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Resumo

A versao k-e com fechamento turbulento de segunda ordem de um modelo oceanico de
turbuléncia unidimensional, o General Ocean Turbulence Model, é usado para estudar a ca-
mada de mistura oceanica (CMO) no Oceano Atlantico equatorial. Dados meteorolégicos e
oceanograficos do Prediction and Research Moored Array over the Tropical Atlantic Ocean
e dados complementares de radiacao do NASA Langley Research Center Atmospheric Sci-
ences Data Center sao usados para o cédlculo das condigoes de contorno superior e para
assimilagao de dados durante as simulagoes. Foram realizadas simulagoes numéricas para
duas estagoes: a primeira quando a Zona de Convergéncia Inter-tropical (ZCIT) estéd sobre
a regiao, caracterizada por ventos menos intensos e os extremos anuais de precipitacao, e
a segunda quando os ventos e o balango de calor na superficie sao maiores. Enfase é dada
no papel dos termos da equacao da energia cinética turbulenta na evolucao da CMO. Os
resultados das simulagoes mostram que a CMO ¢é gerada principalmente por turbuléncia
de origem mecanica e que a producao térmica de turbuléncia é importante apenas nos
primeiros 30% de profundidade da CMO a noite. Durante a estacao da ZCIT, a profundi-
dade da CMO estimada, utilizando um critério de turbuléncia, é em torno de 5 m de dia,
chegando em torno de 10 m a noite. Durante a outra estagao, a profundidade da CMO é em
torno de 10 m de dia e em torno de 55 m a noite. Os campos turbulentos simulados neste
trabalho aparecem qualitativamente compativeis com resultados de estudos observacionais

e numéricos realizados no Oceano Pacifico equatorial.






Abstract

The k-€e version using a second-order closure of an one-dimensional oceanic turbulence
model, the General Ocean Turbulence Model, is used to investigate the oceanic mixing layer
(OML) over the equatorial Atlantic Ocean. Meteorological and oceanographic dataset from
the Prediction and Research Moored Array over the Tropical Atlantic Ocean and comple-
mentary radiation dataset from the NASA Langley Research Center Atmospheric Science
Data Center are used to compute the surface boundary condition and for data assimilation
during the simulations. Numerical simulations were performed for two seasons: the first
one, when the Inter-tropical Convergence Zone (ITCZ) is over the region, characterized by
lower wind velocity and annual extremes of precipitation, and the second season when the
wind and the surface heat balance are enhanced. Emphasis was given to the role of the
terms of the turbulent kinetic energy equation in the evolution of the OML. Numerical
results show that the OML is mainly generated by mechanical turbulence in both seasons
and that the thermal production of turbulence is only important on the first 30% of the
OML depth at nighttime. During ITCZ season the OML depth estimated, using turbu-
lence criterion, is around 5 m at daytime and 10 m at nighttime. During the other season,
the OML depth is about 10 m at daytime to around 55 m at nighttime. The turbulent
fields simulated in this work show qualitative agreement to observational and numerical

studies performed over the equatorial Pacific Ocean.
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Capitulo 1

Introducao

Neste trabalho ¢é utilizado um modelo de fechamento turbulento de segunda ordem
desenvolvido para o oceano, o General Ocean Turbulence Model (GOTM, Burchard et
al., 1999) — o qual utiliza equagoes dinamicas para a energia cinética turbulenta (k) e
para taxa de dissipagao de energia cinética turbulenta (¢) —, no estudo da evolugao e
estrutura da camada de mistura oceanica (CMO) do Oceano Atlantico equatorial. Para
isso foram usados dados de uma bdéia oceanografica do Prediction and Research Moored
Array over the Tropical Atlantic Ocean (PIRATA, Servain et al., 1998; Bourles et al., 2008)
situada em (0° , 23° W), para o célculo dos fluxos turbulentos de superficie através do uso
de férmulas bulk, e dados complementares de radiagao na superficie do NASA Langley
Research Center Atmospheric Sciences Data Center NASA/GEWEX Surface Radiation
Budget Project (SRB, http://gewex-srb.larc.nasa.gov).

Modelos de fechamento turbulento sao baseados na teoria estatistica, desenvolvida ini-
cialmente por Osborn Reynolds no século IXX. A construgao desses modelos baseia-se na
parametrizacdo dos momentos estatisticos de ordem superior (variancias e covariancias)
— 0s quais sao relacionados com as propriedades turbulentas — por momentos de ordem
menor (gradiente das propriedades médias), utilizando constantes de proporcionalidade
obtidas empiricamente. O célculo do campo turbulento obtido por esses modelos acaba
por depender do campo médio das varidveis basicas (corrente, temperatura e salinidade)
— no caso de um modelo unidimensional oceanico, dos perfis verticais dessas varidveis — e
das constantes empiricas, as quais sao obtidas em experimentos de laboratério e numéricos,
usando modelos mais sofisticados, ou ambos.

O modelo de turbuléncia k-e com fechamento de segunda ordem disponivel no GOTM



18 Capitulo 1. Introducao

permite a estimativa do campo de turbuléncia no oceano com baixo custo computacional.
Dispondo de um conjunto de dados completo neste trabalho, o modelo é utilizado para
caracterizar a camada superior do Oceano Atlantico equatorial em duas estagbes em que
esta camada é quase estacionaria na escala sazonal, apds os periodos de transicao dos
ventos, tendo o estudo um carater diagnostico.

Neste primeiro capitulo sao apresentados estudos anteriores que fundamentarao a dis-
cussao dos resultados obtidos. No Capitulo 2 o GOTM ¢ descrito: a versao do modelo
utilizado — aproximacoes, consideracoes e o fechamento turbulento —, as condicoes de
contorno e algumas informagoes sobre a parte numérica do modelo. No Capitulo 3 é apre-
sentado o conjunto de dados usado no trabalho para caracterizacao da regiao estudada e
a metodologia usada para obter as séries temporais para serem utilizadas como condicoes
de contorno superior e assimilacao nas simulacoes com o modelo. No Capitulo 4 sao ap-
resentados e discutidos os resultados das simulagoes e as conclusoes sao feitas no Capitulo

D.

1.1 Caracteristicas do Oceano Atlantico equatorial

Os oceanos equatoriais possuem algumas particularidades quanto a sua dinamica e ter-
modinamica. Aproximando-se do equador, o efeito da rotacao da Terra sobre os escoamen-
tos diminui, nao havendo transporte de Ekman. As correntes em superficie sao orientadas
pela tensao de cisalhamento do vento, fazendo com que exista um intenso gradiente zonal
da inclinagao da superficie do oceano, de leste para oeste, na escala da bacia equatorial, o
qual é responsavel por exercer uma forca de gradiente de pressao de oeste para leste, resul-
tando na formagcao de uma intensa corrente de jato situada logo abaixo da camada superior
oceanica sob o efeito das forgantes atmosféricas, conhecida como sub-corrente equatorial
(SCE). A SCE se situa na profundidade da camada estével, a termoclina, e apresenta uma
variacao sazonal de sua profundidade praticamente em fase com a variacao do vento em
superficie na escala da bacia equatorial, sendo mais profunda no periodo em que o vento
em superficie é mais intenso. Porém, a sua intensidade nao varia significativamente na
escala sazonal (e.g. Philander, 1990).

Apesar do ciclo solar sobre o equador ser semi-anual — o Sol cruza o equador duas vezes

por ano, a cada equinocio — ha predominio do ciclo anual da temperatura da superficie
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do mar (TSM) na regidao. Diferentes fatores sdo responsaveis por este ciclo ao longo do
equador. Na parte leste da bacia equatorial, o ciclo de TSM depende das variagoes verticais
da termoclina, as quais tém dependéncia do ciclo anual da componente zonal do vento
em superficie, que, por sua vez, tem forte dependéncia do aquecimento diferencial inter-
hemisférico, causado devido a geometria do continente africano nesta regiao (Philander et
al., 1996; Li and Philander, 1997).

