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RESUMO

A evolugdo temporal e espacial (vertical) da camada
limite  planetaria atmosférica maritima em regices
subtropicais é investigada por meio de estudo observacional
e numérico. Para tanto, foli realizada uma campanha de
medidas onde foram feitas sondagens simylténeas do oceano e
da atmosfera na regido de Cabo Frio (23 S e 42 08’W). Para
o estudo numérico foi utilizado um modelo de fechamento de
segunda ordem, proposto por Mellor e Yamada (1982),
acoplado a um modelo de camada de mistura oceénica (CMO)
para determinar a temperatura da CMO em termos do balango
de energia.

Embora a campanha de medidas tenha sido feita
durante a passagem de um sistema frontal, o que restringe a
utilizacdo dos dados, compara¢des entre as simulagdes e as
observagdes indicam que a camada de mistura atmosférica
simulada é consistente com as observadas durante o
experimento, bem c¢omo, é similar & observada por
Fitzjarrald e Garstang (1981) durante o GATE. Os perfis
verticais simulados das varidncias das componentes zonal,
meridional e vertical da velocidade sdo tipicos de casos
nos quais a forgante mecédnica é a principal responsavel
pela formagdco da camada de mistura (regime de convecgdo
forcada). O aumento da temperatura da camada de mnistura
ocefinica, simultaneamente ao aprofundamento da CMO, esta
associado & advecgio de aguas quentes da corrente do Brasil
e costeiras. As simulagdes da profundidade da CMO indicam
que o crescimento observado da CMO durante o experimento
foi intensificado pela subsidéncia da Agua Central do
Atlantico Sul. -



STUDY OF THE MARINE ATMOSPHERIC BOUNDARY LAYER

ABSTRACT

The temporal and spatial (vertical) evolution
of the atmospheric marine boundary layer in subtropical
regions is investigated through observational and numerical
approaches. The observational part was done with field
experiment using simultaneous soundings from _ both
atmosphere and ocean in the cCabo Frio region ( 23 8 e
42 08’W). The numerical study used a second order closure
model, as suggested by Mellor and Yamada (1982), coupled
to an oceanic mixing layer model (OML) in order to
determine the temperature of OML in terms of the energy
balance.

Although the field experiment had been done
under a frontal system passage, what could create drawbacks
in using those data, comparing the simulations against
observational it was found that the simulated atmosphere
boundary layer is consistent with the observed one during
the experiment; as well is similar to the observed by
Fitzjarrald and Garstang (1981) during the GATE. The
simulated vertical profiles of the zonal, meridicnal and
vertical components of the speed variance are typical from
situations where the mechanic forcing is the main cause of
mixing layer formation (forced convection). The increasing
of temperature in the oceanic mixing layer, simultaneocusly
with the deepening of OML is associated with the warm water
advection, from the current of the Brazil. The simulations
of the OML during the experiment was intensyfied due the
subsidence of South Atlantic Central Warter (SACW).
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CAPITULO 1

INTRODUCAO

A camada limite planetaria atmosférica (CLPA)
é a porcdoc da atmosfera, adjacente a superficie, onde os
efeitos turbulentos sao diretamente sentidos em uma escala
de tempo menor gue 1 hora {Stull,1988).

Na camada 1limite planetaria atmosférica
maritima (CLPAM), o ar ¢€é mais uUmido do que a CLPA
continental e tem uma estratificagéo térmica
aproximadamente neutra. H& pouco contraste de temperatura
entre o ar e 0o mar e, consequentemente, pouca produgdo
térmica de energia cinética turbulenta (ECT) (LeMone,b1980).

As cbservacgdes indicam que quando a
superficie do oceano estd mais guente que o ar adjacente, a
CLPAM consiste de uma camada bem misturada em temperatura
potencial e wumidade especifica, denominada camada de
mistura atmosférica (CMA), 1limitada acima por uma camada
estavel. Se ha nuvens, a CLPAM é subdividida em camada de
subnuvem e camada de nuvem (Fig. 1.1). Esta estrutura é
caracteristica de condi¢ées ndoc perturbadas sobre os
oceanos em regides de ventos alisios (Augstein et
al.,1973), na zona eguatorial (Brimmer,1978) e sobre a
terra durante o dia (Ball,1960).

A CLPAM é mais fria e umida do que a CLPA
continental, em latitudes similares. Como consequéncia, o
nivel de condensag¢do por levantamento (NCL) e a altura da
CMA s&o mais baixos na atmosfera sobre o© oceano gquando
comparados aquelas sobre o continente. Fitzjarrald e
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Fig. 1.1 - Esquema da estrutura vertical da camada limite
planetaria atmosférica e camada de mistura
ocednica (CMO).

Garstang (1981) analisando 703 perfis do GARP Atlantic
Tropical Experiment (GATE), encontraram valores médios de
424 m para o topo da camada de mistura e 652 m para o nivel
de condensag¢ao por levantamento.

Nos trépicos, a extensdo vertical das nuvens
cumulus é limitada pela inversdoc dos alisios. Nicholls e
LeMone (1980), mostraram que as nuvens afetam a
distribuigdo de calor e umidade dentro da camada de
subnuvem, porém tém pouco efeito sobre o fluxo de calor
sensivel. O estudo diagnéstico de Esbensen (1978), e as
observagdes feitas por Nicholls e LeMone (1980), indicaram
que o principal efeito das nuvens cumulus de bom tempo
sobre a subcamada de nuvem ¢ remover umidade através dos
movimentos ascendentes.
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O crescimento e a manutencdo da camada de
mistura atmosférica é visualizada como sendo devido as
plumas em ascensdo desde a superficie até atingir seu nivel
de empuxo neutro. As sondagens acusticas realizadas
durante o GATE (Mandics e Hall,1976) demonstraram que tais
plumas existem sobre o0 oceano aquecido. 0 crescimento da
camada de mistura atmosférica é inibido pela subsidéncia e
pela estabilidade estdtica acima da camada e
é intensificado com o aumento da produgdo térmica de ECT a
superficie (Fitzjarrald, 1982).

A estrutura vertical do oceano superior é
composta por uma camada turbulenta, que é limitada abaixo
por uma camada estratificada estavel, a termoclina sazonal.
Em geral, quantidades escalares tais como temperatura e
salinidade estdo bem misturadas verticalmente proéximo a
superficie do oceano. Esta regido, chamada de camada de
mistura €& caracterizada por um regime turbulento, mantido
pela tensdo de cisalhamento do vento e pelas flutuagdes na
forga de empuxoc superficial. A profundidade da camada de
mistura abrange uma ampla faixa de valores, desde poucos
metros até 100 ou 200 metros, sendo que estas ultimas sdo
caracteristicas das latitudes baixas e médias. As poucas
observacoes disponiveis do campo de velocidade horizontal
nido mostram evidéncias claras de uniformidade vertical
dentro da camada de mistura (Pereira et al.,1988).

A estrutura horizontal da CLPAM reflete a
homogeneidade horizontal da superficie do oceano. As
maiores variagdes na CLPAM sdo causadas por sistemas de
escala sindética ou de mesoescala, tais como movimentos
verticais e advecgdo de diferentes massas de ar sobre a
superficie do oceano ou em A&reas na vizinhanga das
correntes e regides de ressurgéncia onde possam existir
grandes gradientes horizontais de temperatura (Stull,
1988).



No que se refere particularmente a costa de
nosso pais, objete desta investigacao, os estudos
observacionais realizados no trecho do litoral brasileiro
entre Cabo Frio e Rio de Janeiro, mostram uma repartigao
em diagrama TS bem tipica onde destacam-se as &guas da
Corrente do Brasil (temperatura maior que 20°C e salinidade
menor que 36 foo), &gua de ressurgéncia caracterizada como
Agua Central do Atléntico Sul (ACAS) (temperatura inferior
a 18°C e salinidade menor que 35.5°/¢0) e uma contribuigdo
de &aguas continentais quentes ( temperatura maior que 20°C
e salinidade menor gque 35°/¢o) (Miranda, 1982; Valentin,
1984).

A ressurgéncia na regido de Cabo Frio ocorre,
durante todo o© verdao, de setembro a abril, quando
prevalecem os ventos na direcdo E-NE causando a divergéncia
das &guas costeiras e, deste modo, ascengdoc das Aaguas de
ressurgéncia (ACAS). Durante a passagem de frentes frias,
guando os ventos sdo de S-SW, had convergéncia das &guas
guentes da corrente do Brasil e continentais para a costa
e, portanto, subsidéncia da ACAS. De junho a agosto, a
passagem de frentes frias de uma maneira mais fregquente
parece manter uma condigdo de permanente subsidéncia
(Gonzales-Rodrigues et al., 1992; Stech e Lorenzzetti,
1992).

A presenca de Agquas frias e a alta
subtropical do oceano Atlédntico na regido de Cabo Frio
resulta na diminuic&o da precipitacgdo e, conseqiientemente,
num microclima seco.

