
Grande 10° 107 10° 10° A=10" m’s
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e Analise por Escalas
-“----
Pequena
Submeso I I 107 10* 10° 10°
Meso 107 107 107 107 10° 1
Grande 107 107 10° 10* 10° I

* Considerando, H=1000 m, os termos de atrito vertical ndo sao
relevantes;

* Notemos que as meso € grande escalas sao de movimentos
quase-equilibrados. Isso ndo vale para a pequena e submeso.



- Os Balancos da EGM zonal por
Escalas

Movimentos
Acelerados:

Pequena

Submeso

Movimentos em
Quase-Equilibrio:

Meso

Grande




A Escala da Pressao Geostrofica
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Vimos em aulas passadas que:

Escala P
(Pa)

Meso 10°

E agora,

Grande 10°

Portanto,
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Vertical da EGM

* A componente vertical toma, entdo, a forma completa e final de

Ow Ow Ow Ow 1ap" p 9% w
ot Y0 T Yoy TV 0s T e g T AV + Avos
== o oY ~, Podz  po e — j_.
£ gz m m  PE gA

Em vermelho, estdo a ordem de grandeza em termos das escalas tipicas e
valores tipicos dos parametros.

Note que subtraimos da equacdo os termos relacionados as pressao e
densidade puramente hidrostaticos, pois estes se cancelam de forma exata.

Importante reparar que a escalas das perturbacdo da pressdao P’ e as da
pressao geostrofica P soO serdo coincidentes caso o escoamento esteja em
situacdo de quase-equilibrio (ou quase-balanco).

Assim, P’=P apenas em mesoescala e grande escala.
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Razoes entre os termos

* Asrazoes entre os termos da derivada material e de atrito turbulento relativamente
ao de empuxo dependem do parametro entre parénteses, que ¢ fungdo da razao de

esq €:

aspecto 6 e do niimero de Boussin
ow
ot _ (i) g
P \e T
Ly g
Po
ou

“a_(ﬁ)’f"‘
P \eg/ L

AHVEH

: _ (5
b p’ - €g

—g
Po

0*w

A
v az2

b !

— 9
Po

_(5
p ~ \eg

* A excecao € o termo do gradiente vertical de pressdo. A razdo entre este € 0 empuxo
nos permite encontrar a escala para P’ de uma forma generalizada assumindo que

ambos tem a mesma ordem:

1 9p

podz _ P
p_’ - ApgH
Po

m)| P'= 10" Pa.

Notem que a escala P’
independe da escala
horizontal do movimento.
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* Como mostrado no slide anterior, o termo do empuxo (ou da gravidade
reduzida) ¢ aquele que ¢ solidamente conhecido e independe da escala do

movimento. Sua ordem de grandeza ¢é tipicamente 107,

* Portanto, podemos avaliar o coeficiente O (€ g)"' para cada uma das escalas de
interesse em oceanografia, com as escolhas de L = 100 m, 10 km, 100 km e
1000 km para pequena, submeso, meso e grande escalas, por exemplo.

-m

S (Eg)*

Dw/Dt
empuxo 10 10° 107 10

Hidrostatico? Nao Sim Sim Sim



Os Balancos da EGM vertical por
Escalas

Movimentos
Acelerados:

Pequena
(L=100 m)

Submeso
(L=10 km)

Movimentos em
Quase-Equilibrio:

Meso

Grande
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A analise de escalas ¢ um instrumento poderoso para identificarmos os termos
da EGM relevantes para o movimento de interesse.

Simplificagdes sao possiveis e tornam a EGM passivel de solugdo analitica em
casos especificos.

Os exemplos aqui apresentados dependem fortemente dos valores de
escolhidos de parametros € de 7, U e L principalmente.

Por exemplo, para A, =10-' m? s°!, os termos de atrito seriam desprezados nas 3
componentes da EGM.
Porcentagem significativa e relevante dos movimentos de submesoescala da

faixa de L=1-2 km nao sao hidrostaticos. Mas, para L=10 km, o limite
superior, o balan¢o na vertical ¢ sim hidrostatico.

O mesmo principio se aplica as pequenas escalas, onde existem ondas grandes
(as de agua rasa) que sao hidrostaticas na vertical.

Ja meso e grande escalas, por serem escoamentos em quase-equilibrio sao
sempre hidrostaticos.
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e Movimento Geostrofico:

o

. O Balanco

. (;\omo visto no tema anterior, a EGM sob a consideragdo de 8, Ro, E,, E,,
B<<I nos leva a um balan¢o dominante que consiste em

10
—fov = ———2 + O(Ro)
,Oua:t:
10
fou = ==k + O(Ro)
po Oy
1 10
—pg = ——2 1 O©(5* Ro)
Po po 0z .

* Podemos assim dizer que em ordem mais baixas [ O (Ro?)], o balango
dominante ¢ entre a for¢a de Coriolis e a for¢a do gradiente de pressao
horizontal. Os demais termos, de ordem O(Ro), sdo pelo menos 100 vezes
menores que estes dois. Na vertical, o balango ¢ aproximadamente
hidrostatico.
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Semanticamente, o termo geostrofico significa geo — Terra e trofico — que se nutre de.

Movimento Geostrofico:

Definicao

Ou seja, € 0 movimento que “se alimenta” a rotagdo do planeta.

Como vimos, o movimento geostrofico € estritamente horizontal. E exibe uma

situacao de equilibrio (ou quase-equilibrio) dinamico.

Consideremos novamente a EGM como uma expressdo nos fluidos da segunda Lei de

Newton: F

Ou seja, a aceleragdo ¢ diminuta, o que nos leva a uma situagao de quase-equilibrio.

A resultante das forcas atuantes na parcela de fluido € praticamente zero:

Logo,

a = —
m

. Vimos também que | = _ O(Ro)|*

:}-ﬁﬁﬂ'

, 0 que nos permite reescrever

5+ﬁﬁ 0.

—

F

m

L
P

0

Trata-se de um estado de quase-equilibrio onde as for¢as de Coriolis e do gradiente de
pressdo horizontal se equilibram. No entanto, este ndo ¢ um estado de equilibrio
estatico (estado de repouso). E um estado de movimento, pois a forca de Coriolis so
atua sobre parcelas em movimento!
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o

o NsTITUTO Equagﬁo da Continuidade

Escrevamos agora a EGM tomando o movimento da ordem mais baixa e
eliminando o balango hidrostatico exato envolvendo p e p.

As componentes zonal, meridional e vertical da EGM em termos da pressao
geostrofica p e do desvio de densidade p em balanco geostrofico

aproximado, obtemos 1 95
_fi]vg - T a4
poOx

1 dp

fotg = ———m
o po Oy
1 _ 1 9p
—pg = ———
Po pPo 0z
3“9 3'[?9 - 0

ox dy

A equacdo da continuidade foi incluida e se resume a nao-divergéncia
horizontal.
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. Funcao de Corrente

* A condig¢do de ndo-divergéncia horizontal permite a definicdo de uma fungado de
corrente geostrofica @, cujas relacdes com as velocidades sao dadas por

oY oY
- e u,g .
ox Oy

Vg

* A mera comparagado entre as eqs. do movimento geostrofico reescritas como

8 [ p 8 [
dz \ po fo 9y \ po fo

* ¢ adefinicdo da funcdo de corrente nos leva a concluir que

s

¥ po fo

* Qu seja, as linhas de corrente sdo coincidentes com as isobaras!
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* Vimos em aulas passadas que:

p(z,y,z,t) = &(i)/ + é(:ﬂa Y, z,t) .

hidrostdtica geostro fica

* E que a escala da pressao geostrofica ¢

P = (poL)foU.

* Invocando a eq. hidrostatica, obtemos a escala para o desvio
de densidade, que esta em balango geostrofico:

~ _ poU foL\ pofo¥
p_a( gH )_0(911 )




Ny O Movimento Geostrofico

st Barotropico
* O movimento geostrofico é classificado em funcao do tipo de forca do

gradiente horizontal de pressao — barotropico ou baroclinico.

* Comecemos explorando o movimento geostrofico barotropico assumindo
oceano homogéneo ¢ a pressao geostrofica dada por

p(z,y) = pogn.

* Asrelagoes geostroficas entdo se tornam

on
“Hve = 95,
on
fuug =4 —Q@

* Notem que as velocidades geostroficas barotropicas apenas variam
bidimensionalmente em func¢do de ser n = N(X,y) somente.



NP O Movimento Geostrofico
Fona Barotropico
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g

* A funcdo de corrente geostrofica barotropica é dada por| ¥ = ?’ﬂ
0

J4 a componente vertical da equacdao do mov. geostrofico barotropico €

1 9p
_lop
po 0z
* Combinando as duas equacgdes anteriores, chegamos a
fodb _
g 0z
o 0

=0

Tomando [_3_y= a] da equagdo acima, obtemos: !auﬂ vy ]

0z 0z

Este principio que confere ao mov. geostrofico barotropico uma rigidez
vertical ¢ denominado como Teorema de Taylor-Proudman.



ML O Movimento Geostrofico

e

—_—

s

INSTITUTO

Barotropico

Consideremos aqui o caso simples em
que N=N(x).
O nivel do mar sendo mais alto na estagdoZ A A

B do que na A, a forga do gradiente
horizontal de pressdao aponta para oeste.