J& na bacia equatorial oeste, processos oceanicos e de interagao oceano-atmosfera tém
relagoes intrinsecas com o ciclo de TSM. As variacoes da TSM nessa regiao estao rela-
cionadas a processos advectivos, de mistura vertical e de interacao na interface ar-mar
(Weingartner and Weisberg, 1999a.b), os quais estao ligados, direta ou indiretamente, com
o ciclo sazonal da intensidade do vento na bacia equatorial, controlado em grande parte
pelo deslocamento sazonal da Zona de Convergéncia Inter-Tropical (ZCIT). Desse modo,
o ciclo anual de TSM no equador tem menor influéncia do fluxo de calor em superficie
resultante do ciclo solar, diferente do que é observado em latitudes maiores (Carton and
Zhou, 1997; Yu et al., 2006).

A ZCIT ¢ a regiao onde ocorre a convergéncia dos ventos alisios, sendo caracterizada
pela existéncia de conveccao e precipitagao intensas, nebulosidade, enfraquecimento dos
ventos em superficie e, consequentemente, da tensao de cisalhamento. A ZCIT possui um
deslocamento norte-sul sazonal, situando-se sobre a regiao de maior TSM, a qual é con-
hecida como piscina de agua quente e é definida em alguns trabalhos como a regiao onde
aTSM > 27°C. Logo, o deslocamento da ZCIT esta sujeito a ocorréncia de anomalias da
TSM, influenciando os recursos pelagicos de regides continentais proximas, onde o regime
de chuvas depende da presenca desse sistema (e.g. Wainer and Soares,1997; Moura and
Shukla, 1981; Mechoso et al., 1990; Hastenrath, 1990; entre outros). Muitos s@o os pro-
cessos relacionados com a ocorréncia de anomalias da TSM na regiao tropical do Oceano
Atlantico, existindo desde processos de larga escala, como teleconexoes, até processos que
ocorrem em regices da bacia do Atlantico equatorial, como as anomalias positivas (negati-
vas) de TSM devido a diminuigao (aumento) da perda de calor pelo fluxo de calor latente
induzido pelo vento em superficie (Carton et al. 1996; Chang et al., 2000).

Apesar de existirem alguns trabalhos que estudam os efeitos das anomalias de TSM nas

circulagoes atmosféricas na regiao do Atlantico tropical, sdo comuns as ressalvas referentes



20 Capitulo 1. Introducao

a falta de conhecimento na representacao dos processos fisicos oceanicos e da camada lim-
ite atmosférica, mesmo em trabalhos que utilizam modelos acoplados (Chang et al., 2000;
Wang and Carton, 2003; Ruiz-Barradas et al., 2002). Por exemplo, Chang et al. (2000),
utilizando um modelo de circulacao acoplado, em que a parte oceanica é forcada pela
resposta da atmosfera, observou que a representacao dos processos de retro-alimentacao
positiva entre o vento e o fluxo de calor latente pode ter grande influéncia em proces-
sos oceanicos mais complexos, os quais podem agir em conjunto com a camada limite

atmosférica na intensificacao dessas retro-alimentacoes.

1.2 A camada de mistura oceanica do Oceano Atlantico equatorial

O programa observacional sobre o Oceano Atlantico equatorial realizado na década de
1980, o Seasonal Response of the Equatorial Atlantic (SEQUAL), forneceu muitas respostas
sobre os processos fisicos responsaveis pela distribuicao sazonal de calor, massa e sal nessa
regiao.

Weingartner and Tang (1987) mostraram que a termoclina possui uma variagao vertical
em fase com o ciclo de relaxagao e intensificacao dos ventos na bacia equatorial, devido ao
deslocamento norte-sul da ZCIT. A termoclina equatorial é mais profunda no periodo em
que os ventos sao mais intensos, quando sua inclinacao zonal também é maior, sendo mais
rasa a leste e mais profunda a oeste. Esse regime de variagao da termoclina caracteriza
diferentes estados da camada superior oceanica ao longo do equador.

Weingartner and Weisberg (1991a,b) descrevem o ciclo anual da TSM e da camada de
mistura oceanica (CMO) do Atlantico equatorial central, em 28° W, utilizando observagoes
de diversas variaveis meteorologicas e oceanograficas, dentre as quais vento em superficie
e perfis verticais de temperatura e velocidade no oceano, no periodo de 1983 a 1984.
Utilizando essas observagoes, eles estimaram a adveccao de temperatura devido a atuacao
de diferentes processos (ressurgéncia, atuagao de ondas de instabilidade tropical, transporte
zonal de calor), o armazenamento de calor e os fluxos de superficie, de modo a identificar
0s processos que ocasionam o ciclo anual de TSM e da CM. Eles verificaram que a extensao
da CMO responde rapidamente a relaxacao dos ventos na bacia equatorial, que, em 28° W,
ocorre na metade de dezembro. Tal relaxacao diminui drasticamente a mistura vertical,

desacoplando a termoclina da CMO. Com isso, o fluxo de calor proveniente da atmosfera
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fica aprisionado numa camada rasa, tendendo a aumentar a concentracao de calor e a
estabilidade estatica. Esta situagao de estabilidade se mantém durante os meses seguintes
e é responsavel pelo aquecimento progressivo dessa CMO rasa e pelos maximos anuais de
TSM, sendo que esse periodo também é caracterizado por adveccao de temperatura da
superficie para as camadas inferiores e adveccao zonal de calor para leste.

No final de abril e comego de maio os alisios voltam a se intensificar. Esse periodo ini-
cial de intensificacao dos ventos é marcado por ressurgéncia equatorial e rapida diminuicao
da TSM. Entre junho e agosto, dominam a advec¢ao zonal de temperatura fria para oeste
— decorrente da conhecida “lingua fria equatorial” — enquanto nesse periodo, a queda da
TSM ¢ balanceada pelos vortices de aguas mais quentes providos pelas ondas de instabili-
dade tropicais, geradas em decorréncia do cisalhamento horizontal entre a lingua fria e as
dguas quentes com escoamento para leste da contra-corrente norte equatorial (Grodsky et
al., 2005). A partir de agosto, o gradiente zonal de temperatura diminui, assim como a
atividade das ondas de instabilidade tropicais. A partir desse periodo até o recomego do ci-
clo, em dezembro, a CMO ¢é mais extensa e o fluxo liquido de calor na superficie se encontra
em equilibrio com a taxa de entranhamento na base da CMO, sendo esse periodo o mais
aconselhavel para simulagoes com modelos unidimensionais de acordo com Weingartner
and Tang (1987).

Yu et al. (2006), utilizando dados do Objectively Analyzed Air-Sea Fluzes (OAFlux,
Yu et al., 2004a,b; Yu et al., 2008), do International Satellite Cloud Climatology Project
(ISCCP, Zhang et al., 2004) e do World Ocean Atlas (WOA, Levitus and Boyer, 1994),
estimaram a correlagao entre a variagao local de TSM e da profundidade da CMO (hepo)-
Eles verificaram que, sobre o equador a oeste de 20° W, o aumento da TSM estd carac-
terizado pelo mesmo mecanismo descrito por Weingartner and Weisberg (1991a,b), onde
verificaram uma correlagao negativa entre a variagao de TSM e da hey, (2 diminuicao da
hemo esté correlacionada com um aumento da TSM, e vice-versa). Enquanto que, a leste de
20° W, foi verificada uma alta correlagao positiva entre a variacao de TSM e a hep,o, rela-
cionada com a ressurgéncia que ocorre na costa da Africa (os ventos de leste transportam
agua para longe da costa, o que ocasiona no levantamento da termoclina e diminuicao da
TSM).