0 objetivo deste trabalho é investigar a
CLPAM em regibes subtropicais. Para tanto:

1) Foi feita uma campanha de medidas onde foram
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realizadas simultaneamente sondagens da atmosfera e do
oceano na regido de Cabo Frio (23°S e 42°08’W). A descricgdo
e andlise dos dados coletados durante a campanha é
apresentada no capitulo 2;

2) No capitulo 3 é apresentado o modelo de fechamento
de segunda ordem unidimensional (Oliveira, 1990) ao qual
foi incluido um modelo de camada de mistura (Zilitinkevich
et al., 1979), descrito no capitulo 4. A coordenada
vertical do modelo de CLPA foi modificada para obter uma
melhor resolucdo a superficie;

3) Com o modelo descrito nos capitulos 3 e 4, foram
realizadas simulagdes da CLPAM com o cbjetivo de testar a
sensibilidade do modelo as variagdées de temperatura da
superficie, velocidade do vento, rugosidade da superficie e
comparar estes resultades as cbservagdes. Estes
experimentos numéricos bem como a analise dos resultados
sdo apresentados no capitulo 5.
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CAPITULO 2

CAMPANHA DE MEDIDAS DA CLP ATMOSFERICA MARITIMA

A camada limite atmosférica sobre os oceanos
tropicais e subtropicais tém um importante papel na
determinag¢do dos fluxos de energia e umidade & superficie e
no controle da transferéncia de energia e umidade para a
atmosfera 1livre. Consequentemente, muitos trabalhos de
campo nos trépicos e subtrépicos tém tentado definir e
explicar a estrutura da camada limite convectiva. Entre
eles, destacam-se o "Barbados Oceanic and Meteorological
Experiment" (BOMEX) , realizado em 1969 (Holland e
Rasmusson, 1973) e o M"atlantic Trade-Wind Experiment
(ATEX)", realizado em 1969 (Augstein et al. 1973). Ambos
focalizaram a estrutura da camada limite atmosférica
durante a supressfo das condig¢ées convectivas. "0 GARP
(Global Atmospheric Res. Program) Atlantic Tropical
Experiment" (GATE), 1974, teve como objetivo descrever a
estrutura da camada de subnuvem e a base da camada de
nuvéns em condigdes de convecgdo profunda e durante a
recuperagdo da CLPA seguindo condigdes convectivas
perturbadas (Houze, 1977; Zipser, 1977; Fitzjarrald e
Garstang, 1981). Medidas feitas por avido tém sido uteis
para estudar a estrutura turbulenta da camada de subnuvem
(LeMone e Pennell, 1976; Nicholls e LeMone, 1980) e a
interacido entre a camada de subnuvem e a camada de nuvenm
(Kloesel and Albrecht, 1989).

Dados de radiossondas tém sido usados para
estudar a estrutura da atmosfera sobre o Pacifico tropical
(Reed e Recker, 1971; Yanai et al., 1973). Os dados usados
nestes estudos foram de insuficiente resolugdo vertical
para fazer estudos detalhados da estrutura da CLPA (Kloesel



and Albrecht, 1989).

Dados de "dropwindsondes" langadas sobre o
Pacifico Tropical durante o "First GARP Global Experiment
(FGGE)" durante janeiro e fevereiro de 1979 foram usados
para estudar as caracteristicas da CLPA sobre o Pacifico
Central (Firestone e Albrecht, 1986; Betts e Albrecht,
1987). Estas observag¢des sdo de particular interesse pois
elas foram feitas sobre uma grande regido do Pacifico
tropical (Klosel e Albrecht,1989).

Os experimentos acima citados representam a maior
parte das informagdes disponiveis sobre a CLPAM no oceano
Atléntico tropical e subtropical. Na regido litorénea de
Cabo Frio, ndo existe nenhuma informagdo simulténea do
oceano e atmosfera. Assim, foil elaborada uma campanha de
medidas simultaneamente da CMO e da CLPAM. Esta campanha
foi patrocinada pelo Instituto de Estudos do Mar Almirante
Paulo Moreira (IEAPM) como parte do projeto SISPEM.

2.1 Descrigdo da campanha de medidas

A campanha de medidas foi realizada entre 07
e 10 de julho de 1992 a bordo do Navio Oceanografico
Antares, da Diretoria de Hidrografia e Navegagdo (DHN), do
Ministério da Marinha. O navio ficou fundeado en 23“00’8 e
42“08'W em uma regido do oceano localizada a cerca de 4
milhas nauticas do continente e onde a profundidade é& de 60
metros (Figura 2.1).



23°$

aceano
Atldntico

Fig. 2.1 - Localizagio do ponto de fundeio (PF).
O local onde foram efetuadas as medidas &
indicado por * ., S = estacdo S&o Pedro D’Aldeia
(22°48758" 5; 42°05/31" W)

2.2 Instrumentos utilizados

As sondagens na atmosfera foram feitas
através das sondas da "A.I.R. INC. AIRSONDE" juntamente com
o sistema de aquisigdo de dados ADAS ("ATMOSPHERIC DATA
ACQUISITION SYSTEM") .As precisdes envolvidas nestas medidas
sdo: 0.5 °¢ (temperatura), 5% (umidade relativa) e 1 hPa
(pressdo). Essas precisées instrumentais sdc validas para
as seguintes faixas: 40 % - -430 % (temperatura); 10% -

100% (umidade relativa) e 5 - 1050 hPa (presséo).

Os dados de temperatura, pressio e umidade do
ar foram coletados a cada 10 segundos que, para uma taxa de
ascencdo de 1 m/s, resulta em uma resolugido vertical de 10
metros. A taxa de ascensdo do baldoc foi determinada por um
lastro de 180 e 280 gr. utilizado para seu enchimento.
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Foram realizadas 21 sondagens durante todo o periodo, com
uma sondagem a cada 4 horas.

0Os perfis verticais de temperatura do oceanco
foram obtidos por meic do sistema MK-9 fabricado pela
Sippican, dque ¢ <composto basicamente de uma sonda
descartavel, um langador e um conversor analdgico-digital.
A taxa de amostragem da sonda ¢é de 10 Hz, com uma
velocidade de gueda de 6.5 m/s. Foram obtidos 19 perfis
verticais de temperatura no oceanc, um perfil a cada quatro
horas, simultidneamente as sondagens atmosféricas.

Os dados de radiagdoc global foram obtidos com
um pirandmetro do tipo "LICOR" (DATALOGGER LI-1000)
acoplado &4 um sistema de aquisi¢do de dados do tipo
Datalogger. © piranémetro foi instalado sobre uma
estrutura localizada a meia-nau do navio. Os registros de
radiagdo global foram obtidos durante o periocdo do dia 07,
a4s 09 horas, até o dia 09 &s 18 horas, de modo continue,
com valores médios hordrios. A taxa de amostragem dos dados
de radiacgéo foi de 10 segundos. Nenhum tipo de corregio foi
feita para compensar o balango do navio.

2.3 Determinacio da espessura da camada de mistura

atmosférica (CMA) e ocednica (CMO)

A altura da camada de mistura atmosférica
(h*) foi determinada como sendo o nivel superior da regido
da atmosfera onde os gradientes verticais de temperatura
potencial e umidade especifica sdo nulos (Tennekes, 1973).
Critério similar fei aplicado aos perfis da temperatura da
dgua do mar para determinar-se a extens@o vertical da
camada de mistura ocednica (h') ( Zilitinkevich et al.,
1979 ).
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A Figura 2.2 mostra exemplos de perfis
verticais de temperatura potencial e umidade especifica do
ar e temperatura do mar obtidos durante o experimento para
0 periodo noturnoc e diurno. Observa-se a presenga de uma
CMA com extensdo vertical de 1000 metros no periodo noturno
e 500 metros no diurno. A CMO no periodo noturno foi de 33
metros e 55 metros no diurno. Importante ressaltar que a
CMA & bastante visivel no perfil vertical de umidade. A
tabela 2.1 mostra que a CMO é mais presente que a CMA.

2.4 Discussao dos resultados observacionais

As condigdes sindticas, durante o
experimento, foram marcadas pela passagem de um sistema
frontal no dia 06 de julho (Fig. 2.3). Comparando-se o
valor esperado com o observado, verifica-se que a redugéo
na radiacdo global medida a bordo do navio esta associada
ao aumento de nebulosidade com a passagem da frente fria
(Fig. 2.4). As unicas informagdes disponiveis de vento na
superficie foram efetuadas na estagdo de Sdo Pedro D’Aldeia
localizada no continente a cerca de 12 Km do local das
medidas (Fig. 2.1) e indicam que no dia 06 o vento mudou de
direcdao N-NE (condigdo pré frontal) para S-SW (pés frontal)
(Fig. 2.5a). Existe um aumento de intensidade do vento logo
apés a passagem da frente fria (Fig. 2.5b).

0s dados de radiossondagem indicam que com a
entrada da frente fria, ocorreu um resfriamento e secamento
da camada de mistura atmosférica ( Figs. 2.6 a - b ).
Comparando-se com observagdes efetuadas em regides
ocelnicas tropicais (vide Fig. 1.1), a CLPA apresentou uma
variabilidade grande associada a passagem da frente fria.
Considerando-se que ndo havia vento entre 19 e 22 horas, a
CMA de 1000 metros observada no dia 07, sondagem das 20 h.
e 46 min. (Fig.2.2a), ou estd associada ao progressivo
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TABELA 2.1 - ESPESSURA DA CAMADA DE MISTURA ATMOSFERICA
(CMA) E OCEANICA (CMO)

hora da
N dia sondagem CMA (m) CMO (m)

(atmosfera)
01 07/07 01 h 49 min 12.24
02 05 h 36 min 17.46
03 05 h 53 min 200
04 09 h 05 min 250 18.75
05 13 h 02 min 21.33
06 16 h 52 min 32.95
07 20 h 46 min 1000 32.95
08 08/07 00 h 55 min 56.14
09 05 h 00 min 58.72
10 06 h 53 min
11 09 h 00 min 56.79
12 13 h 03 min 45.20
13 17 h 00 min 55.50
14 20 h 54 min 56.14
15 09/07 00 h 43 min 250 57.43
16 04 h 46 min 58.07
17 08 h 57 min 200 54.86
18 12 h 53 min 500 54.86
19 16 h 59 min 47.13
20 21 h 20 min 47.13
21 10/07 00 h 49 min 47.13
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aquecimento do oceano (Fig. 2.7) ou foi advectada.