Como ha equilibrio entre a a for¢a do
gradiente horizontal de pressado e a forga
de Coriolis, a Gltima precisa ter mesma
magnitude e sentido oposto a primeira.

Por estarmos no hemisfério sul, a for¢a
de Coriolis estad sempre a esquerda do
movimento.

Assim, a corrente geostrofica barotrdpica,
que ¢ invariavel na vertical, aponta no
sentido de sair do slide ( ou para sul, se a
orientacao da secao for zonal).
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Altura as Superficie do Mar — AVISO (1993-2019)

8°s

12°S

16°S

20°S

24°s

28°S

32°s

36°S

60°W 55°W 50°W 45°W 40°W 35°W 30°W 25°W 20°W 15°W 10°W 5°W 0° 5°E 10°E 15°E

-1.00 -0.80 -0.60 -0.40 -0.20 -0.00 0.20 0.4 0.60 0.80 1.00

em metros

CB-Corrente do Brasil, CAS-Corrente do Atlantico Sul, CBe-Corrente de Benguela, CSE-Corrente Sul Equatorial
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e Baroclinico
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* Agora, examinemos 0 caso em que 0 movimento geostrofico € baroclinico e
que a topografia da superficie do oceano devido a esses movimentos sao
muito pequenas se comparada aos do movimento geostrofico barotropico.

* Assim, se fizermos N=0, eliminaremos a componente barotropica do
movimento e ficaremos apenas com a baroclinica para explorar.

* Asrelacoes de pressao e densidade, no presente caso, sao dadas por

plz,y,2) = E_(z) + é(ma Y, Z)
hidrostatica geostro fica
p(z,y,z) = E_(z), + E('Ta Y, z),
hidrostatica geostro fica

* Os campos de pressao e densidade geostroficas variam tridimensionalmente
no oceano baroclinico.



%!5; O Principio do Vento Térmico

* Derivemos agora um outro teorema de suma importancia na dinamica
geostrofica baroclinica, tal qual fo1 Taylor-Proudman para o barotropico.

* Para tanto, considere as trés equacdes do movimento geostrofico

baroclinico:
9 (b - g . d (b
'Ug — ; ‘U.rg = - ; p = —
N Ox \po fo/ Oy \po fo/ pofo 9z \po fo/] .
zc::;al T erig‘lri ol -uerﬁ cal

* Usando o Teorema de Swartz, derivemos as componentes horizontais em
relacdo a z e substituamos a eq. hidrostatica nestas para obter

o, __ g 9 ou, _ g 0
0z pofoOx " 9z pofo 0y
* Por terem sido derivadas inicialmente para meteorologia, as relacdes acima

sdo conhecidas como as relagdes do vento térmico, visto que temperatura
potencial € a variavel de estado para a atmosfera.




O Principio do Vento Térmico
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* O vento térmico estabelecer que a

. . ¢ baixa alta
corrente geostrofica so pode - -
. . . pressao pressao
cisalhar na vertical caso haja , . ..
baroclinica baroclinica

gradiente lateral de densidade.

* Assim, reexaminemos a figura ao
lado vista quando definimos
gradiente de pressdo baroclinico,
mas agora sob

dvg g OJp
Oz, fo Ox,
<0 <0 <0

* Notem que o gradiente diminui com
o aumento da profundidade. Ou seja
a velocidade se torna mais negativa
a medida que a profundidade se
torna menos negativa!
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A Teoria de Ekman




A Importancia do Atrito

instituto ‘a.il_“f__.,r_"

JOEANOeranco

Como visto no tema 6, a EGM sob a consideracio de 6, Ro, E s E B<<I

nos leva a um balanco geostrofico.

Em particular, ao considerarmos H=10" m ¢ L=10" m, os termos de atrito

turbulento vertical e horizontal se tornam O(Ro°). E isso até vale para

fenomenos de submesoescala e de pequena escala ja sobre a influéncia da

forca de Coriolis.

Mas isso significaria que o atrito pode ser neglicenciado no oceano? O

oceano seria entdo como que inviscido na vasta maioria de seus

movimentos?

Ora, todos vemos que basta o vento soprar sobre o oceano que correntes

impulsivas se formam, o mar se levanta e a escala de Beaufort aumenta.

Como entao?

mmm) Talvez estejamos simplesmente olhando para as escalas de profundidade
H ¢ de comprimento L inadequadas para verificar a atividade direta da
viscosidade.
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* Ludwig Prandtl, no inicio do século XX postulou que a viscosidade nao ¢ sentida
homogeneamente no fluido. Ao invés disso, o efeito do atrito seria sentido fortemente
apenas nas interfaces do fluido, ou seja, nos limites de contato com suas interfaces. A
essas regioes, geralmente bem mais delgadas que o corpo de fluido integralmente, ele
chamou de “camada-limite”.

* Assim, no fluido geofisico, de acordo com a teoria de Prandtl, seriam dois os
regimes de escoamento:

- 0 regime interior — regidao longe dos limites fisicos (interfaces) do fluido, onde o
efeito de viscosidade ou ¢ muito pequeno (pela presencga de cisalhamentos de cor-
rentes) ou pode ser totalmente negligenciado.

- as camadas-limite — proxima ao limites fisicos, onde a viscosidade tende a levar a
velocidade & zero junto a esse contorno. E a expressdo da condigdo de contorno de
nao-escorregamento (ou no slip). No caso do limitefisico ser entre dois fluidos dis-
tintos, assume-se continuidade das tensoes de cisalhamento entre eles.

* As camadas-limite irrotacionais t€m espessuras que variam com tempo ¢ a velo-
cidade, ao passo que as rotacionais, tem espessura pré-estabelecida pela rotagao
ambiente.
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* Como vimos no tema 6, e aplicamos no tema 7, os nimeros adimensionais
representam razoes entre termos da EGM e, portanto, ditam a relevancia de dois
termos no balanco dominante.

* Assim, ao tratarmos a espessura de fluido total como a escala vertical da viscosidade,

o numero de Ekman vertical ¢ muito pequeno: 92w
Ay—— A
B, =0 8= _ —F
fo (foH?)

= C’(Roz) = 10_4,

* Para que os termos de atrito turbulento tenham a mesma relevancia da forga de
Coriolis, urge que consideremos E,=0(1). Com isso, conseguimos estimar a ordem de

grandeza da espessura da camada-limite rotacional H,, onde o indice E se refere a

Ekman. A
Evyv = OQ) :>(qu§) =3
0 que nos leva a
| fol




IO ‘A Camada de Ekman de Superficie:

"Ceanopriico O Cenario

<

ﬁ,.ll/zf}>

?
0 .
sl interface ar-mar

Z=0 L I N T P N W
\HE
Camada v (u,v) ]

de Ekman /

- O O e e S -

=

p=constante

P

i

Interior " (w,y)=(u,v g)
Geostrofico . &

Adaptado de Cushman-Roisin (1994)

-
— S S - e . -ll- - NN S SN B B SN N SN . .

Na camada-limite:
(u,v)=(ug+u r vg+v E)



As Equacoes de Ekman
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UMISERSIDAD

* A forma simplificada da EGM dentro da camada-limite de superficie, em suas
componentes zonal e meridional, ¢ dada por

* Por ser um sistema linear, podemos desmembrar as equacoes na parte
geostrofica e na parte devido ao balango de Ekman:
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O Modelo de Ekman para a
camada-limite de superficie

* Para a camada de superficie, as equagdes de Ekman

—3|folve =

s|folup =

A BEHE - 1 81‘3:
. 022 - £o 0z
A 0*vg . 1 o7Y
. 0z2 . Po 0z

* sdo resolvidas em conjunto com as seguintes condi¢des de contorno

i
To

3HE

A,
L 0z

Yy
€ Ty

Ay
Po P

31?}_:;

z

em z = 0

up — 0 e vg — 0 amedida que z — —oc0

* Essas duas condi¢des nos garantem a continuidade das tensdes entre atmosfera e
oceano na superficie e que as velocidades de Ekman decaem a zero no interior

geostrofico.
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Resolvamos o modelo de Ekman da camada de superficie usando nimeros
complexos, tal qual Vagn Ekman o resolveu em 1902. Para tanto, definamos uma
velocidade de Ekman que chamaremos de velocidade complexa definida por

Vg = ug+tvg.

Facamos agora comp. x + i*comp. y das Eqs. de Ekman para obter

=i(ug+ivg)

s|fol (tup —vE) = A,

2

@(HE + i’l?E) .

Usando a defini¢do de velocidade complexa na equacao acima, chegamos a

@VE—i

s fol

v

Ve = 0,

cuja solucao geral ¢

VE(Z) = C; M 2 + Cs er®,
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Os argumentos dos termos exponenciais sao encontrados via Méetodo das
Caracteristicas € as constantes de integragdo por aplicacdo das condi¢des de contorno.