Durante este trabalho de pesquisa nao foi possivel encontrar muitos trabalhos que estu-
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dassem, especificamente, o campo de turbuléncia da CMO do Oceano Atlantico equatorial.
Trabalhos mais correlatos encontrados foram de Dourado and Caniaux (2004) e Jefrey et
al. (2007, 2008). Nesses trabalhos foram utilizados dados de uma béia PIRATA em (10° S
, 102 W). Dourado and Caniaux (2004), utilizaram um modelo de fechamento turbulento
para o estudo de processos turbulentos da CMO e para estimar o efeito da pelicula fria
(em inglés, conhecido como cool skin effect) na estimativa da TSM . Jefrey et al. (2007,
2008) tém utilizado o mesmo modelo usado neste trabalho a fim de parametrizar processos
de troca de COy na interface ar-mar do Oceano Atlantico tropical.

No Oceano Pacifico, a CMO tem sido cendrio de investigagao de turbuléncia marinha
desde os anos 1980, com as primeiras medidas de taxa de dissipagao de energia cinética
turbulenta (¢) em (0°, 140° W) (Moum et al., 1985; Gregg et al., 1985). Esses trabal-
hos trouxeram a tona a caracterizacao da camada superior oceanica no equador como
uma regiao de mistura turbulenta intensa e profunda, podendo apresentar grande variacao
diurna, com valores de h,, comparaveis a de latitudes médias. Desde entao, muitos tra-
balhos tém sido desenvolvidos a fim de elucidar os mecanismos fisicos responsaveis pela
producao de turbuléncia e na melhoria das simulagoes da camada superior oceanica nesta
regiao.

Localmente, o vento em superficie na regiao equatorial é responsavel pela geracao de
turbuléncia nos primeiros metros da CMO via cisalhamento, quebra de ondas de gravi-
dade de superficie e circulacao de Langmuir (e.g. Thorpe, 2003). Na grande escala, a
presenca da SCE na profundidade da termoclina ocasiona, logo acima desta, numa regiao
de cisalhamento vertical intenso da componente zonal de corrente.

Medidas de € obtidas por Gregg et al. (1985) no Oceano Pacifico equatorial, apontaram
a presenca e as causas provaveis da variabilidade diurna da he,,, nessa regiao. Eles ver-
ificaram que entre 10 e 30 m de profundidade, a turbuléncia variava em fase com o ciclo
diurno do fluxo liquido de calor na superficie. Durante a noite, uma fracao consideravel da
taxa de energia cinética turbulenta dissipada na camada, quantificada pelas medidas de ¢,
era devido a produgao térmica de turbuléncia (convecgao), ocasionada pela instabilidade
estatica das aguas mais superficiais decorrente da perda de calor da superficie para a at-
mosfera, principalmente devido ao fluxo de calor latente (Q.). Durante o periodo do dia,

foi observado que epsilon era minimo nessa camada acima de 30 m, devido a estratificacao
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estavel causada pelo incidéncia de radiagao solar. Abaixo desta camada, entre 30 e 50 m,
eles identificaram uma zona de cisalhamento intenso, que, apesar de dinamica e estatica-
mente estavel durante o perfodo do dia (Ri, > 0,25, sendo Ri, o nimero de Richardson de
gradiente), essa camada apresentava uma variagao diurna de e equivalente & observada na
camada entre 10 e 30 m durante a noite. Nessa camada, eles verificaram que a turbuléncia
diminuia rapidamente com a profundidade.

A descoberta dessa camada turbulenta mais profunda levou os autores a considerarem
algumas hipoteses para explicar a sua existéncia: absorcao de radiacao solar, existéncia de
ciclo diurno do cisalhamento em profundidade, modulagao de ondas de gravidade internas
(OGI). Baseados em experimentos de laboratério (Linden, 1984), eles sugeriram a terceira
como sendo a causa mais provavel, com o argumento de que OGI seriam geradas na CMO
noturna, altamente turbulenta (entre 10 e 30 m), irradiando essas ondas para maiores
profundidades, gerando turbuléncia devido a quebra dessas ondas ao atingir a camada
estaticamente estavel de alto cisalhamento. Durante o dia, a fonte de geracao dessas OGI
seria suprimida pela estabilidade estatica causada devido a radiacao solar. No entanto,
o conjunto de dados que eles dispunham nao era ideal para uma investigagao mais apro-
fundada sobre essa hipotese. Mais tarde, outras medigdes no Oceano Pacifico equatorial
confirmaram a existéncia do ciclo diurno de turbuléncia profunda no equador (definida em
inglés como deep-cycle turbulence), abaixo da base da CMO e acima do nicleo da SCE
(e.g. Lien et al., 1995; McPhaden and Peters, 1992).

Estudos utilizando modelos numéricos tém mostrado a grande utilidade e complemen-
taridade destas ferramentas em experimentos de laboratérios e de campo no estudo de
processos fisicos em ambientes marinhos, onde a disponibilidade de dados com alta res-
olucdo é baixa. Usando o modelo large-eddy simulation (LES) para estudar os processos
fisicos da camada superior oceanica no equador, Wang et al. (1996) verificaram a neces-
sidade da inclusao de termos de grande escala nas equacoes médias do modelo, a fim de
alcancar um estado de equilibrio (estacionaridade) e de simular os fendmenos equatoriais
de grande escala, como a SCE e processos advectivos. Resultados de trabalhos posteriores
(Wang et al., 1998), incluindo esses termos, mostraram uma varia¢ao diurna de hey,, de 5
a 30 m.

Wang et al. (1998) verificaram um ciclo diurno de turbuléncia similar ao descrito por
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Gregg et al. (1985). Abaixo da CMO, durante o periodo diurno, prevalece a estabilidade
dinamica no escoamento, com 0.25 < Ri, < 0.50, devido a incidéncia de radiacao solar.
Préximo ao poente, iniciam-se os movimentos convectivos na CMO e a producao de tur-
buléncia aumenta. Durante o periodo noturno, a tensao do vento na superficie tende a
manter um cisalhamento constante na camada superficial, enquanto movimentos convec-
tivos homogeinizam a temperatura, resultando numa diminuic¢ao de Riy devido ao aumento
do cisalhamento e da instabilidade estatica. Eles concluiram que o entranhamento devido
ao cisalhamento na base da CMO, o qual estd diretamente ligado a instabilidade local
do tipo Kelvin-Helmhotz, era a principal causa da geracao de turbuléncia profunda pelo
modelo. Contudo, eles reconheceram que o dominio espacial considerado nas simulagoes
com o LES nao viabilizava a reproducao das OGI — cujo comprimento de onda é entre
150 e 300 m — geradas na CMO noturna, como sugerido por Gregg et al. (1985).

Com o intento de contornar este problema de dominio espacial nas simulagao das
OGI usando o LES, Wang and Miiller (2002) conduziram uma série de experimentos con-
siderando um dominio maior do modelo. Nesses experimentos, eles variaram o perfil do
cisalhamento na camada e a intensidade da perda de calor da superficie a noite, sendo que
este ultimo esta relacionado com a intensidade da convec¢ao na CMO noturna. Wang and
Miiller (2002) verificaram que, ao alcancar a regiao de grande cisalhamento, onde o escoa-
mento é marginalmente estdvel (Ri; ~ 0.25), as OGI promoviam instabilidade dinamica
devido a sua quebra, sendo responsaveis, em grande parte, pela mistura abaixo da CMO,
promovendo transporte turbulento de momento e propriedades escalares. Apesar do papel
da convecgao no aumento da producao de energia cinética turbulenta na CMO noturna,
seus resultados mostraram que variagoes no resfriamento da superficie (da ordem de 10)
nao afetavam significativamente a producao de turbuléncia profunda e que o perfil de cisal-
hamento resultante da presenca da SCE era o fator de maior contribuicao na geracao de
mistura turbulenta em profundidade.