Durante o experimento observou-se um aumento
da temperatura de 21.3 °C para 22.5°C e um crescimentoda
CMO de 13 m. para 60 m. a partir das 12 horas do dia 07
(Fig. 2.7). E interessante notar que este crescimento e
aumento de temperatura da CMO ocorreram durante o periodo
em que o vento mudou de diregdo NE para SW. As variacgdes da
CMO podem estar associadas & fase da subsidéncia do
fendémeno da ressurgéncia (Gonzales-Rodrigues, 1992).

Sob a influéncia do anticiclone subtropical
do Atléntico, os ventos sdo de E-NE e as aguas superficiais
costeiras, na regido de Cabo Frio (Fig. 2.1b), escoam para
© oceano aberto e sdo substituidas pela 4agua de
ressurgéncia (ACAS). Este comportamento inverte-se guando
os ventos sdo de sudoeste, por exemplo, durante a passagem
de um sistema frontal. Neste caso, h& convergéncia das
dguas quentes da corrente do Brasil e continentais em
diregdo a <costa e, portanto, subsidéncia da  ACAS
(Gonzales-Rodrigues, 1992).

Assim, o aumento de temperatura observado
da CMO parece estar associado a advecgdo das Aaguas quentes
da corrente do Brasil e costeiras.

HA duas hipdteses para o aumento da CMA: uma
devido a mistura térmica (aumento da temperatura da
superficie) ou por advecgdo. Para o crescimento da CMO
também ha duas possiveis explicagbes: uma seria devido a
mistura mecdnica e outra seria devido a subsidéncia da ACAS
com a convergéncia de aguas superficiais quentes.

Assim, sera utilizado o modeloc unidimensional de
CLPA (acoplado a um modelo de CMO) para investigar as
hipéteses de crescimento da CMO e CMA descritas acima.
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Fig. 2.4 - Radiagdo global observada durante os dias 07,
08 e 09 de julho de 1992. (-~-) radiagdo global
estimada para condigdes de céu claro (Eq. 4.16,
Cap.4)
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CAPITULO 3

O MODELO DE CAMADA LIMITE PLANETARIA ATMOSFERICA

0 modelo de fechamento de segunda ordem
consiste em resolver as equagdes para os momentos de
segunda ordem, obtidas das equagdes de Reynolds do
movimento e da termodinadmica, fechando-as através de
parametrizagdes dos momentos de terceira ordem. A maioria
das parametrizagdes s&o baseadas em observagdes do
escoamento turbulento sobre condigdes especificas. Quando o
escoamento desvia destas condigbdes o escoamento modelado
pode levar a um comportamento irrealistico (Mellor e
Yamada, 1982).

3.1 Eguagées

Considerando gque © ar na CLPA satisfaz as
condicgdes de Boussinesq,

su _ 1 8P 8 uw
—_ ==fvV - - — - — (3.1)
at p. X 8z
G
av _ 1 &P 8 vw
— =fu =-—- — - - (3.2)
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8@ 8 ow

—— - — (3.3)
at 8z

8q 8 qw

—_— = (3.4)
at az

onde U e V s@o as componentes zonal e meridicnal da
velocidade, P e P, sdo respectivamente pressdo e densidade
do ar, f = 2 l sen¢ é& o parametro de Coriolis, 6 é a
temperatura potencial virtual e g é a umidade especifica.

Ao obtermos as variaveis médias, produzimos
novos termos em cada uma das equag¢gdes acima. Estes séo
interpretados como a divergéncia dos fluxos turbulentos,
onde os fluxos sdo dados pela varilncia e covaridncia entre
diferentes componentes de momentum (tensio de Reynolds),
momentum e temperatura (fluxo de calor} e momentum e
umidade especifica ( fluxo de umidade).

0 sistema de equag¢des diferenciais acima tem
mais varidveis desconhecidas (8) do que equagdes (4):
portanto ele ndo ¢ fechado (a pressdo é especificada nos
experimentos numéricos supondo o equilibrio geostréfico;ver
capitulo 5). Para fechar este sistema, pode-se determinar
os valores do campo de variéincia e covaridncia em termos de
guantidades  médias. Assim, mais 11 equagdes sdo
necessarias. A equacgdo (3.16) é incluida para obter campos
da varidncia da umidade especifica ndoc sendo utilizada para
fechar o sistema de equagdes,
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A distribuigdo temporal das varidncias e
covaridncias de momentum, temperatura e umidade num fluxo
turbulento sdo obtidas a partir das seguintes equagdes:

dwa _ 4w 2 E __  E 1 8 8 uu

— ==2UW — — - '?"“‘(uu - = )=+ _(Kl_ ) (3.5)
ot a9z 3 DM 3 1M dz "9z

avw __ & 2 E __ E 1 8 a vv

— =W — - = — —(W -~ )— + —(K— ) (3.6)
at dz 3 “ou 30Ty dz "9z

8 ww g_ 2 E _ E 1 8 8 wWw

—— =2 W - - — (W - - )— + —(K— ) (3.7)
ot 8, 3T, 3 T, dz 9z

8 uw __éu  g__ uw 8 8 uw

— =— W — 4+ —BU - — + — (K— ) (3.8)
at az 8, IM dz dz

8 vw v g __ v 8 a vw

—_— == YWW — + — gy - :E— + — (Kl— ) (3'9)
at az 8, M az oz

8 Bu __&du __ 86 6u 8 8 Bu

— == W — =~ U — -~ — + — (K—— ) (3.10)

at dz az Irr 0z 262
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8 av __ & __ 88 @v 8 3 v
—— Eo W — =YW — - — + — (K— )
ot oz 8z 1T 8z ‘8z

3 Bw __ 88 g__  B&w 8 8 ew
— T WW — + —8F - — + — (K— )
at 8z o, 1T 8z ‘a8z

8 68 ] 66 8 T
— = = 20W — —  ——— — (K— )
at 8z - ‘ot 8z ‘sz

8 qw 89 g __  qu 8 8 qw
—_— == WW — + -8 -~ —— + — (Ki___ )
at 8z 60 IT 8z gz

8 6q __ 8@ _ 88 o 3 8 eq
— =8 — - QW — - — + — (K— )
at 8z az DT az 8z

8 qq . &g qq 8 8 qq
—— T T 2qW — - =— + — (K—)
at 8z DT 8z az

onde K1’ K, sdo os chamados coeficientes

turbulenta dados por:

K

1

0.12 L E?

(3.11)

(3.12)

(3.13)

(3.14)

(3.15)

(3.16)

de troca
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K,= 0.20 L E?,

T € Tpr sao, respectivamente, a escala de tempo

caracteristica da dissipagdo molecular da varidncia de
momentum e temperatura, dadas por:

DM _ DT - L
= - e n f
16.6  10.1 E'?
T © Top sdo as escalas de tempo caracteristicas

associadas com tendéncia a isotropia, elas sdo dadas por:

IM 1T _ L

0.92 0.74 g2

onde E é igual a duas vezes a energia cinética
turbulenta por unidade de massa.

3.2 Escala de comprimento

A determinagdo das escalas de comprimento & a
tarefa mais dificil na parametrizagdo da turbuléncia em um
modelo de fechamento de segunda ordem. Mellor e VYamada
(1982) mostraram que a selegdo da escala de comprimento &
muito mais critica gque a prépria parametrizagdo. O
procedimento comum é definir todas as escalas de
comprimento em termos de uma escala de comprimento mestra e
por tentativa e erro avaliar as relagdées entre a escala
mestra e as outras escalas de comprimento.

Assim, o problema restante & encontrar uma relagdo
para a escala mestra de comprimento.
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Seguindo o procedimento de Mellor e Yamada, a
escala mestra é proporcional & altura acima do nivel do
solo nos baixos niveis e, acima de um certo nivel, ela &
assumida como constante. A fim de exprimir este

comportamento, a escala mestra de comprimento é definida
por :

_ s = s (3.17)
L Kz 1o
onde kK € a constante de Von Karman e 1o é dado por:
1]
172
Lo IOE z dz
—_— = -~ (3.18)
0.1

00 1/
J E dz
o]

A escala mestra de comprimento (L) descrita
acima foi inicialmente introduzida por Blackadar (1962).
Préximo & superficie (l/kz >> 1/1o) L & proporcional a
altura como previsto pela hipétese de similaridade na
camada superficial, enquanto que acima da camada
superficial (1/kz << 1/In) L é& constante e proporcional a
profundidade da CLP como previsto pela hipdtese da
similaridade (Tennekes, 1982; Holt e Raman, 1988).