A equacao caracteristica correspondente a Eq. de Ekman ¢:

s| fol
Ay

que pode ser reescrita como | A = +Viy/s

Agora devemos manipular a expressdo acima para escrever a raiz do nimero
complexo de forma mais “amigavel”:

R ¢ B ) - (1+79)
(1 4+ 2) _21=>1_T:>x/;_7
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* Devemos ainda tentar reescrever a raiz do numero hemisférico para evitar a assimetria
de forma das soluc¢des para hemisférios sul e norte, ou seja,

* Assim, consideremos os casos dos dois hemisférios:

HN ( 1):>1+1 (1+13)
ara o s = —
¢ V2 V2 V2 V2
1 1
V2 /2
1 18

— +

V2 V2
* Como a solugdo das caracteristicas tem duas solu¢des com sinais opostos € mesmo

modulo, ao a aplicarmos para os HN e HS, tudo o que faremos sera inverter (sem
nenhuma consequéncia) “+” pelo seu inverso.

-2

parao HS (s = —1) =

vz 2
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Fﬁgg Solucao do Modelo de Ekman (4)

1+ 128
V2

* Finalmente, reescrevemos as duas raizes na forma de Vi Vs =

* A solugao da equacao caracteristica, entdo toma a forma de

fol _  (+is)

A = 1 ]
+(1 + 2s) 2 Ay e

« A quantidade A, ¢ chamada escala de decaimento das velocidades de Ekman. A
solugdo geral toma entdao a forma de

(14is) 1+is

VE(Z) = Cie "E - + Cye hE -,

* A aplicagdo da condi¢do de contorno de “fundo” exige velocidades decaindo a zero, o
que inviabiliza o segundo termo da solugdo, pois z<0 em nosso modelo. Para atender
esta condi¢ao, basta que facamos: G, =0




Wy ~
’%EE Solucao do Modelo de Ekman (35)

* Agora, apliquemos a condi¢do de contorno de superficie para determinar a constante
integracao C,. Antes, no entanto, devemos definir a tensdo de cisalhamento do vento

complexa por To = 75 +itY|.

A condicdo de contorno passa a ter a forma complexa de

oV
To = poA, E em 2 =
0z
* A derivada da solucao geral € OVE = [ d is) eu:-s} z] ,
0z hg

Que quando combinada com a condi¢ao de contorno, leva-nos a

o o)

— poA, | (1 + is)
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* Lancemos mais uma vez mao de um pouco de algebra para escrever a solu¢ao na
forma obtida por Ekman. Para tanto, considere

1 \/_(1—13) ﬁ—isﬂ
A+is)  Va(l—is) v2\2 2

* Com base nessa, usamos a formula de Euler para nimeros complexos dada por

e = cos(y) + isen(y)

e™ = cos(y) —isen(y)

* Assim, reescrevemos a expressdo para C, como sendo

* Notem que ja aparece o termo envolvendo o familiar angulo de 45° !
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Finalmente, escrevemos a solu¢ao do modelo, em sua forma final complexa:

Vi(z) = (ﬂ) el Eis(?fi‘ )

P

Notem que ha dois termos exponenciais. O primeiro denota decaimento em dire¢ao ao
interior geostrofico — € o termo de esvaecéncia. O segundo ja € trigonométrico,
indicando variacdes a partir do angulo de 45¢ na superficie. E o termo do
espiralamento. As solucoes para as componentes sao obtidas simplesmente fazendo

up(z) = Re{Vge(z)}
V2 z [ " (sz Sﬂ') y (sz S'JT)

= |————— | e"t |tjcos| — — — | —Tpgsen | — — —

pohg| fol hg 4 hg 4

vp(z) = Im{Vgp(2)}

2 z
— L E}E [TS:SEH (E — E) + Tgcos (E — E)
poh k| fol hg 4 hg 4
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Embora a solu¢ao da espiral seja o resultado mais famoso e divulgado da Teoria de
Ekman, sdo o Transporte e Bombeamento de Ekman os resultados mais
importantes e de direta aplicacdo na Oceanografia.

A razdo da importancia das duas quantidades jaz no fato de que o calculo
independente do calculo da profundidade de decaimento das correntes de deriva h, e

do emprego do coeficiente turbulento vertical de viscosidade A,, quantidade de dificil

mensuracao no oceano ainda hoje apesar dos instrumentos mais modernos de medir

microestruturas de cisalhamento de velocidade (como o Velocity Microstructure
Profiler — VMP).

O Transporte de volume (por unidade de comprimento) de Ekman ¢ obtido através da
integragdo vertical das velocidades associadas as correntes de deriva. Em termos da
velocidade de Ekman complexa, seria

0
ﬁUE = f VE(Z)dE




O Transporte de Ekman (2)
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* Substituindo a expressao da velocidade complexa de Ekman na integral, obtemos

* Oresultado da integracdo ¢

S - |

* chegamos a
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* Podemos usar a féormula de Euler novamente, desta vez aplicada ao angulo de 90° ,

L ™ . ™ .
e 2 = cos— — 1338”5 = —18

* ereescrevemos a expressao do transporte de volume complexo:

To
po| fol

Wrg — —is

Para a obten¢do das componentes zonal e meridional do transporte de Ekman, basta
tomarmos, respectivamente, a parte real e a parte imaginaria da expressdao acima:

Up = Re{Vx(2)}

Yy Yy
. ( To ) To
= —1581| 1 = 8

po| fol po| fol

i
To

ﬂu|fu|

VE = ’Jm{ﬁ]_g(z)} = —8




Hemisferio Sul Adaptado de: Open University (1993)
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Ao contrario do movimento geostrofico, as correntes de deriva podem ser
divergentes ou convergentes devido a variagdes espaciais da tensdao de cisalhamento
do vento. Ou seja, € possivel que gradientes dessa tensdo gerem divergéncias ou
convergéncias na camada de Ekman causando inje¢ao ou ejecdo de dgua da camada-
limite para o interior geostrofico.

* As velocidades verticais responsaveis que bombeiam agua para dentro ou para for a
da camada de Ekman sdao conhecidas, ndo por acaso, como “bombeamento de
Ekman” (w,).

* A solucdo do bombeamento de Ekman ¢ obtida a partir da integragdo vertical da
equagdo da continuidade dentro da camada-limite:

0 Oug Ovg Owg
/_m(am’Lay’Laz )z'
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* Podemos rearranjar a equagao da continuidade integrada verticalmente de modo a
reescrever os termos da divergéncia horizontal como transporte de Ekman:

wp(—o0) — wp(0) = (3 /D updz + E/D vEdz)

oz - 0y J -

* Como a velocidade vertical ¢ zero na superficie, obtemos o valot do bombeamento de
Ekman na base da camada-limite por

oUg oVg
we(=00) = (33: - 3y)

o s (31‘&' 31'[?)
_ Pu|fu| ox dy

* Mais usualmente, a expressao ¢ apresentada como

S

po| fol

k- (V x 7).

wg(—o0) =
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Bombeamento de Ekman:
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-~ A Camada de Ekman Béntica:
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Adaptado de: Cushman-Roisin (1994)
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* A camada de Ekman béntica ¢ formada mediante a excitacao por uma
corrente geostrofica. Cabe a esta levar, num ambiente em rapida rotacao, o
valor da velocidade total junto ao assoalho oceanico a zero. Na pratica, €
camada que faz satisfazer a condi¢cao de ndo-escorregamento junto ao limite
inferior do oceano.

* Usemos aqui a mesma hipoteses simplificadoras do oceano homogéneo € no
plano f, j4 usadas na camada de superficie. A corrente geostrofica, devido ao
teorema de Taylor-Proudman ¢ uniforme verticalmente e esta associada aos
gradientes de pressdo, conforme as expressoes abaixo:

1 Op 1 Op
—s| folvy = _Ea; s|folug = _;3_:,’, :
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Solucionaremos o modelo da camada-limite béntica novamente usando
numeros complexos. Para tanto, precisamos definir a velocidade geostrofica
complexa como

Vg = ug + 195

O modelo permanece o mesmo da camada-limite de superficie. Logo a
equac¢ao de Ekman ¢ a mesma:

9? .8| fol
92" T "4,

Ve = 0

A solucgao geral desta equacdo ¢ novamente aquela dada por

(1+is) 14+is

VE(Z) = Cie "E - 4+ Cre "E

As condic¢des de contorno a fechar o problema € que serdo distintas. Para
guardarmos simetria com a camada de superficie, tralademos a origem de
nosso sistema para o fundo. Ou seja, z=0 junto ao assoalho oceanico.
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* As condi¢oes de contorno da camada de Ekman béntica sdo mais simples que
aquelas da de superficie. A condigdo de fundo ¢ a de ndo-escorregamento. A
condi¢do de esvaecéncia € que a velocidade total tende a geostrofica no
interior geostrofico. Ou seja, com a origem junto ao fundo,

V = U:’-VE:—VQEHI z=20

V —- V, = Vg — 0 a medida que z — oo

* A aplicagao da condi¢ao de esvaecéncia mostra que a solugao fisica do
modelo precisa permanecer finita, portanto, a constante multiplicando o
terma da raiz caracteristica positiva precisa ser zero. A aplicacdoda condi¢ao
de no slip, ¢ bastante simples, ¢ as duas constantes sao:

Cl‘——_[]' ECEZ—VQ.