Também utilizando o modelo LES, Skyllingstad et al. (1999) simularam o ciclo diurno
de turbuléncia utilizando como condi¢oes iniciais e condigoes de contorno superior, medidas
obtidas no Oceano Pacifico oeste durante o Tropical Ocean Global Atmosphere Coupled
Ocean-Atmosphere Response Experiment (TOGA COARE) durante um periodo de ventos

intensos, comparando os resultados da simulacao com as medidas de € feitas durante o
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experimento. Neste trabalho, os autores descrevem a CMO de uma forma conceitual,
dividindo-a em trés regides: uma camada superficial, a qual abrange os primeiros 10 m
de profundidade, onde a mistura é promovida pelos processos de interacao ar-mar; uma
camada de cisalhamento intenso acima da termoclina, dos 40 aos 70 m de profundidade,
onde turbuléncia é gerada localmente devido ao cisalhamento e a estabilidade estatica
age consumindo turbuléncia e; entre essas duas camadas, dos 10 aos 40 m, uma regiao
influenciada pelos processos de interagao ar-mar, efeitos locais de cisalhamento e producao
térmica de turbuléncia, onde a mistura turbulenta é totalmente desenvolvida durante o

periodo noturno.

1.3 Objetivos

O objetivo geral do projeto é estudar a evolugao e a estrutura da CMO com énfase nos

processos turbulentos no oceano, utilizando o modelo oceanico de turbuléncia unidimen-
sional GOTM.

Objetivos especificos do projeto sao:

e caracterizar o ciclo sazonal das forcantes atmosféricas na regiao de estudo;

e implementar o modelo para a regiao equatorial;

e obter o balanco de energia na interface oceano-atmosfera;

e investigar o papel do vento na geracao de energia cinética turbulenta na CMO;

e investigar a importancia relativa dos termos da equacao da energia cinética turbu-

lenta no desenvolvimento da CMO

Na auséncia de estudos sobre processos turbulentos na CMO equatorial no Oceano
Atlantico, quando possivel, os campos serao comparados qualitativamente com estudos

observacionais e de simulagoes numéricas realizados no Oceano Pacifico equatorial.
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Capitulo 2

Modelo oceanico de turbulencia

Burchard et al. (1999) desenvolveram uma ferramenta que compila os modelos de
fechamento turbulento para a camada limite de escoamentos geofisicos de maior relevancia,
a qual chamaram de General Ocean Turbulence Model. O GOTM é uma ferramenta pratica
na simulagao da CMO, permitindo a comparacao entre diferentes fechamentos, insercao de
dados — possibilitando o estudo de diferentes casos e cenarios — e implementacao de roti-
nas. Além do objetivo principal dos autores de construir uma ferramenta que permitisse
unificar diferentes fechamentos turbulento para a CMO, outro objetivo era desenvolver um
modelo de baixo custo computacional para simular os processos relevantes da CMO, com
boa acuracia, para implementacao em modelos oceanicos de circulacao geral tridimension-
ais.

Burchard and Bolding (2001), usando o GOTM, compararam o desempenho de quatro
diferentes fechamentos de segunda ordem utilizando o modelo k-¢. Os critérios considerados
na comparacao desses fechamentos foram: as consideracoes usadas nas parametrizagoes
dos termos das equagoes do transporte dos momentos de segunda ordem (equagao dos
transportes de variancias e covariancias), consisténcia fisica, previsibilidade e economia
computacional. Os fechamentos foram aplicados para diferentes cenarios, simulando casos
idealizados de experimentos em laboratorio, numérico, usando LES, e um caso em ambiente
real, utilizando dados de superficie e de sub-superficie de uma estagao meteoroldgica no
Atlantico norte. Os autores mostraram que, dentre os quatro fechamentos testados, o que
melhor atendia os requisitos era o de Canuto et al. (2001).

O modelo k-e¢ com fechamento turbulento de Canuto et al. (2001) tem sido utilizado

em estudos de CMO para diferentes casos. Por exemplo, Bolding and Burchard (2002)
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utilizaram esse modelo no estudo da evolucao da CMO no Mar do Norte; Jefrey et al.
(2007, 2008) tém usado o GOTM no desenvolvimento de uma nova parametriza¢ao para o
fluxo de CO5 na interface ar-mar, estudando os efeitos da convecgao oceanica noturna na
absorcao desse gas no Atlantico tropical.

Neste trabalho é usada a versao k-¢ com fechamento de segunda ordem desenvolvido
por Canuto et al. (2001) do GOTM para a simulagao da turbuléncia na CMO equatorial.
Daqui em diante, a sigla GOTM sera referente a essa versao usada neste trabalho.

Nas proximas se¢oes o modelo usado é descrito em detalhes: as equacgoes médias con-
sideradas — dadas as aproximacoes e hipoteses que simplificam o problema do fechamento
turbulento — e a metodologia adotada para a aplicacao do modelo na regiao equatorial; os
detalhes do fechamento turbulento usado; as equagoes dinamicas para k e €; as condicoes
de contorno consideradas pelo modelo e uma breve descricao de sua grade e das equacoes

discretizadas.

2.1 Equacoes média

O modelo é baseado no tratamento estatistico da turbuléncia, o qual separa o escoa-

mento em dois campos: médio e das flutuacoes ou turbulento, dado por:

a=A+d (2.1)

onde a representa o valor instantaneo de uma variavel genérica do escoamento — mais
comumentes, as componentes do vetor velocidade (u,v,w), temperatura (6) e salinidade
(s) — A representa o campo médio das variaveis, (U, V,W,0,S) e a’ o campo turbulento
(w0 w0 s").

Aplicando 2.1 as equacoes primitivas que descrevem os escoamentos geofisicos sob efeito
da rotacao da Terra, descrito por um referencial nao-inercial, e depois aplicando as pro-
priedades da média de Reynolds, sdo obtidas as seguintes equagbes (um procedimento
algébrico para obter essas equagoes e detalhes sobre as propriedades da média de Reynolds

podem ser encontrados em Stull, 1988):
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a—U:—Ua—U—Va—U—V[/a—U—i((?—P—lT/V—i—fW/'
ot ox Jy 0z  po Ox (2.2)
Jx \ Ox oy \ Oy 0z \ 0z
o __ gV oV v 1or
ot ox oy dz  po Oy (2.20)
+ 2<V8_V —_ /U/ul) + g(ya_v J— /U//U/) + 2<V8_V _ U/w/> .
ox \ Oz oy \ Oy 0z \ 0z
8_W:_U3W_V8W_W5’W_i5’_]3 lU—(p_pO)
ot Ox dy 0z  po 0z 20 (2.20)
g(ya_w — w/u/> _.I_ 2 (Ua_W — / /> + g (Va_W — wlwl>
or\ Ox oy \ Oy 0z\ 0z

As equagdes obtidas acima sao chamadas de equagoes média ou equagoes de Reynolds.
As varidveis independentes sdo o tempo (t) e as coordenadas cartesianas (x,y, z), sendo
xr a coordenada zonal, apontando para leste, y a coordenada meridional, apontando para
norte, e z a coordenada vertical, apontando para fora do centro da Terra, sendo zero na
superficie média do oceano, positiva acima da superficie e negativa abaixo da superficie.
Isolado no lado esquerdo das equacoes estd o termo de variacao local. Do lado direto
das equacoes, os trés primeiros termos da esquerda sao os termos advectivos; em seguida
estao os termos de gradiente de pressao, onde P ¢é a pressao hidrostatica; em seguida estao
as componentes do termo de Coriolis, onde 20 = (0,2Q cos ¢, 2Qsin @) = (0,1, f) s@o as
27

componentes do vetor rotagao da Terra, sendo €2 = = rad s~

La frequéncia de rotacao e

¢ a latitude; nos proximos trés termos (linhas inferiores de cada equagao) os sub-termos
da esquerda representam a transferéncia de momento devido as tensoes viscosas, onde
v=1,3x10"%m?s7! é a viscosidade molecular, e os sub-termos da direita as tensoes de
Reynolds, dadas pelas variancias e covariancias, as quais estao relacionadas aos fluxos tur-
bulentos das propriedades e aparecem como incognitas adicionais ao sistemas de equacoes,
caracterizando o problema de fechamento turbulento. Na Eq. 2.2¢, o sexto termo do lado

direito é o termo de gravidade reduzida, obtido aplicando a aproximacao de Boussinesq,
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~2 ¢ a aceleracao da gravidade, py = 1027kgm3 é a densidade de re-

onde g = 9,81 ms
feréncia e p é a densidade média, calculada usando o algoritmo da UNESCO (Fofonoff and

Millard, 1983), sendo que

p = p(po; O, 5) (2.3)

Aplicando 2.1 e as propriedades da média de Reynolds, a equacao média para con-

servacao de energia fica:

00 __ 00 00 00 1o
ot ox dy 0z poc,0z (2.4)
5 (Kha—x—w) 8—y<Kha—y—v9>+aZ<Kha we)

Analogamente a Eq. 2.2, do lado esquerdo encontra-se o termo de variacao local; do
lado direito, os trés primeiros termos da esquerda sao os termos advectivos; o quarto termo
representa a fonte diabatica de calor devido a incidéncia de radiacao solar, I, na coluna
d’dgua, sendo ¢, = 3985 J kg™ °C~! o calor especifico da dgua & pressdo constante e;
os ultimos trés termos contém a difusao molecular de temperatura (subtermos do lado

1 ¢ a difusividade molecular, e as covariancias

esquerdo), onde K; = 1,4 x 107" m?s™
entre as velocidades e temperatura representam os fluxos turbulentos na teoria estatistica
e surgem também como novas incégnitas no sistema de equacoes.