3.3 Esquema numérico

0 método numérico utilizado para resolver as
equagdes do estado médic para o momentum, a temperatura, e
a umidade especifica consiste em expressar estas equagdes
em diferengas finitas avangadas no tempo e centradas no
espago. As equagdes para as variéncias e covariéncias sdo
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resolvidas pelo esquema implicito.

Estas equagdes foram discretizadas em uma
grade vertical espagada de acorde com uma relagdo que
varia logaritmicamente na camada superficial e linearmente
nos niveis superiores, isto é,

z2'=Cz + c,ln [(z + C)/C, ] (3.19)

onde z‘ é uma coordenada vertical transformada, C1’ 02 e 03
sdo constantes iguais a 0.01 w’, 1.0 e 30.0 m,
respectivamente (Yamada,1979). A grade tem 81 pontos com
uma altura total de 1000 metros.

A vantagem deste tipo de grade é de permitir
um nimeroc maior de pontos mais préximos da superficie onde
os gradientes verticais de vento e temperatura sdo maiores.
Além disto, comc os perfis de temperatura, umidade e vento
variam logaritmicamente com a altura, na camada
superficial, os erros nos calculos das derivadas utilizando
o método de diferencas finitas tendem a ser mninimos
{Yamada, 1979).

As equagdes médias sdo do tipo da equacgéao
para o momentum:

(3.20)

As equag¢des turbulentas sdo do tipo:
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A forma discretizada destas equagdes
apresentada no apéndice A.

3.4 Condigdes iniciais e de contorno

A condigdo de <contorno superior para
equagéo da componente zonal do vento é:

onde a divergéncia do fluxo turbulento vertical

é

assumida igual a zero no topo do modelo. Esta condigdo é
justificada pelo fato de que a turbuléncia converge para
zero em algum nivel (topo do modelo) longe o suficiente da

superficie.

As condig¢des de contorno inferiores, no caso

das quantidades médias sdo:

u=0



29

el
]

sfc

sfc

oo © 90 s80 calculados pelo balango de

calor a superficie, descrito no capitulo 4.

De acordo com Mellor e Yamada (1974), as
condi¢des de fronteira inferior para os momentos de segunda
ordem sdo escritos como:

- Tensdo de Reynolds:

2
uv = - u, cos o

— 2
VW = - u, sen «
— 2 .2
uu 2 1 2 4 cosa - 2 sin"ao
E AE
— 12 2
vv =1 1 + t 1 4 slna - 2 Cos o
3 31 ‘
wWwW 1 - 2

- Fluxo cinematico de calor:

ow = - e,

ou 3 A, (Pre+l) cos o
| = 8M 5173 sen o

1
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- Fluxo cinematico de umidade:

p——

gw = = qu,

cl

au 3 A_(Prt+l) cos o
= u 2
o B!”/3 sen o

1

- As varidncias de temperatura e umidade especifica e a

covaridncia entre temperatura e raz&o de mistura sado dadas
por (Mellor e Yamada, 1974):

onde a= arctg (Vv /u) e A =0.92, B = 16.6
A2= 0.74, B2= 10.1, C = 0.08, Prt é o numero de Prandtl,
expresso por A1(71_ C)/(viAz), 71=(1/3) - (2A&/Bl).

As escalas de velocidade (u,), temperatura
(8,) e umidade (q,) serdo calculadas no capitulo 4.
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CAPITULO 4

C MODELO DE CAMADA DE MISTURA OCEANICA

A temperatura da superficie do mar depende da
profundidade da camada de mistura ocednica, da intensidade
da mistura turbulenta, da presenga de ressurgéncia ou
subsidéncia e transporte advectivo de calor pelas correntes
ocednicas. Dentre os fatores meteorolégicos que afetam a
temperatura da superficie do oceano estdo a radiacdo de
onda curta, gque durante o periodo diurno tende a agquecer a
superficie, a radiagdo de onda longa, que durante o periodo
noturno tende a resfriar a superficie, as trocas de calor
sensivel com a atmosfera, a evaporagdo e a precipitacgdo que
regulam a salinidade e, deste modo, influenciam a forga de
empuxo da superficie (Ivanoff, 1977).

A troca de calor sensivel entre a atmosfera e
o oceano é muito menor ¢gue a de calor latente e as trocas
radiativas. Ela depende da diferenga de temperatura entre o
ar e o mar, que tipicamente é de 1 K sobre a maioria dos
oceanos e mares abertos. Durante breves periodos quando ar
mais frio avanga sobre a superficie do oceano, esta
diferenga pode exceder 5 K. O fluxo de calor sensivel da
superficie do oceano para a atmosfera torna-se importante
nestes casos (Ivanoff, 1977).

0 balango de energia da CMO pode ser exXpresso
por

R=H+ LE + G + AHs

onde, R ¢é a radiagdo 1liquida, H é o fluxo de calor
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sensivel, LE é o fluxo de calor latente, G é o fluxo de
calor sensivel na interface inferior e AH é a energia
armazenada na camada de mistura oceénica.

A radiagdo liquida pode ser expressa pela
seguinte equacgdo:

sendo R a radiagdo solar incidente, R é a radiagdo solar
refletida, R, é a radiagdo solar absorvida pela superficie
do oceano, R é a radiagdo solar absorvida no nivel -h,
R é a radiacdo de onda longa emitida pela atmosfera e R _

é a radiagdo de onda longa emitida pelo oceano (Fig. 4.1).

Z T atmosfera
LE
le T Rr T Roc l Ra T T H
z=0 l , . superficie
Ro AHS CMO
R-h lG

Fig. 4.1 - Esquema do balango de energia na CMO.
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0 termo de armazenamento é igual a,

f

o 8 (pcT)
AH = J — %% 4z
® |n 8t

onde p,r ¢, T s@o a densidade, o calor
especifico e a temperatura da agua do mar.

0 fluxo de radiagdaoc € positivo quando
orientado no sentido da atmosfera (ou oceano) para a
superficie. Por exemplo, a radiagdo solar incidente durante
o dia €& positiva e a radiagdo de onda longa emitida pela
superficie €& negativa. Por outro lado, os fluxos
turbulentos sdo positivos gquando forem orientados da
superficie para a atmosfera. Por exemplo, o fluxo de calor
sensivel durante o dia, em condigdes normais, representando
um fluxo da superficie para o ar, ¢ positivo. |

Neste trabalho, o©¢ balango de energia no
oceano, serd determinado através de um modelo de camada de
mistura oceénica.

0s modelos sdo de dois tipos béasicos:
diferencial ou integrado. O0s modelos diferenciais séo
aqueles cujas equagdes para o momentum, calor, salinidade e
energia cinética turbulenta s&do usadas em sua forma
primitiva e ndo sdo integrados sobre a camada de mistura. A
camada de mistura para estes modelos ¢ definida como a
regido onde a taxa local de ECT ¢ suficientemente grande
para prover uma certa mistura vertical. Os modelos de Munk
e Anderson (1948), Mellor-Yamada (1974), Mellor e Durbin
(1975), Svensson (1979), Kundu (1980) e Klein e Coantic
(1981) sdo alguns exemplos de modelos diferenciais. Nos



34

modelos integrados, assume-se que a temperatura e a
salinidade sejam uniformes na camada de mistura. As
equagdes governantes para os modelos integrados sdo obtidas
por integragdo das equagdes primitivas na profundidade da
camada de mistura. S&o exemplos de modelos integrados, os
de Kraus e Turner (1967), Niiler (1975), Thompson (1976) e
Garwood (1977).

Neste capitulo serd descrito o modelc de
camada de mistura ocednica utilizado no calculo do balanco
de energia no oceano para determinar os fluxos de calor
latente e sensivel e de momentum para a atmosfera. Optou-se
por um modelo de tipo integrado por estes representarem bem
fisicamente a CMO (ver, por exemplo, Cap. 2, Fig. 2.2a e
b) e por serem de resolucio numérica mais simples.

As parametrizagdes utilizadas no presente
modele do tipo integrado estdo baseadas em Zilitinkevich
et al. (1979). O modelo de tipo integrado foi inicialmente
proposto por Kraus e Turner, 1967, e os efeitos associados
4 advecgdo, difusio horizontal e movimentos verticais de
grande escala ndo foram considerados. O sistema de equagdes
é composto pela equagdo da conservagido do calor e por uma
equacgdo para a energia cinética turbulenta, utilizada para
determinar a evolugdo da profundidade da CMO.

4.1 Equagdes
A equagdo de conservagido do calor, supondo ©

oceano horizontalmente homogéneo e desprezando movimentos
verticais de grande escala,
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8 (WT) 4R

—

0z

1

(4.1)

82 p.C,

(B) (<)

R ¢ a radiagdoc liquida. Os termos (A),(B) e (C) séo
os termos de armazenamento,

divergéncia do £fluxo vertical

de calor e divergéncia da radiagdo.

“ n L PPN i S -\MMMMJ\JT
E 7
?G_ ‘ CMo
.h.‘(n AT—"" +>
wT-0 B
Temperatura

Fig. 4.2 - Esquema da Camada de Mistura Oceénica.