A Camada de Ekman Béntica (4)
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* A solugdo da espiral de Ekman para a camada limite béntica ¢ dada por

* As componentes zonal e meridional da espiral sdo encontradas, novamente,
tomando a parte real e a parte imaginaria, respectivamente:




A Camada de Ekman de Fundo:
J[@! Perfis de Velocidade

considerando corrente geostrofica estritamente
zonal e para leste

interior geostrofico

0 i o i
-1 -0.5 0 0.5 1 1.5

. pr e (u,v)/u
Hemisferio Sul g Adaptado de Kundu (1990)




sz Transporte de Ekman Béntico (1)
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* O calculo do transporte de volume (por unidade de comprimento) da camada
limite béntica, para sua obtencao, segue os mesmos passos do da camada
limite de superficie. Atentem simplesmente para a inversao dos limites de
integracao vertical devido ao traslado da origem para o fundo.

* Assim, o transporte béntico complexo ¢

pLf;

|

/{;m Ve(z)dz

©  _(14ds) ,
= =V, e "e Tdz

0

hg

Vs (1 + is)
V2

AL
—_— —? vg hE 8_134

h
_VQ?E(I — 18) -

I




e Transporte de Ekman Béntico (2)
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* As componentes zonal e meridional do transporte béntico sdo obtidas, como
sempre, tomando-se, respectivamente, a parte real e imaginaria do transporte
complexo.

* As solucoes se tornam mais facilmente aplicaveis aos hemisférios se
usarmos as propriedades do cosseno ser uma fungao par € o seno, uma
funcado impar. Logo,

h h
U = mt{wg} == —ug?E—svg?E

h h
Ve = Iwm{8p} = SHQ?E — HQ?E'
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* Um conceito que pode passar despercebido ¢ que o transporte de Ekman
na camada limite (seja de superficie ou béntica) ¢ sempre 90° da direcao da
tensao de cisalhamento imposta no limite oceanico. O conceito ¢ hemisfério-
dependente, sendo a esquerda no HS e a direita no HN.

* Na camada limite de superficie, referimo-nos ao transporte como sendo 90°
a direita do vento. E, de fato, da forma como usamos a bulk aerodynamical
formula para célculo, a tensao de cisalhamento do vento e o vento t€m
forcosamente a mesma direcao. E muitos meteorologistas discordam disso.

* A discordancia € porque o vento junto ao oceano esta dentro da camada
limite planetaria (ou seja, a camada de Ekman da atmosfera) e vai espiralar
também. Nao ¢ por acaso que usamos dados de ventos a 10 m de altura para
evitar 1sso. Mas, reconhecidamente € uma aproximacao, apesar do 4, na

atmosfera ser razoavelmente maior que o do oceano.

* De volta a camada béntica. Assim, o transporte de Ekman béntico esta 90°
da tensao de cisalhamento exercida pelo fundo do oceano!



F%Jéff Transporte de Ekman Béntico (4)
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oceanocrarico considerando corrente geostrofica estritamente
zonal e para leste
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* O bombeamento de Ekman depende das variagdes espaciais da corrente
geostrofica, que causam divergéncias e convergéncias da camada limite
béntica. Para derivar esta quantidade, vamos novamente integrar a equacao
da continuidade verticalmente, atentando para a inversao dos limites de

integracao relativamente ao caso de superficie:

/m (31&3 N Ovg n Jwg
0 Oox Jy 0z

:U)dz.

* Realizando a integral, chegamos a

o

wg(oo) — wg(0) = — (—/ up dz + Ef vEdz)
ox 0 3y 0

* Observemos que os termos entre parénteses se referem a divergéncia do

transporte de Ekman béntico.



~om.Bombeamento de Ekman Béntico (2)

* Assim, substituimos os transportes zonal € meridional por suas as expressoes
matematica para obter

* onde o primeiro termo do colchetes ¢ a divergéncia do mov. Geostrofico , que ¢
nula, e o segundo, a vorticidade deste. Esta s6 sera nula no raro caso em que a
corrente for espacialmente homogénea. Assim, finalmente, chegamos a




IO Bombeamento de Ekman Béntico 3)

r"; -[C' }r:"h!':::-_f
oeratico

induzido a um vortice ciclonico no HS

Hemisferio Sul
Adaptado de Cushman-Roisin (1994)
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* Os modelos da teoria classica, apesar de geniais, carregam em si alto grau de
idealizacdo. Consequentemente, raramente sdao capazes em detalhe de
reproduzir satisfatoriamente as observacoes.

* E por isso que os resultados mais robustos de Ekman sdo aqueles devido ao
transporte de volume . Raras sdao as observacgoes da espiral e quando sao
conseguidas, a teoria cldssica apenas as reproduz qualitativamente. Um dos
poucos casos de aparente sucesso na reproducao da espiral ¢ devido a
Huskins (1966) no Mar Artico (lat. 83,4 N), exibido na pagina seguinte.

* Mas, na maioria dos escoamentos, dois sdao os fatores que sao considerados
responsaveis por substanciais diferengas entre as observagoes € sua
reproducibilidade pela teoria classica: turbuléncia e estratificacio.
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EFEITOS DA TURBULENCIA

Como estudamos ao longo da disciplina, os escoamentos geofisicos sao sempre
turbulentos. Tanto assim que derivamos as tensoes de Reynolds e as
parametrizamos os coeficientes turbulentos A, substituindo os muito menores

coeficientes laminares V.

Entretanto, na camada de Ekman, a turbuléncia esta longe de ser homogénea,
como a aproximacao por 4, = constante sugere. A turbuléncia ¢ maior onde o

cisalhamento de velocidades € maior.

Uma grande quantidade de modelos empiricos tém sido propostos para explicar
¢/ou se adaptar as frequentes discordancias entre teoria € observacoes.

De qualquer modo, as discordancias estdo centradas em dois resultados iconicos
da teoria classica: o angulo de 45° entre a tensdo de cisalhamento e a corrente
de deriva em superficie e valor da escala de decaimento da camada de
Ekman (4,), que se multiplicada por 7 nos fornece a profundidade efetiva.
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Insfituo ,.

O modelo de Madsen (1977) foi um dos primeiros a tentar mostrar as
diferencas no angulo da corrente e a discordancia nos valores da espessura de
decaimento propondo uma variagdo linear para 4, . Valendo-se da teoria de

comprimento de mistura, propde que tenha o valor nulo na superficie e atinja
seu maximo na base da camada de Ekman

Embora, o conhecimento moderno de turbuléncia sugira o exato oposto, o
modelo de Madsen mostrou que a ndo homegeneidade da turbuléncia na
camada limite poderia sim ser uma das causas das importantes diferencas entre
os resultados da teoria classica e as observacoes.

Suas duas principais conclusdes foram: (i) o angulo que a corrente de deriva em
7z=0 faz com a velocidade do tensdo de cisalhamento vento ¢ menor que o da
teoria classica (ele encontrou algo como 20°); e a espiral decai muito mais
rapidamente que a espiral classica, o que obviamente implica numa menor
espessua de decaimento.

Na pagina seguinte, apresentamos resultados obtidos analiticamente para o
modelo de Madsen.
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* O angulo que a corrente de deriva em
superficie faz com a tensao de
cisalhamento do vento ¢ de ~10°. >

* A espessura de decaimento da
camada de Ekman h_ estimada foi de

cerca de apenas 1/3 daquela da teoria
classica.

* Em termo da intensidade das
correntes em superficie sua magnitude
¢ cerca de 25% do que a da teoria
classica para varias intensidade de
vento testadas.

| Espiral de Madsen
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A escala de decaimento da camada de Ekman vem sendo estimada usando conceitos
de turbuléncia moderna e utilizacio da teoria do comprimento de mistura.

A formulacio mais usada para a estimativa de h, ¢ dada por

u#

By
| fol

onde k =0,4 ¢ a constant de von Karman, e a velocidade friccional u#* ¢ definida
como

Hp =

Essa expressao advem da teoria de turbuléncia onde se assume que A, se relaciona
com o diametro do maior vortice possivel turbulento d; :

AV ~ u*dc,

~ u*hE .
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EFEITOS DA ESTRATIFICACAO

A presenca da estratificacao inibe movimentos verticais e, portanto, reduz o
misturamento vertical por turbuléncia.

Tambeém ¢ responsavel por movimentos em niveis diferentes apresentarem
menor coeréncia vertical.

Como consequéncia, havera reducao da escala de decaimento da camada de
Ekman e tendera a fazer com que o giro do vetor velocidade na espiral com a
profundidade aumente.

Assim, outras formulas empiricas para 4, foram desenvolvidas com o

objetivo de incluir o efeito da estratificacao além dos conceitos de teoria de
turbuléncia. Buckley et al. (2020) fez uma revisao sobre o tema e aplicou a
neoclassiva formula de Pollard et al. (1972) na Baia de Bengala onde ha
gradientes importantes na densidade na camada superior do oceano devido a
salinidade.
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* A formula empirico-tedrica usada para calcular a escala de decaimento da camada
limite superior considerando o oceano estratificado, segundo Buckley et al. (2020), ¢

,ur#
|fﬂ|a N(l-a) ?

onde y e a sdo parametros a serem determinados por ajustes entre observagoes e
perfis teoricos de aprofundamento da camada de mistura. Ja N € o valor da
estratificacdo da camada de mistura, ou seja, entre a densidade em superficie e aquela
logo abaixo do seu maximo gradiente, que caracteriza o topo da picnoclina sazonal

(z=hy):

hg = v

N — g p(z =0) — p(z = hcm)
— - ’
Po hcm

* Por simplicidade ¢ usual para termos praticos e avaliagdes rapidas considerarmos

Y=1ea=0,5: u*

hp = .
"7 VIfRIN
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A Circulacao Gerada pelo
Vento
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* A circulagdo no dito oceano superior do oceano global ¢ dominada pelo forcamento
pelo vento.