Analogamente, a equagao média para conservacao de sal fica:

0 8 0 0
0 0 — 0 0S 0 0s — )
m(Ka__ ”)*@(Ksa—y )+ g (KT — )

onde, novamente, do lado esquerdo da equagao tem-se o termo de variacao local; do lado
direito da equacao, os trés primeiros termos sao as adveccoes de sal; e os ultimos trés
termos sao a difusao molecular de sal e o transporte turbulento de sal nas respectivas

direcoes, onde Ky, = 1,1 x 107?m?s~! é a difusividade molecular do sal.
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As Eqgs. 2.2-2.5 representam as equagcoes média de forma completa em escoamentos
geofisicos. No entanto, o modelo considera algumas aproximagoes e consideracoes que

simplificam essas equacoes, as quais sao:

1. razao de aspecto pequena (a escalas horizontais sdo muito maiores que as verticais,
uma analise de escala dos termos de cada equacao pode ser encontrada em Burchard,

2002);

2. camada limite horizontalmente homogénea, permitindo desprezar as derivadas hori-

zontais dos termos de difusao;

3. o modelo é unidimensional, negligenciando os termos restantes das derivadas hori-

zontais (adveccdo e gradiente de pressao).

Essas aproximacgoes implicam na aproximagao hidrostatica da Eq.2.2c e também im-
possibilitam o diagnéstico da velocidade vertical pela equagao da continuidade para fluido
incompressivel, devido a consideracao 3, pois

ou oV oW ow
oz Ty T =07 5 =0 (26)

Considerando que o modelo esta sendo aplicado sobre o equador e que, portanto, o parametro

de Coriolis, f, vai para zero, as equacoes média usadas neste trabalho ficam:

=T ) - (U= Ua) (2.7a)
%—‘; = %(y%—‘: — v’w’> — Ta;m (V = Vops) (2.7b)
02 ) - Tlm (S — Supa) (2.7d)
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Os termos da extrema direita, adicionados a Eq. 2.7, sdao os termos para assimilacao de
dados, utilizados neste estudo para insercao do conjunto de dados derivados de observacoes
de sub-superficie do PIRATA, que sao mostrados no Capitulo 3. Nesses termos, o sub-
indice obs refere-se aos dados derivados das observacoes e T, 4m ¢ 0 periodo de assimilagao,
que deve ser prescrito.

Como discutido no Capitulo 1, baseando-se em trabalhos do SEQUAL, diversos pro-
cessos sao inerentes ao escoamento na CMO do Atlantico equatorial conforme o regime de
ventos na superficie: adveccao zonal de calor, ressurgéncia, presenca da SCE. Os termos
de assimilacao possibilitam, de certa forma, a insercao desses processos no modelo, per-
mitindo simulagoes mais realistica do campo turbulento da CMO do Atlantico equatorial
pelo fechamento turbulento. A escolha de um 7;,, ideal permite escolher a dependéncia
das simulacoes do campo médio observado.

Com essas aproximagoes e consideracoes, o problema do fechamento turbulento é sim-
plificado, sendo necessario apenas obter as covariancias entre as flutuagoes das propriedades
do escoamento e da velocidade vertical. As equacoes média passam a depender da difusao
vertical (molecular e turbulenta) das propriedades e dos termos de assimilagao. A Eq. 2.7¢c
apresenta um termo adicional de aquecimento diabatico, sendo I(z) obtido pela seguinte

equacao exponencial:

I(z) = OC(Be*/™ 4 (1 — B)e/™) (2.8)

onde OC ¢ o balanco de onda curta na superficie; B, n; e 1y sao coeficientes de absorcao
fornecidos por Jerlov (1968), sendo que neste trabalho foram utilizados os coeficientes para

aguas claras do tipo TA.

2.2 Fechamento turbulento

O fechamento turbulento do modelo é baseado no principio de viscosidade e difusivi-

dade turbulenta (PVT) proposto por Boussinesq (1877). Utilizando a varidvel dependente
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genérica a, usada na Eq. 2.1, o PVT é dado pela seguinte equacao:

aw' = —v— (2.9)

onde 1; é o coeficiente de viscosidade ou difusividade turbulenta. Logo, no PVT, os mo-
mentos estatisticos de segunda ordem sao obtidos pelo gradiente dos momentos estatisticos
de primeira ordem e o coeficiente de viscosidade ou difusividade turbulenta, o que carac-
teriza um fechamento turbulento de primeira ordem. Porém, a viscosidade e difusividade
turbulenta nao sao constantes nesse modelo, sendo o seu calculo baseado em fechamento
de segunda ordem, em que os momentos estatisticos de segunda ordem sao obtidos através
de equagoes dinamicas e todos os momentos de ordem maiores presentes nessas equacoes
sao descritos pelos gradientes das propriedades médias ou gradientes dos momentos de
segunda ordem (Burchard and Umlauf, 2007).

De acordo com a parametrizagao proposta por Prandtl (1945) e Kolmogorov (1942), o

coeficiente de viscosidade turbulenta pode ser determinado da seguinte forma:
Vg = CUeqm ! (2.10)

onde Veqm corresponde ao erro quadratico médio da velocidade na direcao transversal a
direcao do escoamento médio, sendo a escala de velocidade da turbuléncia; ¢ é o compri-
mento de mistura, sendo a escala de comprimento dos vértices turbulentos que interagem
com o escoamento médio, podendo ser definida como a distancia em que as propriedades
do escoamento, caracteristicas de um determinado nivel no eixo transversal ao do escoa-
mento médio, sao totalmente difundidas; e ¢ é um coeficiente de proporcionalidade que
satisfaz o PVT para a teoria estatistica de turbuléncia (uma explicagdo acessivel dessa
parametrizacao pode ser encontrada em Tennekes and Lumley, 1972).

A escala de velocidade turbulenta pode ser dada pela energia cinética turbulenta (k),

pois

k=02 = Vogm = (2k)'/? (2.11)



34 Capitulo 2. Modelo oceanico de turbuléncia

O comprimento de mistura, ¢, pode ser obtido em funcao da taxa de dissipacao de
energia cinética turbulenta de acordo com a relacao de proporcionalidade proposta por
Taylor (1935), a qual estabelece que a dissipagao viscosa de energia cinética turbulenta
pode ser estimada através dinamica dos turbilhoes de grande escala, os quais interagem
com o escoamento médio, nao envolvendo viscosidade. Essa aproximacao considera que
toda a energia dissipada a taxa de € é igual a energia proveniente do escoamento médio,
sendo um estado do escoamento conhecido como estado de equilibrio de turbuléncia ou de
turbuléncia estacionaria.

Logo, ¢ é dado por:

0= -4 (2.12)

onde ¢, é um coeficiente de proporcionalidade para a relacao proposta por Taylor.