Integrando a equagdo (4.1) de -h(t) até zero,
de acordo com a figura (4.2), obtem-se a seguinte
expressio:

. wT| = R| R|
— = —| wT| - WwPl| =R + R (4.2)
ot h -h ) -h 0
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Do mesmo modo, no limite inferior, integrando
(4.1) de (-h-e) até -h, onde £¢ & uma distédncia constante,
obtem-se, utilizando a férmula de Leibnitz, no limite
quando € » 0,

8h wl|

— = - — (4.3)
ot AT

onde ATB é a diferenga de temperatura entre a
camada de mistura e o ponto imediatamente abaixo da camada
(Fig. 4.2).

A equagdo (4.3) pode ser interpretada somente
para o caso 8h/8t = 0, quando a &agua de temperatura 'I‘_h
penetra a camada superior homogénea e ¢é misturada, desta
forma, resfriando a camada. Supoeé-se, para o caso de dh/dt<
0, que a troca de calor € ausente na interface inferior,
i.e., GT[_h= 0 (Zilitinkevich et al.,1979).

A taxa de variagdo da temperatura da base da
CMO €& fungdo do seu aprofundamentce de acordo com
Zilitinkevich et al,, 1979,

aT 8h
A (4.4)

at ot

onde ' é a taxa de variagdo vertical da temperatura na
termoclina.

Combinando (4.2), (4.3) e (4.4) obtemos,
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;t.._ = r‘ — h -5;-&- + RlO- RI*h- WTlo] ;] (4.5)

4.2 Equagdo para cdlculo da profundidade da CMO devido a
forcante térmica

A equagdo do balango de energia cinética
turbulenta (Zilitinkevich et al.,1979),

de __ du ___ 8 (ew)
— ==-uw — + B WT -« — - £ (4.6)
at az az

(A) (B) (C) (D) (E)

u é a componente zonal da velocidade, B ( = a g, onde a. é
o fator de expansdo térmica da &gua do mar e g é a
aceleragdo da gravidade) é o parametro de empuxo.

0 termo {A) representa a variagdc local ou
tendéncia de ECT. Para escalas de tempo de um dia, este
termo é da ordem de 10"Scmﬁs3. Comparado com valores de €,
por exemplo, este termo & sempre menor do que 1% e a ECT
pode ser considerada em estadc guasi-estaciondarioc (Niiler e
Krauss, 1977; Davis et al.,1981; CQakey e Elliot, 1982).

0O termo (B) é o termo de produgdc mecénica.
0 termo (C) representa a produgdo ou perda térmica. O termo
(D) representa o transporte de ECT e o termo (E) a
dissipagdo viscosa de ECT. Um valor tipico de ¢ dentro da
CMO, mas abaixo da zona de arrebentagdo das ondas, é da
ordem de 107° cm%@? (Grant et al.,1968). A escala de tempo
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caracteristica de dissipagdo molecular, (ed/v)'l’z, onde v

é a viscosidade, é da ordem de dezenas de segundos (Pereira
et al., 1988).

Integrando (4.6) de (~h-&£) a (-h+e), Figura
(4.2), desprezando os termos de produgdo mecdnica e
dissipacdo molecular e considerando a energia cinética em
estado estaciondrio (Zilitinkevich et al.,1979),

-h+E€ L
E J‘;; dz - W (nee) =0 (4.7)
h h

-h-€ |

0s termos desta expressio s@o parametrizados de acordo com
Zilitinkevich et al., 1979,

~h+&
1 — ——
— | wT dz = wT|
n -h
-h~E
- _ 3/2
ew(qﬁc) = D1 e
portanto,
. o372
B wT|”h+ Dl-—-— = 0 (4.8)
h

Uma expressdo tipica para a energia cinética turbulenta e
dada por Monin e Yaglom, 1965:

_ 273
e =D, (B WF|h) (4.9)
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onde D, D, sdo constantes adimensionais empiricas.

Substituindo (4.3) e (4.9) em (4.8),

éh e WT|
_ = 0 (4.10)
at AT

B

3/2
onde e =D D % 0.5 (Zilitinkevich et. al., 1979).

Comparando (4.3) e (4.10), temos que

(4.11)

A expressdo (4.11) indica que o fluxo de
calor na fronteira inferior da CMO é sempre nc sentido da
CMO para a termoclina, assim tendendo a resfriar a camada
de mistura oceédnica. Este fluxo é fungdo do fluxo de calor
sensivel & superficie.

4.3 Equacdo para o cdlculo da profundidade da CMO devido &

forgante mecdnica

Considerando, agora, o© casc correspondendo
ao aprofundamento da CMO no qual a mistura é devido a
quebra das ondas & superficie. Neste caso o fluxo de calor
na fronteira superior da camada de mistura ﬁT|0 é zero. A
energia cinética turbulenta pode ser parametrizada por

(4.12)
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onde v, € a velocidade de atrito na Aagua e D, é uma
constante adimensional (Zilitinkevich et al., 1979).

Substituindo (4.12) e (4.3) em (4.8),

dh e v
2 %
- = 2 T (4.13)
at B h ATB
372
onde e, = DD =~ 3.4 (zilitinkevich et al., 1979).

A velocidade de atrito na &gua pode ser
obtida (Chu e Garwood, 1991),

v, = — juw]| (4.14)

As versdes simplificadas das equagdes de
previsdo para h consideradas acima, eq. 4.10 e 4.13, podem
ser combinadas pela seguinte equagdo de interpolagéio
(Zilitinkevich et al,,1979):

3 ——
8h _ ev,te BN wT|0 (4.15)

gt £ h ATB

A expressdo (4.15) nde inclui todos os
possiveis mecanismos de evolugdo da camada de mnmistura.
Basta lembrar que o termc de produgdc mecdnica foi
desprezado na obtengdo da equagiao (4.8). De acordo com
Zilitinkevich et al. (1979), este termo seria importante na
presenga de um forte cisalhamento de velocidade horizontal
na fronteira inferior. Garwocod (1977), observou dque este
terme ndo influi significativamente na previséo da evolugdo
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da camada de mistura.

4.4 Calculo dos fluxos radiativos e turbulentos

A radiagdo solar incidente foi estimada
através da seguinte expressao,

R =T I cosZ (4.16)
onde I0 é a constante solar (1380 W/mz),e 2 é
o éangulo zenital (uma fungdo da latitude, da declinacéao
solar e da hora local) e T é a transmissividade da
atmosfera.
A transmissividade foi determinada de acordo
com Burridge e Gadd, 1974, para condigdes de céu claro,

T;= 0.6 + (0.2 cos Z)

0 parémetro gque caracteriza a refletividade
integrada (sobre todos o©os comprimentos de onda) da
superficie é o albedo. A radiagdo solar refletida pode ser
expressa Como:

R =-aR (4.17)
onde a é o albedo.

A dependéncia do albedo da &agua com relagao
a variaveis tais como altura das ondas € complexa, poreéem
uma boa aproximacdo é considerar uma superficie plana de
agua pura sob radiagdo direta, para a qual a equacao de
Fresnel &,
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2 2
sen (Z-r) tan (Z-r)

a= 0.5 +
2 2

sen (Z+r) tan (Z+r)

onde r é o &ngulo de refracgao.

sen 2

sen r

Aqui n é o indice de refragdo da agua, igual a
1.33 * 0.01 sobre os comprimentos de onda de importéncia
quantitativa no espectro da radiagdo & superficie da terra
(Cogley, 1979).

As medidas e cdlculos do albedo da superficie
de 4&dgua em condigées de céu claro e na auséncia de
rugosidade, Fig. (4.3), mostram gue ha uma certa diferenga
entre os resultados medidos e calculados. Esta diferencga é
explicada pela influéncia de dois fatores: (1) a turbidez
da dgua ; e (2) a contribuigdo da radiacdoc difusa refletida
cuja dependéncia da altura solar é mais complexa do que a
sugerida pela férmula de Fresnel. Também ¢é importante o
fato de que a superficie do mar ndo é realmente tdo suave
(Kondratyev, 1969).

A radiagdo na CMO pode ser calculada por,

R_h = Ro exp (-72)

onde 7 € o coeficiente de exting8o igual a 0.2 m’
(Sui et al., 1991).

A radiacdo de onda longa emitida pela atmosfera foi
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avaliada no modelo de acordo com a seguinte férmula usada
por Kondo e Gambo (1979):

R = (0.52 + 0.064 Ve )o e; (4.18)

onde e, € a pressdo de vapor da atmosfera em hPa, GR é a
temperatura da atmosfera no nivel de referéncia (nivel mais
préximo de 10 metros) e ¢ & a constante de Stefan-Boltzman.

Q0

Fig. 4.3 - Albedo da superficie de &gua para diferentes
eleva¢bes solares na auséncia de nebulosidade.
(1) Férmula de Fresnel; (2) Observagdes de
ﬁngstrﬁm; (3) Observagbes de Kuzmin; (4) dados
do Observatdrio Karadag.
Fonte: Kondratyev (1969), p. 433.

A irradidncia de onda longa pela superficie
pode ser avaliada considerando-se que a superficie irradia
COmMC um corpo hegro & temperatura equivalente (Te). A lei
de Stefan - Boltzman pode ser aplicada de acordo com a

expressao:
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= - 4
Roc €0 Te {(4.19)
onde €_ ¢ a emissividade da superficie, T _ é a temperatura
equivalente de um corpo negro.

Esta equagdo € resolvida considerando-se a
temperatura equivalente igual & temperatura da superficie
e a emissividade da superficie do mar igual a 0.96
(Kondo, 1876) .