* Notadamente, sdo observados grandes giros anticiclonicos centrados nas latitudes
subtropicais de cada hemisfério e de cada bacia.
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* Estas fei¢des sdo comumente chamadas de Giros Subtropicais.

* No limite equatorial destes giros, as correntes sdo aproximadamente zonais, partindo
da borda leste das bacias oceanicas.

* No limite polar destes giros, as correntes tendem também a zer zonais, mas deixam a
borda oeste das bacias oceanicas e/ou dao a volta no globo: a Corrente Circumpolar
Antartica.

* Conectando as duas bordas, estdo correntes de orientacdo basicamente meridional
chamadas de correntes de contorno oeste e correntes de contorno leste.

* As correntes de contorno leste sdao correntes mais rasas e fracas que suas
contrapartidas na outra borda e associadas a grandes sistemas de ressurgéncia.

* Nem sempre os padroes de circulagdo media, enfatizam a caracteristica de que as
correntes de contorno oeste sao bem mais intensas que as de contorno leste. Estas
correntes desempenham um papel crucial na transferéncia de calor no sentido
equador-polos.

* Exploremos um pouco mais esta assimetria a seguir.
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* Os giros subtropicais sdao for¢ados por grandes vortices anticiclonicos na atmosfera,
os centros de alta pressao subtropicais. Estes sdo simétricos e geralmente de
formato eliptico.

* Ja os giros oceanicos sao assimétricos com as correntes na borda oeste da bacia
muito mais intensas que suas contrapartidas de borda leste.

N N

\ N
Fonte: Open University (1993)




N2 O Giro Subtropical
.. do Atlantico Sul

* O Giro Subtropical do Atlantico Sul ¢ forcado pela “Alta Subtropical do Atlantico
Sul” (ASAS) na atmosfera.

* E composto de quatro correntes: a Corrente de Benguela, a Corrente Sul Equatorial,
a Corrente do Brasil e a Corrente do Atlantico Sul.
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Fonte: Giangiardi (2022)



N As equacoes do movimento
ittt para o Giro Subtropical

Vamos agora inicialmente usar argumentos qualitativos para explicar a existéncia
dos giros subtropicais.

Como estamos discutindo a circulacdo média, ¢ natural que busquemos descrever
o0s giros subtropicais como sistemas em equilibrio dindmico.

Estas equacdes consistem na soma dos balangos geostrofico e de Ekman ja
estudados.

Assim, as equagoes nesse modelo qualitativo simples seriam simplesmente:

1 Op 1 07"
—3|fol (vg +vE) = T 0z + o Dz

1 Op 1 9T1Y
s|fol (ug +up) = “0dy T oo 92
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e do vento no Atlantico Sul
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baixa pressao
oceanografica

~-——
corrente geostrofica

lat

convergéncia alta pressao
de Ekman oceanografica
—

corrente geostrofica

divergéncia de baixa pressao

Ekman Ventos oceanografica
de Leste

Polares

Antartica
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Fonte: Open University (1993) Ekman
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* Os argumentos dindmicos, através da equacao geral do movimento, e portanto,
conservagao de momento linear, ndo explicam a assimetria dos giros oceanicos.

* E necessario, visto que estamos falando de giro, pensar em conservagao de
momento angular, ou numa versdao mais simples, a conservacao da velocidade
angular no fluido oceanico.

* O analogo da velocidade angular (dos s6lidos) nos fluidos € a vorticidade. Esta
quantidade fisica ¢ matematicamente definida como

w = VXv
ow ov\ _ ou Ow) _ dv ou\ -
S
£ X <

* Mais especificamente, esta vorticidade em oceanografia ¢ denominada de
vorticidade relativa (ao escoamento).
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* Para os escoamentos de mesoescala e grande escala, a componente mais importante
do vetor vorticidade relativa ¢ a componente vertical.

* A componente ¢ € portanto paralela ao vetor velocidade angular do plano tangente
local sob a aproximagao do plano B.

* Esta componente vai competir com a tendéncia de girar imposta pela rotacao do
planeta e que ja definimos localmente como

Q = Qsenbk .

* A velocidade azimutal do planeta e por tanto do fluido planetariamente ¢ dada por

U = (QsenGE) X T

* Ouseja, ¢ o produto vetorial entre a velocidade angular e o vetor deslocamento.
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A vorticidade no fluido oceano devido a rotacao do planeta ¢

V X [(2senb k) x T
202 senf k

fk

(fo + By)k.

I

w

I

I

I

Ou seja, dinamicamente o parametro de Coriolis ¢ a vorticidade planetaria, ou a
vorticidade imposta pelo planeta girante.

Assim, podemos definir a vorticidade absoluta como

B =T+ XxTH(C + fE

que ¢ a soma da vorticidade relativa e vorticidade planetaria.



Conservacao de
suwie  Vorticidade Absoluta

* Consideremos as componentes horizontais da equagdo geral do movimento na
seguinte forma

* Para chegar a expressao de conservacdo de vorticidade absoluta, precisamos tomar
o rotacional das duas equacdes acima. Mais respectivamente,




Conservacao de
suwie  Vorticidade Absoluta

* Assim, depois de alguma algebra interessante chegamos a

* Somando as duas equagdes e usando a defini¢cao de {, obtemos




Conservacao de
suwie  Vorticidade Absoluta
* Podemos reescrever a equagdo da conservacao da vorticidade absoluta de forma

mais elegante e fisicamente interessante. Para isso, usamos as seguintes defini¢coes
ja abordadas em nosso curso previamente.

* E a forma final da equacao ¢ dada por
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* Uma vez entendidos os termos que compdem a equagdo de conservagao da vorticidade
absoluta, procedamos a realizar a analise de grande escala desta equagdo. Sim, grande
escala. Nosso objetivo agora ¢ comegar a construir modelos para explicar a estrutura
assimétrica dos Giros Subtropicais do Oceano.

* Assim, assumindo que os termos de estiramento ¢ adveccao de vorticidade planetaria
tem a mesma ordem, chegamos a

D - ow 0 0 .

-
2 072 .72 3

U U U L
L2 B ’BLE B 12

* Notemos que a variagdo total de vorticidade relativa, o estiramento associada a
vorticidade relativa, a inclinacdo do tubo de vortice e a difusdo de vorticidade sdo pelo
menos duas ordens de grandeza menores que os termos de advecgdo de vorticidade
planetaria e estiramento do tubo de vortice associado a vorticidade planetaria. A
equacgao se torna linear, com dois termos apenas e extremamente simples!



Az Conservacgao de Vorticidade
i Absoluta em Grande Escala

* Assim, a equagdo da conservacado de vorticidade absoluta em grande escala se torna
simplesmente

ow
!81‘} — fﬂa .

* Ou, usando a definicdo do niumero hemisfério, para obtermos

ow

Bv = 3|fu|a :

* A dinamica desta equacao ¢ bastante simples e nos diz que se o turbo se estirar ou
se achatar, a coluna de fluido ¢ obrigada a se deslocar para norte ou para sul a
depender do hemisfério onde se encontra.
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dw/dz>0 Norte
. <0 \
estiramento VS W
v<0
move-se Hemisfério Sul
para o sul
A
W
Norte Adaptado de
dw/
achatamento | dz<0 Cushman-Roisin & Beckers
(2013)
TN
v>0
move-Sse

para o norte
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Os Modelos do Giros Subtropical
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p=const.

Trés camadas dinamicas:

Formulacao

W el
15°S E

45°S

- camada de Ekman de sup.
- interior geostrofico

- camada de Ekman de fundo
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O Cenario Dinamico

Os ventos sopram sobre o oceano ¢ estabelecem a camada de Ekman de superficie.
Como a tensdo de cisalhamento destes sobre a bacia tém rotacional diferente de
zero, velocidade vertical descendente ¢ formada e se comunica com as aguas da
camada do interior geostrofico.

Na camada interior, a velocidade vertical s6 pode ser acomodada pela existéncia de
convergéncias € divergéncias no plano 3. Em outras palavras, ¢ necessario que
estabelecamos um escoamento geostrofico nesta camada em resposta (ou reagdo)
ao bombeamento de Ekman de superficie.

Este escoamento geostrofico gerado atinge o fundo e seu atrito contra ele
estabelece a camada a camada de Ekman béntica. Esta, em resposta a vorticidade
das correntes geostroficas, gera velocidade vertical adicional nesta camada. Cabe
ao escoamento geostrofico acomoda-la mantendo o balanco de volume.