Usando 2.11 na equacao anterior, tem-se

o2k 3/2
L) (2.13)
€
Substituindo 2.11 e 2.13 em 2.10, a seguinte relacao é obtida
k2
V= Cy— (2.14)

€

sendo a viscosidade ou difusividade turbulenta em funcao de k, € e um novo coeficiente de
proporcionalidade, c,,.

Dessa forma, as covariancias nas Eq. 2.7 sao obtidas pela Eq. 2.9, sendo a viscosidade
turbulenta obtida pela Eq. 2.14.

No fechamento de segunda ordem usado, os coeficientes de proporcionalidade da Eq.

2.14 sao conhecidos como funcgoes de instabilidade e sao diferentes para o transporte de

m

™) e iguais para o transporte de calor e sal (c?). As funcoes de instabilidade

momento (c

dependem de apenas de dois parametros adimensionais:
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k2

Uy = 6—252 (2.15)
k2

ap = —2N2
€

onde S e N sao, respectivamente, o cisalhamento e a frequéncia de empuxo, dados por

s=[(5) +(5) ] 2.16)
N? = _% (%) (2.17)

Logo, o campo turbulento depende do tipo de fechamento, neste caso, de Canuto et al.
(2001), do campo médio fornecido ou prognosticado pelo modelo, de k e €.
No modelo k-¢ sao utilizadas duas equacoes dinamicas para o calculo dessas pro-

priedades. A equacao de k é dada por

k
ok piBiT—e (2.18)

ot

onde P é a producgao mecanica de k,
P =y 5? (2.19)

B ¢ a producao/dissipagao de k devido ao empuxo,

B =— K, N? (2.20)

onde K, é o coeficiente de difusividade turbulenta.
T é o termo de difusao vertical de k e parametriza os momentos estatisticos de terceira
ordem da equagao de k derivada da equagao do transporte das tensoes de Reynolds (e.g.

Tennekes and Lumley, 1972; Stull, 1988),

0 (”t %) (2.21)

= oz a_k@z

onde o5 = 1,0 é conhecido como ntimero de Shimidt para k.
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A equacao para € é obtida através de uma combinacao linear dos termos da Eq. 2.18,

0
8—; = %(CdP + ce3B + cee) — Tt (2.22)
onde ¢ = 1,44, ceo = 1,92 e ¢e3 ( igual a —0, 4 para camada estaticamente instével e igual

a 1,0 para camada estaticamente estavel, de acordo com Burchard and Baumert, 1995)

sao constantes empiricas e T, é a difusao vertical de ¢, dada por

0 (ﬁ%) (2.23)

62& o0z

onde g, = 1,3 é o numero de Shimidt para e.

2.3 Condigoes de contorno

O modelo utiliza condigoes de fluxo (tipo Neumann) no calculo das condigoes de con-
torno superior.
Para as equacgoes de conservagao de momento, Eqs. 2.7a,b, o fluxo na superficie é dado

por:

-
—(duwy = %
( ) Po
y

—(w)y = 0 (2.24)
Po

onde 7§ e 7 sdo as componentes horizontais da tensao de cisalhamento do vento.

Para a equacao de conservagao de calor, Eq. 2.7¢, a condicao de fluxo na superficie é

Qn _ OC+O0L+Q.+Qs

—(0'w')o =
Po Cp P Cp

(2.25)

onde (), € o fluxo liquido de calor na superficie; OC' é o balango de onda curta na superficie,

dado pela seguinte relacao

0C =0C1+0C | (2.26)
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onde OC' 1 é a onda curta refletida pela superficie e OC' | é a onda curta incidente na

superficie. O balanco de onda longa, OL, é dado por

OL=0L?1+0L| (2.27)

onde OL T é a onda longa emitida pela superficie e OL | é a onda longa emitida pela
atmosfera para a superficie. Os fluxos turbulentos de calor latente e sensivel na superficie
sao Q. e Q. Valores positivos de (J,, indicam ganho de calor do oceano.

No Capitulo 3 é detalhado a estimativa dos fluxos turbulentos de superficie, 77, 77,
Q. e Qp, calculados a partir do método bulk desenvolvido durante o experimento TOGA
COARE.

Para a equacgao de conservacao de sal, Eq. 2.7d, nao foi considerada condicao de con-
torno superior. No entanto, as variacoes de densidade na superficie devido a precipitacao
ou evaporacao sao inseridos nas simulacoes pelos termos de assimilacao de dados nas Eqs.
2.7¢c,d, utilizando as observacoes de temperatura e salinidade a 1 m de profundidade do
PIRATA.

Para a equacdo de k (Eq. 2.18) foi usada condigao de fluxo nulo na superficie.

Para a equagao de € (Eq. 2.22) foi usada uma condigao de fluxo derivada da lei da

parede (Burchard, 2002), dada por

To=—cp—~—n— (2.28)

onde zg é o comprimento de rugosidade na superficie e kK = 0,4 é a constante de von
Karman.

Para a condigao de contorno inferior, o modelo considera condi¢oes de tampa rigida
(U =0,V =0) e de fluxo nulo (Eq. 2.9 igual a zero), considerando o fundo como
uma superficie rigida. Como neste trabalho esta sendo estudada uma regiao onde o fundo
do oceano nao interage com a CMO, a profundidade da coluna d’agua considerada nas
simulagoes, ou o dominio vertical do modelo (H), foi tal que ndo influenciasse os processos

na CMO, sendo de 200 m.
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2.4 Grade do modelo e discretizacao da equacao de difusao

O modelo utiliza uma grade vertical em coordenada cartesiana do fundo, em z = —H,
até a superficie livre do oceano, z = (. A grade vertical é discretizada de forma que as
propriedades médias se encontram no meio das camadas e as propriedades turbulentas no
limite entra as camadas (Figura 2.1). Esse método de discretizagao de grade é comum em
modelos de turbuléncia e é conhecido em inglés como staggered grid. Esse esquema é 1util
para a discretizacao de equagoes de difusao, diferenciais parciais de segunda ordem, que é
o caso dos termos de difusao molecular e turbulenta ao aplicar a Eq. 2.9 nas equagoes do

modelo, Eq 2.7.

Propriedades /-5
turbulentas -

(i) { F

/T =it
Propriedades %__
medias N
\ %
'\{l_
i=1
z=-H — —=——j-q

Figura 2.1: Grade vertical do GOTM (staggered grid). Cruzes indicam o meio de uma camada e tragos

os limites entre as camadas. Figura adaptada de Burchard (2002).

Na discretizacao desses termos é usado o método numérico proposto por Crank e Nichol-
son (1947), avangado no tempo e centrado no espago. A equacao de difusao discretizada

nos contornos superior (i = N;), inferior (i = 1) e no nivel intermediario é dada por:
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onde F é o fluxo na superficie e F}, é o fluxo no contorno inferior; n corresponde ao passo
de tempo; h corresponde a espessura das camadas; e o é o coeficiente de impliciticidade,
sendo igual a 1 neste trabalho, considerando um esquema implicito.

A grade do modelo é resolvida usando o método da eliminagao de Gauss. Maiores

detalhes em Burchard et al. (1999) e Burchard (2002).
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Capitulo 3

Regiao de estudo e dados

O estudo da regiao central da bacia equatorial do Oceano Atlantico foi baseado nos
dados observados de uma bdia oceanografica do Prediction and Research Moored Array
over the Tropical Atlantic Ocean (PIRATA, Servain et al., 1998; Bourles et al. 2008),
localizada em (0° , 23° W), como mostra a Figura 3.1. Esta béia compoe a rede de béias
pioneira do PIRATA, possuindo uma extensa série temporal das variaveis meteorologicas
e oceanograficas (Bourles et al., 2008), além de ser a tnica que mede perfil vertical de
velocidade. Como o PIRATA mede apenas onda curta incidente na superficie (OC|) como
componente do balango de radiagao (recentemente, passou a medir também a onda longa
emitidada pela superficie, OLT), para fechar o balanco de radiagdo na superficie — e
consequentemente o balanco de calor (Eq. 2.25), o qual é a condi¢ao de contorno superior
(CCS) da Eq. 2.7¢ — foram usados dados de OCT, OLT e OL| do NASA/GEWEX Surface
Radiation Budget Project (SRB, http://gewex-srb.larc.nasa.gov).