A tensédo de Reynolds (t), o fluxc de calor
sensivel (H) e latente (LE) podem ser expressos pelas
seguintes equagdes:

onde ’ER é a velocidade no nivel de referéncia; 61 é a
temperatura no primeiro nivel do modelo; C, é o calor
especifico do ar; Le é o calor latente de evaporagao; CH e
c, sd0 os coeficientes de transferéncia e de arrasto.

0Os coeficientes de transferéncia de calor e
de arrasto, obtidos por Deardorff (1968) para o oceano sdo:

¢, =c¢, F [(R)]

D D

c, = ¢, F, [(Ri)]

onde Con é o coeficiente de arrasto para uma atmosfera
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neutra, Fu e F, sdo as corregdes da estabilidade e (Ri)B é
o numero de Richardson (Bulk).

Para avaliar o coeficiente de arrasto é
assumido gque a velocidade média do vento na camada
superficial é descrita pela lei logaritmica, sob condigdes
neutras,

onde 2 € o comprimento de rugosidade, assumido igual a
10" °m (Stull,1988).

As corregdes de estabilidade para os
coeficientes sao dados pelas seguintes expressoes
(Deardorff, 1968):

exp[—zﬁu(Ri)B] H (Ri)B > 0

F L(R1) T = {

7
{ 1+ in [1 - al(R:)B]} ;(RQB < 0

-0.62
onde a = 0.83 Cmi e fBu=7.0.

exp(~(Bu + Bt) (R1) ] i (R1), > 0O

FN[ (Ri)B] =

11
{ 1+ In [ 1~ bl(Rl)BJ} ;(R;)B<< 0]
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-0.8
onde b1 = 0.25 cnu e pt

it

11.0.
Nestas expressodes (Ri)B é avaliado como:
g e -8
B em—— - _....B.—.__l_
(Ri), (2, - 2) (=
90

onde o, é a temperatura potencial virtual de referéncia, z,
& o primeiro nivel do modelo e z, € nivel de referéncia.

4.5 Convecgdo livre

De acordo com Deardorff (1968) as expressbes
acima podem ser aplicadas a regimes de convecgdo livre com
coeficientes de arrasto e de transferéncia de calor
convergindo para um valor constante guando (Ri)e tende para
menos infinito.

Contudo, é facil verificar que para um fluxo
de calor sensivel fixo, a diferenca de temperatura entre a
superficie e o nivel de referéncia do modelo aumenta de
maneira inversamente proporcional ao guadrado da velocidade
do vento no nivel de referéncia (nivel mais préximo de 10
metros). Por exemplo, para velocidade igual a 0.1 m/s e
fluxo cinemdtico de calor de 0.1 Km/s e c, = 0.1, a
diferen¢a de temperatura seria de 10 K.

_ Portanto, para valores muito pequenos da
velocidade do vento a férmula Bulk apresentada acima né&o
pode ser usada para avaliar os fluxos de momentum e de
calor a superficie.
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A fim de levar em consideracdo a presencga do
regime convecgdo livre, a temperatura da superficie &
avaliada de modo diferente quando (Ri)B estid acima de um
valor considerado critico (-1) (Oliveira,1991). A expressio
usada para avaliar o fluxo de calor sensivel a superficie é
dado por:

H1 = -pocP Ce ( e, - 91) (4.20)
onde CF é dado por
_ - 172
C, = S A 8, ) (4.21)

onde As € uma constante,

As expressdes (4.20) e (4.21) sdo obtidas
desde a equagdo para previsdo da convecgdo livre para
gradiente de ‘temperatura. A constante A.S é obtida
combinando o fluxo de calor e a diferenga de temperatura a
um numero de Richardson critico de acordo com a seguinte
expressido (Zhang e Anthes, 1982):

C2[(Ri*) 19 (2, - 2,)

6, (-Ri")

B

onde (%[(RJ)B] é o coeficiente de transferéncia de calor
ac numero de Richardson critico (Rf)a.

Os parémetros u,, 6, e g, sl@o determinados

pelas seguintes expressoées,

2 172
u, = (uR CDN)
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o, = - (H/p,Cu,)

4, = - (LE/p,L,u,)

onde H1 é o fluxo turbulentoc de calor sensivel na
superficie e LE1 é o fluxo turbulentoc de calor latente na
superficie.
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CAPITULO 5

EXPERIMENTOS NUMERICOS

Neste capitulo sido apresentados os resultados
das simulagbées numéricas da camada limite planetaria
atmosférica maritima utilizando ¢ modelo de fechamento de
sequnda ordem, acoplado ao modelo de camada de mistura
ocednica. O objetivo destas simulages ¢é testar a
sensibilidade do modelo Aas variagbes de temperatura da
superficie, velocidade do vento, rugosidade da superficie e
comparar estes resultados as observacgdes (cap.2).

0 modelo foli inicializado utilizando-se dados
do experimento. A Tabela 5.1 mostra os parametros
utilizados para simular a CLPAM. Os perfis de temperatura
potencial virtual e umidade especifica ( Fig. 5.1 a e b )
usados na inicializagdo sé&o perfis médios do periodo do
experimento.

TABELA 5.1 - PARAMETROS UTILIZADOS NAS SIMULACOES

Latitude (graus)...cceveeseessssncsees—23.
Declinacdo (graus)....ceeeeceecevses 22,7
Profundidade da CMO (M) .ceeereoveonssal3.
Enissividade da Superficie.....vvee:0..0.96
Dominio do modelo (M) ..eveeeeoseess.1000.
Nimerc de pontos da grade.....¢..s....81
Passo NO teNMpPo (S).cveevrssacsscassinssed
Tempo de Integragdo (h)....coceeeeeee.10
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Deve ser ressaltado que durante a campanha de
medidas ndo foram coletados dados de vento. Deste modo, os
perfis de vento, figuras 5.1 c-e,foram escolhidos de modo a
abranger a faixa de valores observados naquela regido. A
ordem de grandeza do vento fol obtida a partir das cartas
do Instituto de Pesquisas Meteorolégicas (IPMET) de Bauru.
A componente 2zonal € mantida constante até a camada
superficial (200 m.) onde varia logaritmicamente com a
altura (Fig. 5.1 c-d). A componente meridional € igual a
zero (Fig. 5.1 e).

0 balango geostréfico foi assumido, sendo que
Ug e Vg sdo iguais aos valores iniciais de u e v no topo
do modelo, respectivamente. Estes valores foram mantidos
constantes no tempo e no espago durante as simulagdes.

Os dados iniciais para o oceano foram obtidos
do experimento, com exceg¢do da temperatura da CMO, que foi
inicializada de acordo com cada simulacgio.

A inicializagdo é levada a cabo c¢com o
objetivo de fazer com que o campo turbulento esteja enm
equilibrio com o campo médio antes do inicio da simulagio.
Deste modo, uma versdo modificada do modelo, na qual as
variaveis médias sdo mantidas constantes com o tempo, é
utilizada para gerar os perfis das variavels turbulentas.
Estes perfis turbulentos e os perfis médios s&o, entéo,
usados como variavels iniciais na simulagéo.

A versdo unidimensional deste modelo requer
10 minutos de CPU para cada simulagdo de 10 horas, com
passo no tempo de 5 s, utilizando uma Workstation tipoc HP
apollo, Series 700.
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A Tabela 5.2 mostra a diferenga de
temperatura entre o ar (eR) e o mar (T), o comprimento de
rugosidade (Zo) e o0s perfis de vento utilizados para
inicializar cada experimento. No caso 5, €& utilizada a
relagao de Charnock (1955) para determinar o comprimento de
rugosidade, com o= 0.015 (Stull, 1988).

TABELA 5.2 - CONDICOES INICIAIS DAS SIMULACOES

8.~ T (K)| 2, (m) VENTO

u’= -10 m/s (Fig. 5.1c)
CASO 1 0 0.001 v_ =0 (Fig. 5.1le)

u= -10 m/s (Fig. 5.1c)
CASO 2 +2 0.001 v, =0 (Fig. 5.1e)

u = -10 m/s (Fig. 5.1lc)
CASO 3 -2 0.001 i

v, = 0 (Fig. 5.1e)

u = -5 m/s (Fig. 5.1d)
CASO 4 -2 0.001 g

v, = 0 (Fig. 5.1e)

2 L]
. u’ ug = ~-10 m/s (Fig. 5.1¢)

CASO 5 -2 ° g Vg = 0 (Fig. 5.1le)
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5.1 Campos médios

As Figuras 5.2a-f mostram os resultados da
simulagdo para o caso 1. Analisando o campo de
temperatura, ocbserva-se que a forgante mecdnica (vento) nao
parece capaz de "quebrar" a estabilidade da atmosfera e,
assim, gerar mistura. Deste modo, ndc ha variagdo de
temperatura durante a simulagdo até as 16 horas quando o
fluxo de calor sensivel da superficie para a atmosfera
parece ser o responsavel pelo aumento de temperatura. A
altura da CLPA, definida como o nivel mais baixo onde a ECT
é igual a 10% do seu valor a superficie (Stull, 1988), é
plotada. Observa-se um aumento da altura da CLPAM devido ao
vento.