A relacdo entre as velocidades verticais e o escoamento geostrofico ¢ dada pela
equacao de conservacao de vorticidade absoluta em grande escala.
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* Partamos da equacao da vorticidade de grande escala

ow
Bv = 3|fﬂ|a ,

* E tomemos sua derivada vertical para obter

O*w
2 [ ]

ov
ﬁa = 3| fol Py

* Como o oceano ¢ barotropico, o teorema de Taylor-Proudman vale no interior
geostrofico podemos afirmar que

ov O*w o ow
9z 0— 922 L ou seja, 8z const,

* E, portanto w ¢ uma funcao linear da profundidade.
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* Com a linearidade de w, tanto faz avaliarmos a sua primeira derivada vertical
usando um incremento infinitesimal, como avaliando-a entre a base da camada de
Ekman de superficie e o topo da camada de Ekman béntica. Logo,

Bv = 3|fu|

« Portanto, w, e w, sdo os valores dos bombeamentos de Ekman nas bordas das duas
camadas limites verticais, que ja vimos serem dados por

i1 ( 81‘”)
w, = ————— | ———
ﬂnS|fu| oy

hg (31: 3u)
2 \8z dOy/

|

I

Wy
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* Substituindo as expressdes de bombeamento de Ekman na eq. da conservagao de
vorticidade absoluta, chegamos a

3 1 ( 31‘"':) s|folhe (31: 3u)
= — — —
poH \ 8y 2H \9z dy)’

que ¢ a equagao que descreve tanto os Modelos de Sverdrup como o de Stommel,
os dois primeiros modelos que explicam a natureza dinamica dos Giros
Subtropicais. Entretanto, para resolver a equagao, precisamos escrevé-la em termos
de um Unica variavel. Fazemos 1sso usando a funcao de corrente ¢ obtemos

V3

ﬁ@ 1 (_a-rz) _ s|folhE
dxr  poH Oy 2H

* Procedamos agora a comparar a ordem de grandeza dos trés termos que compdem a
equacao para comegar a entender a dindmica nela contida.
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» Reescrevamos a eq. de conservagdo usando a quantidade L, que chamaremos de
largura da camada limite lateral de Stommel, ou seja,

d 1 %
ans (_3T ) — sL, V2
dx  poBH \ 09y ’
onde
|fﬂ|hE —4
= —- 10

* A razao entre o primeiro € o terceiro termos €

L,V?s L, 5

dx

* Ou seja, o terceiro termo ¢ bem pequeno se comparado a advecgao de vort. planetaria.
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* Portanto, o balanco dominante ¢ entre advecc¢ao da vorticidade planetaria e o
achatamento do interior geostrofico causado pelo bombeamento de Ekman
negativo:

oy 1 or®

YT 8z pBH\ oy

* Se achatamos a coluna no hemisfério sul, para conservar vorticidade em grande
escala, a coluna precisa se deslocar para o norte, ou no caso, em dire¢do ao equador
(v>0). A expressdao acima ¢ conhecida como a “Relacdo de Sverdrup”. No
hemisfério norte, a coluna também ¢ achatada, mas esta se desloca para o sul e,
portanto, também na dire¢do ao equador.

* Podemos assim dizer que as velocidades meridionais de Sverdrup ¢ uma banda de
velocidades meridionais ocorrentes entre os maximos dos aliseos e dos vento de
oeste. Notemos também que onde o rotacional ¢ zero, ndo ha velocidade
meridional. Portanto, linhas de rotacional zero sdao zonas delimitadoras dos giros
0ceanicos.
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HN T(x) HS

T(x)

Rotacional da tensao de
cisalhamento do vento

I velocidade de Sverdrup
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* Do ponto de vista matematico, a equagdo de Sverdrup ¢ de facilima integracdo em
x para obtencdo da expressdo da fun¢do de corrente, que ¢ dada por

1 ar"
Y = oo H (_8—3;) z + Pi(y),

onde P,(y) € a constante de integracao.

* A velocidade zonal, faltante ainda, ¢ obtida usando a relacdo entre esta componente
¢ a funcio de corrente:

u = —

B2 1 (827‘”) OP,
p— £
0y poBH \ 9y?

« Falta encontrarmos a constante P,(y), onde temos de aplicar formalmente a
condi¢ao de contorno.



2~ 0 Modelo de Sverdrup

INSTITUTO
OCEANOGRAFICO

* Assim, como mencionado aplicamos a condi¢ao de contorno no lado leste, ou seja

u = 0em = I,
3P1 1 ( 821'"1:)
e _ L,
dy poBH oy?

~
|

1 (37"’”)
= L,
poBH \ 0y

* Assim, completamos o modelo de Sverdrup, quem 1947, explicou pela primeira
vez a dinamica de manutencdo dos giros oceanicos. Apesar de ser amplamente
utilizado para os giros subtropicais, o artigo original do Sverdrup teve como
objetivo explicar a Contra-corrente Norte Equatorial e o Giro Tropical.
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* A solucao de Sverdrup advém da integracao de uma EDO de primeira ordem. Logo, so
ha uma fung¢do de integragdo e apenas uma unica condi¢do de contorno a ser satisfeita.

* Como consequéncia, a condi¢dao de velocidade normal a costa nula s6 pode ser
obedecida ou em x=0 ou em x=L,.

* Notemos também que v>0 em toda a bacia, exceto nos limites y=0 e y=L,, onde €
Zero.

* Portanto, a continuidade ¢ ferida e a solucdo de Sverdrup para ser fisicamente valida
precisa manter o dominio aberto em um de seus extremos meridionais.

* Observacionalmente, sabemos que as correntes de contorno oeste sao intensas ¢
estreitas e 0 modelo nao as resolve. Deixamos, assim, o dominio aberto do lado
oeste.

* Se o vento nao tiver vorticidade, v=0 e o escoamento acontece ao longo das linhas de
f(v)=y=constante. Trata-se de movimento geostrofico zonal livre.

Ja na Relagdo de Sverdrup, o fluido se move cruzando as linhas de y=constante, ¢
trata-se de movimento geostroéfico meridional forgado.
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* A solucao de Sverdrup para um vento senoidal simulando aliseos
de leste e os ventos de oeste para o Atlantico Norte esta

representada abaixo. Notem que a Corrente do Golfo nao é
reproduzida.

K Hemisfério Norte

* Como todo o transporte Sverdrupiano tem de retornar pela
corrente de contorno oeste, Sverdrup as chamou de “correntes de
retorno” do transporte interior.



_ O Oceano Global Segundo
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Voltemos a analisar a equacao

oy 1 ( or

= — | —sL,V?
ox  poBH 3y) 3 v

Observemos que se retemos o termo do bombeamento de Ekman béntico, obtemos
uma EDP de segunda ordem e conseguimos resolver as condi¢des de contorno para
ambos os lados da bacia. Essa foi a bela sacada de Stommel (1948).

No entanto, ja haviamos visto que o coeficiente da derivada de segunda ordem ¢
pequeno. Logo, este termo sera relevante se as derivadas segundas da funcao de
corrente forem gigantes.

Podemos supor que estes efeitos de enorme vorticidade relativa ocorrerdo
confinados numa regido estreita da bacia na borda oeste. Ou, em outras palavras,
devemos dizer que o bombeamento de Ekman béntico estabelece uma camada
limite lateral oeste!



e O Modelo de Stommel
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* Vamos montar o problema. Consideremos o mesmo vento senoidal do Modelo de
Sverdrup e a bacia retangular fechada idealizada de nosso modelo de 3 camadas
dinamicas.

* Pelo fato dos contornos laterais serem meridionais, o termo envolvendo a derivada
segunda em y da funcdo de corrente (que seria a derivada primeira da velocidade
zonal) pode ser desprezado. Assim, saimos de uma EDP para uma EDO.

* Estabelecemos assim dois balan¢os em nosso modelo:

o _ 1 (E) interior Sverdrupian

9 — poBH o erior Sverdrupiano
2

oy — —3L33 ¥ camada limite oeste

ox ox?

* O balango do interior Sverdrupiano, nos ja calculamos. Falta o balanco da camada
limite oestes;
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* A equagdo da camada limite oeste tem solu¢ao geral conhecida da forma

¥ = Py(y) + Ps(y)e™Ls .

Como esta € uma equagdo de segunda ordem, reparem que temos duas fungdes de
integracao.

Determinamos P, tomando o limite de que x>>Ls e, assim, i se torna continua
(como deve ser!) entre os dois subdominios do modelo. Isso nos leva a

Py (y) = Pi(y).

E, finalmente, encontramos P, aplicando a condi¢do de contorno no lado oeste:

u=0 em x=20

Pi(y) = —Pi(y)-




A Solucao de Stommel
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UMISERSIDAD

* E, portanto, a solugao completa do Modelo de Stommel ¢ dada por

* Observemos que as equagdes acima representam a solugdo de Sverdrup somada a
solucdo da camada limite oeste, esta imposta pelo bombeamento de Ekman béntico.
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Voltemos a eq. da vorticidade absoluta em grande escala dada por

Bv = 3|fu|

O Modelo de Stommel pode ser resumido na forma dos dois balangos:

| fol
Bv = SF‘UJS

interior Sverdrupiano

e /31? ~ —s5—w b

| fol
H

camada limite oeste

E se a Terra fosse plana?

B=0— w, = wy

Nao ha assimetria no giro.

Concluimos, assim, que € a esfericidade da Terra o fator determinante para que o
9 9
giro seja assimetrico. Ou seja, € o efeito P!
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* O ssistema de ventos em grande escala gera tensao de cisalhamento na superficie do oceano.