20°N - . . .
- | |
10°N . " -
T | | | | -
0° SRS E—
10°8 - - . ) B
20°8 . .

T T T T T T T T T T
1OO°W  BO°W  GO°W  40°W  20°W O°E “U°E 40°E  60°FE  BO°E
http:/iwww.pmel.noaa.gov/tao/data_deliv/deliv-pir.utml

Figura 3.1: Rede de béias do PIRATA (quadrados). O quadrado vermelho mostra o local da béia da qual
os dados foram usados neste trabalho, em (0° , 23° W), e o circulo vermelho o local do experimento de

Weingartner e Weisberg (1991a,b), em (0° , 28° W).
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3.1 Conjunto de dados do PIRATA

A Tabela 3.1 mostra as informagoes sobre o conjunto de dados medidos em superficie

pelo PIRATA usados neste trabalho e a altura dos sensores na boéia.

Varidvel  Altura do sensor

Vento 4,0 m
Ppt e OC| 3,5 m
T, e UR 3,0 m
TSM -1,0 m

Tabela 3.1 - Conjunto de varidveis meteorolégicas — vento, precipitagdo (ppt), temperatura do ar (7,),
umidade relativa (UR) — e TSM medidos pelo PIRATA e altura dos sensores na bdia oceanogréfica.

Periodo de dados utilizado corresponde a marco de 1999 a junho de 2006.

A Figura 3.2 mostra as médias mensais climatolégicas das variaveis meteorologicas e da
TSM usadas no estudo, correspondentes ao periodo de marco de 1999 a junho 2006. Nessa
figura observa-se a existéncia de duas estacoes. A primeira metade do ano é caracterizada
por ventos horizontais menos intensos, de leste (componente meridional é préxima de zero),

com valor médio de 2 m s~}

; maior temperatura do ar (T,) e da TSM, com picos em abril,
de 27,5 °C e 29,5 °C, respectivamente, e maior gradiente vertical de temperatura entre
fevereiro e abril; maior umidade especifica de saturagao na superficie (g, a qual é fungao
da TSM); periodo chuvoso, com extremos anuais entre fevereiro e maio; e menor incidéncia
de radiacao de onda curta, com maior variancia, principalmente entre margo e maio.

A segunda metade do ano é caracterizada por ventos de sudeste, mais intensos, com

valores médios de 6 m s~}

; menores T, e TSM, com valores minimos de, respectivamentente,
24,5 °C e 25,0 °C, entre julho e agosto; menor qg; pouca precipitacao; maior incidéncia de

radiagao solar na superficie, com a maxima entre setembro e outubro.
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Figura 3.2: Médias mensais climatologicas das varidveis meteoroldgicas e TSM da boéia PIRATA usadas
no trabalho. Dados correspondem ao perfodo de margo de 1999 a junho de 2006. (a) Componente zonal
(U,, ponto e linha cinza), componente meridional (V,, linha cinza tracejada) e intensidade total (|‘7a)|,
linha preta continua) do vento; (b) Temperatura do ar (T, linha preta tracejada) e TSM (linha cinza
continua); (c) umidade especifica do ar (g,, linha preta tracejada) e umidade especifica de saturagio a
TSM (qo, linha cinza continua); (d) precipitacido acumulada média e (e) onda curta incidente. As barras

verticais indicam o erro estatistico.
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Com esse quadro é possivel caracterizar o periodo em que a ZCIT se encontra sobre
a regiao, o qual é comumente identificado como o periodo de maior TSM e precipitacao,
entre dezembro e maio. A maior variancia de OC| (barras de erro na Figura 3.2e) mostra
também esse periodo com maior variacao de nebulosidade. A partir de maio, observa-
se na Figura 3.2a que os alisios comecam a se intensificar, como observado também por
Weingartner and Weisberg (1991a,b), assim como a relaxagao dos ventos tem inicio a partir
de dezembro.

Baseando-se nos dois regimes de vento e nos periodos de transicao, foram estabelecidos
dois periodo para o estudo com o GOTM. Esses periodos se encontram fora da transicao
dos regimes de vento, os quais sao responsaveis por ocasionar movimentos da termoclina
na bacia equatorial, de modo que a CMO se torne aproximadamente estacionaria na escala
sazonal. Com isso, os periodos escolhidos foram de fevereiro a abril, caracterizado pela
presenca da ZCIT, daqui em diante chamado de Fstacao 1, e o segundo periodo, caracter-
izado pelos ventos em superficie mais intensos, pouca precipitacao e maior incidéncia de
radiacao solar, de agosto a outubro, chamado daqui em diante de Estacao 2.

A seguir sao mostradas as séries de dados usadas como CCS (Egs. 2.3 e 2.25) e nos
termos de assimilacdo (Eq. 2.7) nas simulagoes com o GOTM e a metodologia usada para

a obtencao dessas séries.

3.1.1 Fluxos turbulentos de superficie

O céalculo dos fluxos turbulentos de momento (7§, 7¢), calor sensivel (Q)y) e calor latente
(Qe) na superficie oceanica é comumente feito utilizando o método bulk aerodinamico, o
qual permite estimar esses fluxos através do uso das varidveis atmosféricas padroes a uma

altura de referéncia e a TSM:

—

7-88 = Pa CDx |V IUa (31&)
y —

7o = Pa ODy |v’Va (3.1b)

N
Qh:pacpach’VKTa_TSM) (310)
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-
Qe = pa Le Ce| V(g0 — o) (3.1d)

onde U, e V, sao as componentes zonal e meridional do vento na altura de medicao; T, € a
temperatura do ar; ¢, é a umidade especifica do ar, obtida usando as medidas de umidade
relativa e a umidade especifica de saturagao do ar (q,s), sendo esta tltima calculada com
T, usando a expressao de Bolton (1980); ¢o é a umidade especifica de saturagao a TSM,
também calculada utilizando a férmula de Bolton (1980); H_/)\ = U2+ VE+Wy)V2 60
modulo da velocidade do vento, sendo W, proporcional a escala de velocidade vertical,
o que prevém o fluxo ser nulo quando nao ha componentes horizontais do vento (Fairall
et al. 1996); p, é a densidade do ar, calculada através da Lei dos Gases, P, = p, RT,,
onde P, é a pressao atmosférica, para a qual foi utilizado um valor constante de 1008 hPa;
Cpa = 1004, 67 J kg™ °C~! é o calor especifico do ar & pressao constante; R = 287,1 J kg™
°C~1 ¢ a constante dos gases para o ar seco; e L, = (2,501 —0,00237 x TSM)107¢ J kg™*
é o calor latente de vaporizacao da agua.

Existe uma discussao histérica em torno da parametrizacao das féormulas bulk devido
aos coeficientes de troca turbulenta Cp,, Cpy, Ch, C., 0s quais funcionam como coeficientes
de viscosidade e difusividade turbulenta na interface ar-mar. Na literatura existem diversos
trabalhos que sugerem diferentes valores constantes ou expressoes para o calculo desses
coeficientes. Uma revisao sobre o assunto pode ser vista em Garrat (1977), Smith (1988)
e Smith et al. (1996). Sabe-se que esses coeficientes variam com a estabilidade dinamica
e estatica da camada limite superficial atmosférica.