As temperaturas do ar ( 10 metros ) e do mar
(Fig. 5.2c) acompanham o ciclo diurno da radiagdo (Fig.
5.2d). Durante o dia, a radiagdo solar é a principal fonte
de calor para a superficie do mar, favorecendo o aumento da
temperatura da CMO até as 17 horas, guando o balango de
onda longa e os fluxos turbulentos contribuem para a sua
diminuigdo. A temperatura da CMO tem wuma variag¢do de
aproximadamente 0.2 K, valor consistente com a variagdo
diurna observada durante os dois ultimos dias do
experimento (Cap. 2, 2.7) e com o0 encontrado por LeMonhe,
1980, durante a fase III do GATE. ©Os fluxos de calor
sensivel, latente e radiativos parecem consistentes com as
observacgdes (ver, por exemplo, Godfrey et al., 1991). O
fluxo de calor sensivel, uma ordem de magnitude menor que o
fluxo de calor latente, e o balango de onda longa
contribuem para o resfriamento da CMO (Fig. 5.24).

As Figuras 5.2e-f mostram um forte
cisalhamento da componente zonal do vento e a formagio de
um jato, em baixos niveis, na componente meridional. Este
jato é consequéncia da diferenga entre a componente zonal
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e o valor geostréfico (ug > u).

As Figuras 5.3 a-f mostram os resultados para
© caso 2. Observa-se uma significativa diminuicdo da
temperatura durante a simulagdo, como conseqléncia do
fluxo de calor sensivel em diregdo & superficie. Neste
caso, o termo de produgdo mecdnica ndo ¢ suficiente para
superar a perda de ECT, e assim, gerar turbuléncia. ©
aumento da CLPAM também é devido & agdo da velocidade do
vento. O grafico da evolugdo da umidade com o tempo mostra
gque a estabilidade tem importante papel na regulagdoc do
fluxo de umidade para a atmosfera. A estabilidade inibe a
formagdo da CMA e, deste modo, o fluxo de umidade. Assim,
no caso estavel, had um pequeno aumento da umidade, gquando
comparado aos demais casos. 0s fluxos de calor sensivel e
latente sdo semelhantes, em ordem de magnitude, embora de
sinais contrarios (Fig. 5.3d). Isto implica numa diminuigdo
da temperatura do ar (1.5 K) e um aumento na temperatura
do oceano de 0.22 K (Fig. 5.3¢c). As componentes zonal e
meridional do vento apresentam comportamento semelhante ao
caso 1.

Os resultados do modelo para o caso 3 sdéo
mostrados nas Figuras 5.4a-f. Observa-se a formagdo de uma
CMA com topo em torno de 500 metros. Este resultado é
consistente com as observagdées (cap. 2, Fig. 2.6), se
considerarmos que radiagdo solar incidente no caso das
simulag¢des fol determinada para casos de céu claro, bem
como com o valor médio encontrado por Fitzjarrald e
Garstang (1981), 500 metros (os quais estudaram a estrutura
da CLPA, utilizando dados do GATE, em condig¢des néo
perturbadas). Neste caso, as forgantes térmica e mecénica
contribuem para o aumento da CLPAM.

A evolugdo da umidade mostra um significativo
aumento com o tempo. Ha, neste caso, dois fortes gradientes
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de umidade: um & superficie, principal fonte de umidade
para a atmosfera e outro em torno de 500 metros, onde ha o
entranhamento de ar mais seco para dentro da CMA.

A temperatura da CMO varia menos neste caso,
quando comparado aos casos 1 e 2, com flutuégées da ordem
de 0.17 K. Isto estd associado ao fato dos fluxos
turbulentos da superficie para a atmosfera serem maiores
neste caso. Estes fluxos sdo, também, responsaveis pelo
aumento de 1.5 K na temperatura do ar (Fig. 5.4c). As
componentes zonal e meridional apresentam as mesmas
caracteristicas que os dois casos anteriores. Entretanto,
neste caso, os fluxos de momentum sdo maiores atingindo
niveis ligeiramente mais altos.

As Figuras 5.5a-f mostram os resultados do
modelo para o caso 4. Como no caso 3, observamos a formagao
de uma CMA, com topo em 500 metros, ligeiramente mais fria
e seca. Isto é conseqiéncia da diminuigdo dos fluxos de
calor sensivel e latente a um valor igual & metade do caso
anterior devido ao perfil inicial do vento utilizado.

Os resultados do modelo para o caso 5 sao
apresentados nas figura 5.6a-f. Analisando estas Figuras,
observamos que a variacgdo de Zo como fungdo de u, ( Fig.
5.7, utilizando a relagdo de Charnock), nao parece
modificar a estrutura média da atmosfera, pelo menos no
intervalo de valores obtidos. Os valores encontragos na
simulagdo séo proéximos aqueles utilizados por Fitzjérrald
e Garstang, 1981, (0.0002 m) e por Chu e Garwood, 1991,
(0.00015 m).

Deve-se ressaltar, no entanto, que as ondas
na superficie do mar ndo dependem somente de u,, mas variam
com a profundidade do local, a duragdo do vento e com a
condigdo de pista (Johnson e Vested, 1992).
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5.2 Variaveis turbulentas

As Figuras 5.8a-d mostram os perfis das
covaridncias para os 5 casos obtidos apdés 3 horas de
integragdo numérica, ou seja, 12 horas, hora local.

Os valores de u,, 6, e d,  utilizados para
adimensionalizar os perfis das varidncilas e covaridncias,
foram determinados a partir dos fluxos no segundo nivel do
modelo. Isto foi feito porque o método bulk subestimou os
valores em superficie. Uma possivel explicagdo para estes
resultados pode ser a nao inclusdo da influéncia das
caracteristicas das ondas no célculo do coeficiente de
arrasto.

De acorde com McBean et al., 1979, como a
estabilidade acima da &gua € aproximadamente neutra, o
efeito da rugosidade da superficie e os parémetros de onda
teriam um efeito maior do que a estabilidade sobre o
coeficiente de arrasto. Kitaigorodski (1970) mostrou que a
tensdo de Reynolds, para velocidade do vento constante,
depende das ondas através da relagéo u/u; onde i €& a
‘velocidade de fase da onda. Hicks et al. (1974) mostraram
que o coeficiente de arrasto é menor para aguas rasas do
gque para Aaguas profundas. Assim, parece importante incluir
as caracteristicas das ondas nos estudos do coeficiente de
arrasto.

Os valores de u,, 6,, g, utilizados para
adimensionalizar as varidncias e covariéncias e Zi
utilizado para a altura sdo mostrados na tabela 5.3.

Os fluxos de calor sdo mostrados na figura
5.8a. Nesta, observa-se que, nos casos 3, 4 e 5 os perfis
de w8 apresentam valores positivos indicando fluxos da
superficie para a atmosfera, os quais decaem linearmente
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com a altura. A inclinagdo deste perfil implica num aumento
de temperatura da atmosfera com o tempo. O caso 2, ao
contrario, mostra um fluxo de calor em diregdo & superficie
( 8, é positivo, Fig. 5.9b). A inclinagdo, neste caso,
indica uma diminuigdo da temperatura do ar com © tempo.
Isto é consistente com os campos de temperatura observados
(ver a evolugdo da temperatura nos campos médios).

Os perfis dos fluxos de umidade, figura 5.8b,
decaem de maneira aproximadamente linear com a altura. Como
nos casos dos fluxos de calor sensivel, estes perfis
indicam um aumento de umidade com © tempo, o que tambén
estd de acordo com os campos de umidade obtidos.

As Figuras 5.8c~d mostram os perfis verticais
de UW e vVw respectivamente. Estes fluxos tém sinal de modo
a indicar transferéncia de momentum da atmosfera em diregéo
4 superficie. Assim, o fluxo é positivo em 5.8c porgue a
componente 2onal do vento € de 1leste (ou seja, u é
negativo). Do mesmo modo, VW € negativo em superficie
atingindo um maximo, positivo, coincidente com o jato na

componente meridional.
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TABELA 5.3 - ESCALAS UTILIZADAS PARA ADMENSIONALIZAR
AS VARIANCIAS, COVARIANCIAS E ALTURA

u, (m/s)| e, (K) |q,(9/Kg)| 2, (m)

CASO 1 0.268 -0.0024 !-0.0585 152
CASO 2 0.261 0.039 -0.0145 149
CASO 3 0.28 -0.0568 [-0.122 le4
CASO 4 0.162 -0.0787 |-0.164 102

CASO 5 0.28 -0.057 -0.123 leé6
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As varidncias de temperatura sic mostradas na
Figura 5.10a. Nesta, observa-se que os maiores valores
encontram-se a superficie em todos os casos. Istoc ocorre
porque os maiores gradientes estdo em superficie (ver
campos médios). E interessante observar o minimo de
varidncia no perfil do caso 1. Este estid associado ao
perfil inicial de temperatura, aproximadamente adiabatico

na parte inferior da camada limite planetaria.

A Figura 5.10b mostra as varidncias de
umidade. Nesta observa-se gque a maiores variéncias
encontram-se a superficie, fonte de umidade para a
atmosfera. Os grandes valores encontrados para © caso 2,
podem estar associados aos pequenos fluxos de umidade a
superficie, o que permite que a atmosfera mantenha grandes

gradientes de umidade em toda a CLP.