Como a agua do mar ¢ ligeiramente viscosa e a rotagao ¢ importante, uma delgada camada de Ekman
se forma sob a agdo direta do vento. Esta tem ~30 m de espessura.

O efeito da rotacdo causa convergéncia nesta camada, resultando em bombeamento de Ekman em
direc¢do ao interior geostrofico do oceano.

Tal efeito faz com que as parcelas de fluido no interior sejam comprimidas. Em resposta e para
conservar volume, estas se achatam e alargam. Para conservar vorticidade, a parcela precisa se
deslocar em dire¢dao ao Equador.

A camada de Ekman béntica ¢ determinante no estabelecimento da dire¢ao da velocidade zonal. O
bombeamento de Ekman no fundo estabelece uma camada limite lateral, que precisa ficar do lado
ocste.

As parcelas atigem o limite equatorial da bacia e guinam para oeste, se agrupam ¢ adentram a
camada limite lateral.

O escoamento formado por elas se torna uma corrente de contorno oeste intensa e dirigida ao polo.

A corrente de contorno € tao intensa que provoca um estiramento nas parcelas do interior geostrofico
por conta de w,<0.

Esta viagem dire¢do ao polo faz com que as parcelas retomem suas alturas originais, antes do
achatamento pelo vento. Neste limite do dominio, as parcelas deixam a camada limite rumando para
oeste, passam novamente a sofrer a influéncia do vento e reiniciam a viagem.
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* O Modelo de Stommel explicou a intensificacdao da borda oeste e o papel crucial de
B em permitir o ajustamento do escoamento na camada geostrofica ao efeitos dos
bombeamentos de Ekman de superficie e béntico.

O atrito com o fundo permitiu o estabelecimento de uma camada limite oeste, que
reproduziu a intensificacdo da borda oeste das bacias e correntes como a do Golfo e
a do Brasil.

Entretanto, o atrito lateral no oceano real ¢ mais relevante que o de fundo em
estabelecer a camada limite. Este foi o problema estudado por Munk (1950).

Para tanto, retornemos a nossa equag¢do da vorticidade absoluta em grande escala na
sua forma mais completa,

31}: 1 aT* AH
9z poBH ( ) slLaVip + g V'Y,

com o termo envolvendo o atrito lateral.
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* Examinemos o coeficiente do termo envolvendo o operador biharmoénico da funcao
de corrente,

A
=0 (10" m?
4 _ 0 (10" m)

pois A, é de ordem 10 m?2 s-.

* Se extrairmos a raiz cubica deste coeficiente, observaremos que a dimensao ¢
metros, ou seja, € dimensao de largura. Trata-se da espessura de decaimento da
camada limite de oeste de Munk, que definimos como

Ly = 3%:@(10‘1 m).
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Assim, desprezando o termo do b

ulacao do Modelo
de Munk

ombeamento de Ekman béntico, chegamos a

forma da equacao de vorticidade absoluta para o Modelo de Munk:

avy 1

axr poBH

oT*
— L3 v
( 3y)+ MV

Esta ¢ uma equac¢ao de quarta ordem, o que permite que, nos contornos solidos

sejam respeitas as condigoes de contorno de ndo-escorregamento; Ja nos limites
norte e sul, sdo aplicadas as condi¢des de nao-gradiente:

U, V =

ou
oy

0 em  =0,L,
0 em y:U,Lz.




N2 O Dominio do Modelo de
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* O dominio do Modelo de Munk ¢ dividido em trés areas: (I) a camada limite oeste,
(IT) o interior Sverdrupiano e (III) a camada limite leste, de tal forma que:

uy




N A solucao do Modelo de
DFEEEL'JELE’;WD Munk

* A solucao ¢ distinta para cada uma das por¢des do dominio. Comecemos pela
regido (II):

que € a solugdo para o interior Sverdrupiano ja vista. Para regiao (III), € a solugao
do modelo de Stommel para a borda leste, acrescida da camada limite leste:

L or® T Ly Lz Ly
Yarn = : (1 — — ¢ e I — M

pﬂﬁH 3'9 Ll Ll Ll

* E finalmente, a regido (I), caracterizada pela presenca de um contra-corrente ao
largo da corrente de contorno oeste
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Circulacao Termohalina




Alg O que ¢ Circulacao

ol Termohalina?

A circulacao do oceano ¢ dominada pelo forgamento pelo vento (e ja estudamos
1ss0) € por forcantes termodinamicas via fluxos de massa/densidade. A Circulacdo
Termohalina (CTH) ¢ aquela for¢ada por fluxos de densidade,e recebe esse nome
pois ha alteracdo das propriedades temperatura e salinidade. Isto leva a
afundamento e formag¢ao de aguas profundas e de fundo.

A promediacdo zonal da CTH nos leva a definir a chamada “Meridional
Overturning Circulation (MOC)” ou, em portugués, Circulagdo de Revolvimento

Meridional. Como a sigla € consagrada, referiremo-nos a esta circulacdo como
MOC.

O conceito da CTH como uma circulacdo de revolvimento meridional fechada de
carater interhemisférico e interoceanico, tendo como principal componente o
afundamento de agua no extremo polar do Atlantico Norte, foi inicialmente
formulada por Arnold Gordon (1986).

O esquema simplificado dos processos descritos por Gordon e proposto por
Wallace Broeker em 1987 se poppularizou e associa a CTH ao chamado “grande
cinturdo oceanico termohalino de revolvimento global”.



g O cinturao oceanico global de

——— e —

ol TS Broeker

L =
-r(::.j. . ® - L Wi, e Reg ek gy,
.‘ - r _"'!"

THERMOHALINE CIRCULATION - GREAT OCEAN CURRENT




Alg O que ¢ Circulacao

ol Termohalina?

* Este ¢ o modelo de caixa proposto por Wyrtki (1961) para definir o que ¢
circulacao termohalina:

Aquecimento e Evaporacio Resfriamento e Precipitacao
1 111111 rT1rTtt1t1t1
Escoamento de retorno em superficie
-+ -+ - -+ —+ — —= ' Formacio de
el S, S Massas de Agua
Termoclina t t - t__--- :‘
' = B i * s
-7 1
X . — e K ; Afundamento

Espalhamento Profundo

L w, — — r




N O que ¢é Circulacao

ol Termohalina?

1) Devido as interagdes ar-mar em altas latitudes, nas regioes de formagao de agua
profunda/de fundo, no inverno, as aguas de superficie perdem calor e aumentam
densidade. O resultado ¢ a inversao do perfil de estabilidade estatica da estratificagdo, o
que gera misturamento por convecgao. O resultado ¢ formag¢ao de uma massa de agua de
caracteristicas razoavelmente homogéneas.

2) Esta massa de agua homogénea e bastante densa afunda até atingir profundidades
abissais. Esta perde entdo a capacidade de contato com a atmosfera e preserva sua
caracteristicas.

3) A nova massa de agua entdo se espalha sobre o assoalho oceanico e, através do
ajustamento baroclinico, movem-se como correntes geostroficas. Ao longo de seu
trajetoria, a massa de agua ¢ gradualmente modificada por processos de mistura com
outras massas circundantes e envelhecimento biogeoquimico.

4) Em algumas regides de ressurgéncia dessa massa de dgua profunda para niveis mais
rasos devido a mistura turbulenta. Temperatura, salinidade e densidade se modificam
nestes nivels mais rasos.

5) Esta 4gua ressurgida retorna pelo oceano superior at¢ novamente os sitios de
formacao de agua profunda. Sua trajetoria, no entanto, estd longe de ser simples e
organizada como o diagrama de Broeker (1987, 1991).
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perda de empuxo ganho de empuxo perda de empuxo

gelo % % :
- vento
— . e

vortices

] mistura
Polo Sul Equador Polo Norte
Fonte: Valis (2016)
célula inferior ou c¢lula superior

profunda ou rasa
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A Corrente de Contorno
Oeste Profunda




A Origem da Corrente de
et Contorno Qeste Profunda

A CCP ¢ a mola mestra da AMOC e representa a interface entre células rasa e
profunda.

* Sua origem acontece a partir da subisdéncia da agua no Mar do Labrador, tanto por
convecg¢ao profunda local (a APAN superior) como pela chegada de 4guas de fundo
da regidio do Artico (a APAN inferior).

Heat gain  Evaporation Precipitation Heat loss Runoff,

S 2 8 seake § T %

Deep
convection

5.8 Sv Lower N. Atlantic deep water

Fonte: Weijer et al. (2022)



A Origem da Corrente de
it Contorno Qeste Profunda

organizacdo da ; \ Atlantic ¥
CCP como jato ;
profundo

, - OSNAP-W

A Corrente do Atlantico
Norte como limbo
superior da c¢lula rasa

" Fonte: Weijer et al. (2022)
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* A CCP flui ao longo do sopé continental e apresenta recirculacdes em sua
trajetoria.

so°n ; ; R ' 3 '.;._ : .‘ ........ s
40°
3o°

20°

10°

30w 80" 70° 60° 50° 40° 3n0° 20° 0° 0w

Fonte: WHOUI’s Climate Change Group homepage
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Fonte: Dengler et al. (2004)
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e R 0 WE 20F
Fonte: Stramma e England (1999)
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Fonte: Schott et al. (2005)
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A Dinamica da MOC no
Oceano Atlantico:

uma versao simplificada do modelo
classico de Stommel & Arons (1960)

[baseado no cap. 08 de van Aken (2007)]



Al O Modelo Classico de

——— e —

it Stommel e Arons (1960)

* O modelo de circulacdo de Stommel e Arons (1960), tanto em sua versao analitica
quanto experimental, previram a existéncia da CCP antes de sua descoberta
observacional. O modelo idealizou de forma elegante o vinculo da camada
profunda com o oceano superior via ressurgéncia abissal.




N Ressurgéncia e Subsidéncia Abissais
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Um dos pontos cruciais para entender a circulagdo termohalina ¢ o afundamento e
formacao de aguas profundas e do fundo, que ocorrem principalmente no Oceano
Atlantico.

* Seguindo Stommel (1958), vamos considerar inicialmente um modelo de oceano
retangular representando a bacia do Atlantico Norte.

* Seus limites laterais sdo: x=0, B e y=0, L.

* Seu limite vertical ¢ o limite superior de atuacao circulacdo profunda, como por
exemplo, a base da camada intermediaria. Chamaremos a esse nivel de z=h,
considerando que o fundo plano deste oceano ocorre em z=().

* No canto noroeste do modelo, temos uma fonte de subsidéncia, representando o Mar do
Labrador, e assim, sitio de forma¢ao da APAN. Essa fonte de subsidéncia supre o oceano

com S, Sv. de agua profunda.



N2 Ressurgéncia e
R Subsidéncia Abissais
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» Ainda devemos considerar o aporte (ou exportacao) de 52 Sv devido ao transporte por

um jato profundo transequatorial — a Corrente de Contorno Oeste Profunda (CCP).

* Assumamos aqui o ganho de volume da camada profunda ¢ sempre ganho mesmo:
S — S 1 —|— S 2 > 0

* O balanco de volume na camada profunda ocorre por uma ressurgéncia profunda e
homogénea, W=W , a0 longo de toda a bacia oceanica através da interface z=/.

z
AL A H
Exemplo: ® 51
® Wy Wy W,
S +S hir--f--1--1--
17 22
e 0
S, pode ser B 0 E.‘I{
> X Fonte: Van A ken (2007)

>0, =0, <0



N Calculo da Ressurgéncia
el Abissal

* Logo, calculo da ressurgéncia abissal ¢ obtido simplesmente pela integracao da
velocidade vertical na interface que separa a camada abissal da camada do oceano

superior,
L (B
/ / wpdxdy = S
0o Jo

wpa,BL = § ,

que deve ser exatamente igual ao transporte descendente nas regides de subducgado
ou importacao/exportacao de volume.

* Desta integragdo, chegamos a uma expressao para o valor da ressurgéncia abissal:

S

Wh = BL




N Escoamento Geostrofico
qn;ﬁﬁﬁ% co Abissal

Stommel (1958) e Stommel & Arons (1960) assumiram na constru¢do de seus
modelos, que a excecdo das correntes de contornos, a dinamica do oceano profundo
interior ¢ eminentemente geostrofica.

Tal nos modelos for¢ados pelo vento, a equacdo que governa essa dinamica ¢ a
equacao da vorticidade absoluta de grande escala:

ow
=T

Como nosso modelo ¢ hemisférico, ele engloba o equador e € necessario que usemos a
aproximacao no plano beta equatorial onde =3
= y o

Assim, a equagdo acima € reescrita como

ow
Py = ﬁya'




Ny A Velocidade Geostrofica
INeTITUTO Meridional Abissal

OCEANOGRAFICO

Integrando verticalmente entre z=0 e z=h e invocando o Teorema de Taylor-

Proudman,

h h Ow
/ Pydz = y/ —dz,
0 0 32

O resultado desta integral ¢ simplesmente

h'l?g — Y Wy que ¢ positiva no HN.

Notemos que esta ultima equagdo tanto permite encontrarmos uma expressao para v,

como representa o transporte de volume meridional por unidade de comprimento.

A divergéncia meridional do escoamento meridional ¢ dada por

oy h:

S
= =0
BLh

Nao s6 a velocidade meridional € positiva, como cresce em dire¢do ao polo.



Ay A Velocidade Geostrofica
T Z.onal Abissal

* A obtengdo da da velocidade geostrofica zonal se da atraveés da integracao vertical da
equagdo da continuidade:

* O resultado desta integracao nos mostra que ha uma convergéncia zonal com as
velocidade decaindo para leste, ou seja,

 E, finalmente a expresséo para u, € obtida simplesmente integrando zonalmente entre
uma longitude qualquer x e a borda leste B:

wy,
Uy = 2(B — :I:)T




Al Padrao do Escoamento
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| ol Geostrofico Abissal

(O,L) (B,L)

=7

(0,0) (B,0)

Fonte: Van Aken (2007)



N A Corrente de Contorno
el e Oeste Profunda

* Um dos principais resultados do modelo de Stommel (1958) e Stommel & Arons
(1960) foi a presenga de um corrente de contorno oeste profunda, induzida pelos
fluxos de densidade da agua subductada.

Trabalhamos até agora com o transporte da interior da bacia abissal, que ¢
geostrofico. Resta-nos resolver agora a camada limite oeste, tal qual fizemos para
os modelos de circulagao forgada pelo vento. Aqui, no entanto, consideraremos
valores de transporte da CCP. E, portanto, integracdes serao necessarias.

Para tanto, imporemos que a largura da camada limite oeste abissal ¢ £B, onde

£<<I, ou seja um parametro pequeno, possivelmente de ordem 10-2.

Assim, o transporte de volume da CCP ¢ dado por
eB ph
VC‘C‘P = / / Voop dzdx .
0 0

Entretanto, ndo conhecemos v,., . Precisamos pensar noutra forma de estimar o

transporte desta corrente profunda.



NP2 O Transporte Abissal
G Meridional Total
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» O transporte abissal meridional total ¥, compreende a soma do transporte do
interior geostréfico com o transporte da corrente de contorno profunda, ou seja,

Va=V,+ Veer

Temos como estimar tanto o V, quanto o ¥, e portanto, conseguir inferir V..
Facamos isto, entdo, para o V, a partir da integracdo vertical da equacao da
continuidade e obter o transporte por unidade de comprimento:

h h h
E/ udz—kE/ vdz = —/ Emdz
ox Jo oy Jo 0o Oz

— _w|z=h + wlz:ﬂ

= —wy .

* Podemos reescrever esta equagao em termos dos transportes (por unid. de
comprimento) zonal e meridional totais.



NP2 O Transporte Abissal
G Meridional Total
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* As quantidades com asterisco representam exatamente os transportes por unidade
de comprimento:

a a _ .
aUAdz—i—a—yVA = —wy

* Para obtermos o transporte meridional total em sua forma integral, basta
integrarmos a equacao acima zonalmente entre x=0 e x=B para obter

o B B
UA( — Uy o —/ V;dﬂ: = —/ wypdx
0 0 oy Jo 0

B
* Como| V4= / Vidz | chegamos a
0




e O Transporte Abissal

S S

ggg;g;ﬂm Meridional Geostrofico

«  Obtemos o transporte meridional geostrofico V/, usando os resultados obtidos para a
velocidade meridional e integrando na area:

B ,h
Vy, = / / vgdzdx
0o Jo
= / / y— dzdx

= ywpB

o
_yL.

* A divergéncia do transporte geostrofico meridional ¢ simplesmente

0 S
Vo=
8yg L




e O Transporte da CCP
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* Usando| vy, — V, + Veep calculamos a divergéncia meridional desta expressao:

0 0 0
—Va=—V,+ —Vecp-
oy A oy g+3y CcCP

* Substituimos os valores ja obtidos para a divergéncia meridional total e geostrofica
para encontrar a divergéncia meridional do transporte da CCP:

0 S
) s SN
ay CCFP ¥

* Integramos em y para encontrar o transporte propriamente dito

v o vy S
2 veenaf = — [ 2 ay
0 33} 0 L

* Oquenoslevaa Veer(y) — — oy :
y) — Veer(0) = —2y
Vo L




e O Transporte da CCP
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* A expressao do transporte da CCP ¢

S

Veer(y) = Vo — 2yf -

O transporte V, € determinado pelas condi¢des de contorno em termos das fontes S, e
S,

No caso do oceano mono-hemisférico, $=S, apenas e V,=0;

No caso do Atlantico Norte, $=S,+5,>0, mas §,<0, pois a CCP vai sair da bacia e
cruzar o equador, V,=S,

No caso Pacifico Norte, $=5,>0, S,=0 ¢ V,=S, também.

E no caso do Oceano Atlantico Sul/Oceano Austral? E no Pacifico Sul.



e Erros e Acertos do Modelo

——— e —

INSTITUTO
OCEANOGRAFICO

* A subduccado profunda gera e alimenta a CCP;

* Esta € um jato convergente e alimenta o interior
puramente geostrofico; e

* Por ser convergente, a CCP também mantém a
ressurgéncia abissal;

* Nao distingue aguas profundas e de fundo;
* Nao considera a topografia de fundo.
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