As variancias das componentes zonal,
meridional e vertical sdo apresentadas nas Figuras 5.10
c-e.Para todos os casos o valor maximo encontra-se en
superficie. Considerando que a ECT por unidade de massa é
igual a 0.5 (uu + Vv + ww), observa-se que a ECT é maior a
superficie, decaindo de maneira aproximadamente linear com
a altura. Este perfil ¢ tipico de periodos noturnos ou de
ocasides em que a forgante mecédnica é maior que a forgante
térmica, ou seja em condig¢des de mistura mecdnica (Stull,
1988). Isto sugere que as camadas de mistura atmosféricas
simuladas, casos 3, 4 e 5, foram geradas pela forgante
mecénica.

Este resultado indica gque a CMA observada
durante o© experimento teria sido advectada do continente
com a entrada da frente fria. Com efeito, observando-se a
figura 2.6, nota-se que com a entrada do sistema frontal ha
um resfriamento e secamento da atmosfera o que caracteriza
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a advecgdo de uma massa de ar continental.

5.3 A profundidade da CMO

H4 dois fatores 1locais que determinam o
crescimento da CMO: o primeiro é a forgante térmica. Quando
o balango de energia é responsdavel por um aquecimento da
CMO, esta torna-se menos densa que a agua abaixo, tendendo
a inibir os fluxos turbulentos e, assim, o© aprofundamento
da camada. Quando ha um resfriamento da CMO, esta torna-se
mais densa tendendo a gerar turbuléncia e a aprofundar a
CMO (Pereira et al., 1988). O segundo fator ¢ a intensidade
do vento (for¢ante mecénica). O aumento da intensidade do
vento gera turbuléncia e, assim, favorece o crescimento da
CMO. Outro fator determinante no crescimento da CMO é a
prépria profundidade da camada, como pode ser visto da
equagdo 4.15, capitulo 4. Assim, quanto maior for a camada,
menor sera ¢ seu aprofundamento tendendo a um valor de
equilibrio.

0 modelo reproduz bem o impacto da
estabilidade da atmosfera no crescimento da CMO (Fig.
5.11). A camada tende a se aprofundar mais nos casos
convectivos, nos quais os fluxos turbulentos sdo maiores e
a camada ¢ mais fria (e densa), quandco comparado, por
exemplo, ao caso 2 onde os fluxos turbulentos sdo pequenos.
0 papel predominante da forgante mecé&nica no crescimento
da CMO pode ser observado no pequeno aprofundamento
ocorrido no caso 4. A diminuigdo na rugosidade (caso 5),
funcdo da intensidade do wvento, causa uma redug¢do no
aprofundamento da camada.

Comparando os resultados das simulagdes as
observacgdes, estes indicam que a forgante mecélnica (vento)
nao ¢ capaz de gerar o aprofundamento observado de 50
metros da CMO (fig. 2.7). Deste modo, a advecgdo das aguas
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quentes da corrente do Brasil e costeiras e a consequente

subsidéncia da &gua de ressurgéncia (ACAS) atua de maneira
a intensificar o crescimento da CMO.

(Uma simulagdo feita com o modelo precisou de
600 horas para gerar uma CMO semelhante & observada).

18.00 — CAS0 1

* — — CASC 2

- wreanr Caggo 3

. ssas8z CASQ 4

17.00 90000 CASO 5

—_
'03
[
=]

15,00

Prof. da CMC (m)
=
g

13.0¢

12.00

LI U O A R B
5 8 10 12 14 16 18 20
Hora Local (h)

Fig. 5.11 - Evolugdo temporal da CMO para os cincos casos
simulados.
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CAPITULO 6

CONCLUSOES

0 objetivo deste estudo foi investigar a
evelugdo temporal e espacial (vertical) da camada limite
planetaria atmosférica sobre o oceano em regides
subtropicais da costa brasileira utilizando-se um modelo de
fechamento de segunda ordem, propostoc por Mellor e Yamada
(1982). Este fol acoplado a um modelo de camada de mistura
oceénica, tipo integrado, para determinar a temperatura da
CMO em termos do balango de energia no oceano
(Zilitinkevich et al., 1979).

Um estudo observacional (capitulo 2) foi
feito a partir dos dados obtidos na campanha de julho de
1992, Embora as medidas tenham sido feitas durante a
passagem de um sistema frontal, algumas caracteristicas
gerais podem ser definidas:

1) - A camada Limite Planetdria atmosférica
apresentou-se rasa, gquando comparada aguelas observadas enmn
terra. A entrada de um sistema frontal foi responsavel pela
grande variabilidade observada na CMA;

2) = Os dados de velocidade do vento e as simulacdes
numéricas indicam que a camada de mistura atmosférica de
1000 metros foi advectada do continente;

3) - 0 agquecimento de 1 K da CMO observado durante a
passagem do sistema frontal é resultante da subsidéncia da
dgua de ressurgéncia, caracterizada como Agua Central do
Atlantico 8Sul (ACAS) e advecgdo de 4&guas quentes da
corrente do Brasil e Aguas costeiras;

4) - Com a passagem do sistema frontal, a inversdo da
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diregdo do vento de E-NE para S-SW e a subsidéncia da ACAS,
foi observade o aprofundamento e aquecimento da CMO. Este
mecanismo foi caracterizado como a fase de subsidéncia da
ressurgéncia de acordo com Gonzales-Rodriguez et al., 1991;

0 estudo numérico da CLPA e CMO indica que:

5) = 0s fluxos de calor sensivel, 1latente e
radiativos bem como as varia¢des diurnas da temperatura da
CMO, sdo consistentes com as observagdes realizadas, por
exenplo durante o GATE (LeMone,1980);

6) -~ A altura da CMA simulada ¢é semelhante as
observagdes feitas durante o experimento, bem como com a
observada por Fitzjarrald e Garstang (1981) para condigdes
de tempo bom;

7) - Os perfis verticais das varidncias das
componentes zonal, meridional e vertical da velocidade do
vento modelados sdo semelhantes &aqueles para periodos em
que a forcante mecdnica é o fator determinante na formagao
da CMA. Isto parece indicar que a CMA formada no oceano &
gerada principalmente devido a mistura mecédnica (vento):

8) = A profundidade da CMO é& fortemente influenciada
pela estabilidade da atmosfera. Quando a convecgdo € maior,
ha mais turbuléncia e, consequentemente, mais mistura.
Deste modo o crescimento € maior que, por exemplo, nos
casos estaveis, guando os fluxos turbulentos sédc inibidos
pela establlidade. Este mecanismo fol bem representado pelo
modelo;

9) - Os resultados obtidos com as simulagdes indicam
que o aprofundamento da CMO observado durante © experimento
deveu-se, principalmente, a subsidéncia da ACAS. No oceano,
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ascengdo de &aguas inibe a formagdo da CMO e a subsidéncia
intensifica esta formagao.

De acorde com os resultados alcancgados,
sugerem-se, para estudos posteriores:

1) A realizagdo de campanhas de medidas naquela
regifo em diferentes periodos, com o objetivo de melhor
caracterizar a estrutura da CLPAM. Deve ser ressaltado que
a campanha descrita neste trabalho foi feita durante a
passagem de um sistema frontal;

2) Como o método bulk subestima os calculos de u,, 6,
e d,, propoe~se a utilizagdo da teoria de Monin Obukhov

para a determinagdo destes paréametros;

3) A utilizagdo do modelo para diagnosticar as
condigdes de propagagido eletromagnética na atmosfera.
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APENDICE A

DISCRETIZACAO DAS EQUACOES DO MODELO DE CAMADA
LIMITE PLANETARIA ATMOSFERICA (CLPA)

A.l1l Equacdes para variadveis médias

Em diferengas finitas, as equag¢des para
varidveis médias, como a equagdo para o momento (eq. 3.22),

sdo:

— 1 —
n+t n n uwj::fz - uwjr—r;ia b2z
u = uJ - At fvJ + At —_—

1 8P
+ At |- = —
P ax

onde n €é um inteiro representando o
incremento no tempo (t = n At) e j é o equivalente para a
coordenada vertical (z*= j Az'), At é o passo no tempo, az’
é o0 espacamento da grade. '

A.2 Método implicito

As equagdes para as varidveis turbulentas,
tais como a equagdo (3.23),foram resolvidas utilizando-se o
método impi: 2ito. Assim discretizando-se esta equagdo

obtemos:



*

At (8z)? At a%z"
- — |+
{[ (Az")a[az] 2(Az") [ a2® ”

2At 1 + 2K1 + K1
+1 j j=-1
(az")? 4
*

At (822 At 82z"
(az")2|az 2(az") [ az?

n+1

uw’ + At F°

onde

n n * n
S e A B Bl LA
8z )

0

Assim, considerando A,B e C os coeficientes
dos trés termos do lado esquerdo da expressdo, obtemos,

Aw I+ BUW T rcuw o= uw )+ At F

em forma matricial,



[B ¢ 0 0 ....0 o] [ uwj*“ [ uw! ]
A B C 0 ....0 0 uw”*? uw”
2 2
©o 0 0 0 ....A B uw”*! uw”
! {3 I N R
ou

D M =M + At F°

-1

M**!l = D' ( M" + At FM)

-1 . . PR
onde D € a inversa da matriz tridiagonal.

At
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APENDICE B

FLUXOGRAMA DO MODELO

Uma visualizagdo grafica dos procedimentos
utilizados para a integragdo no tempo das equagdes para
varidveis médias e turbulentas & apresentado no fluxograma
da figura B.1.
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