Durante a campanha experimental do TOGA COARE, em que foram feitas medidas
diretas dos fluxos turbulentos de superficie no Oceano Pacifico tropical oeste, foi desen-
volvido um novo algoritmo para o calculo desses fluxos baseado no uso das férmulas bulk,
em que os coeficientes de troca turbulenta sao calculados utilizando a Teoria de Similar-
idade de Monin-Obukhov para a camada limite superficial atmosférica. Esse algoritmo
foi ajustado empiricamente usando longas séries de medidas de fluxos turbulentos de su-
perficie sobre o Pacifico e, atualmente, tem sido utilizado em muitos trabalhos na drea de
interacao ar-mar. Detalhes sobre o embasamento empirico e tedrico desse algoritmo podem
ser encontrados em Fairall et al. (1996). Fairall et al. (2003) mostram um melhoramento

desse algoritmo, avaliado com uma série maior de medidas de fluxos turbulentos, tendo
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acuracia de 5% para ventos entre 0 e 10 m s~! e de 10% para ventos de até 20 m s~!. Esse
ultimo algoritmo foi chamado de COARE v3.0 e é utilizado neste trabalho. Portanto, para
o calculo dos fluxos turbulentos de superficie, foram usadas as observagoes das variaveis da
boia PIRATA, com resolucao de 10 min, e o algoritmo bulk aerodinamico COARE v3.0.
Para o calculo desses fluxos foram considerados apenas os instantes em que todas as
variaveis padroes estivessem disponiveis, de forma que as séries de 10 min desses fluxos
fossem iguais. Este procedimento resultou numa redugao consideravel das séries temporais
dos fluxos. A Figura 3.3 mostra como exemplo a série de 7§ resultante da aplicacao
da metodologia como exemplo. Apds a obtencao dessas séries, foram calculadas médias
horarias para todo o periodo. Com as séries horarias obtidas, foram calculadas médias
horarias climatoldogicas desses fluxos. Essas séries hordrias climatoldgicas foram utilizadas

como CCS nas simulagoes com o GOTM.

0.4

10 min (236.592 dados)
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Figura 3.3: Série temporal de 7§, exemplificando as séries temporais resultantes da metodologia usada

para o célculo dos fluxos turbulentos de superficie e que foram utilizadas para calcular as climatologias

horarias.

A Figura 3.4a mostra que moédulo da tensao de cisalhamento zonal na superficie é
menor de janeiro a metade de abril e que a componente meridional (Figura 3.4b) é quase
nula nesse periodo, caracterizando direcao de leste nesses meses. A partir da metade
de abril, a tensao de cisalhamento na superficie comeca a se intensificar. A componente
zonal aumenta (Figura 3.4a), em médulo, a uma taxa maior que a componente meridional

(Figura 3.4b), apresentando valores maximos entre junho e agosto, desintensificando-se até
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setembro e apresentando novamente um méaximo entre outubro e dezembro, enquanto a
componente meridional apresenta apenas um maximo anual, entre setembro e novembro.
Portanto, a intensidade total do fluxo de cisalhamento da superficie na regiao é minimo
entre janeiro e metade de abril (Figura 3.4c), quando a partir desse periodo comeca a se
intensificar, apresentando valores méximos entre metade de junho e final de novembro. A
partir de maio, com a intensificacao da tensao de cisalhamento na superficie, é possivel
notar a existéncia de um ciclo diurno, com valores maximos entre as 06 e 14 h, diminuindo

2 no decorrer do

apos esse periodo, nao apresentando variagoes maiores que 0,01 N m™
periodo diurno (Figura 3.4c). Esse ciclo diurno da tensao de cisalhamento na superficie

tem grande importancia no ciclo diurno da CMO, como serd visto no Capitulo 4.
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Figura 3.4: Médias horarias climatolégicas de fluxo de momento na superficie, usadas como condicao de
contorno superior nas simula¢oes com o GOTM. (a) Componente zonal; (b) componente meridional e (c)

médulo. Médias hordrias para o perfodo de 2000 a 2006 (Figura 3.3).

O fluxo de calor latente (Figura 3.5a) é dirigido pelos ventos em superficie e pelas
variagoes no gradiente vertical de umidade, devido a variagoes da TSM em determinados
periodos. O fluxo de calor latente é menor de dezembro a fevereiro, variando entre 40

e 80 W m~2, intensificando-se a partir de marco, quando é possivel observar valores de
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até 100 W m~2. Entre a metade de maio e inicio de junho é possivel notar uma queda
de Q., variando predominantemente entre 40 e 60 W m~2. A Figura 3.2 mostra que, em
maio, gy cai quase 2,0 g kg™!, enquanto que ¢, quase nio varia em relacao a abril, o que
significa uma reducao do gradiente vertical de umidade e consequentemente a queda de
Q. (Eq. 3.1d). A diminuicao de ¢y em maio se deve a queda de TSM (Figura 3.2b), que
ocorre com o inicio da intensificacao dos ventos e a ressurgéncia equatorial nesse periodo
(Weingartner and Weisberg, 1991a,b). De junho em diante, com o progressivo aumento
do vento (Figura 3.2a) e manutengao do gradiente vertical de umidade (Figura 3.2), Q.
aumenta progressivamente até seu maximo, entre agosto e come¢o de novembro, quando

aparecem valores de até 120 W m™2.

Em dezembro, com a desintensificacao dos ventos,
(). diminui novamente, sendo minimo no ciclo anual. A Figura 3.5 ndo mostra um ciclo

diurno evidente de Q..

Figura 3.5: Médias hordrias climatoldgicas de (a) fluxo de calor latente e (b) fluxo de calor sensivel na

superficie. Médias hordrias para o periodo de 2000 a 2006 (Figura 3.3).

O fluxo de calor sensivel (Figura 3.5b) é predominantemente negativo nessa regiao, ja
que a TSM é sempre maior que 7, na média (Figura 3.2b). Os méximos de @), (em mdédulo)
aparecem entre janeiro e margo, quando o gradiente vertical de temperatura é maior (3.2b).
Em maio, com a queda da TSM, esse gradiente cai, resultando num minimo da perda de
calor por @), ou mesmo ganho de calor, variando entre 2,5 ¢ —5 W m~2, quando, em
junho, a perda volta a aumentar com o aumento da intensidade do vento. Entre novembro
e dezembro, valores minimos do médulo de @), voltam a aparecer, relacionados com a
queda no gradiente vertical de temperatura e na intensidade do vento. Pode-se notar um

ciclo diurno de @y, com valores minimos entre as 06 e 10 h, o que provavelmente esta
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relacionado com o resfriamento noturno da TSM e o aquecimento mais rapido do ar apés

0 nascente.

3.1.2 Dados de sub-superficie

O mesmo procedimento feito para a obtencao das séries horarias climatolégicas com os
conjuntos de dados mostrados foi feito para as variaveis de sub-superficie da béia PIRATA.
A diferenca é que as variaveis de sub-superficie variam também com a profundidade. Assim,
no procedimento com essas variaveis, horas e profundidades de medidas com menos de 3
anos de dados disponiveis foram excluidas da série. A Tabela 3.2 mostra informagoes sobre
as variaveis de sub-superficie.

A Figura 3.6a mostra a variacao sazonal da profundidade da SCE, podendo ser obser-
vada pelo seu ntcleo, o qual esta mais proximo da superficie no periodo em que os ventos
sao mais fracos, entre fevereiro e maio, se aprofundando a partir de maio. Observa-se
também variagoes de U,,s com menor ciclo, entre 10 e 15 dias na profundidade da SCE, o
que pode estar relacionado com a passagem de sistemas atmosféricos transientes ou mesmo
oceanicos. Nesse periodo, observagoes de Weingartner and Weisberg (1991a,b) mostraram
que a corrente em superficie é proxima de zero. Com a exclusao de dados nos primeiros
niveis de observacao devido a metodologia usada no calculo das médias horérias clima-
tolégicas, o programa grafico utilizado interpola os valores do primeiro nivel com dado
disponivel até a superficie, como pode ser observado, por exemplo, entre marco e abril,
valores entre 0,25 e 0,50 m s™! de 20 m até a superficie.

A velocidade meridional, V,,,, apresenta intensidade menor que Uys. Observa-se um
ciclo no sinal de Vs, 0 qual é menos aparente em janeiro e fevereiro (Figura 3.6b). Como
observado por Weingartner and Weisberg (1991a), esse ciclo apresenta uma periodicidade
de 25 dias, podendo ser observado algo préximo na Figura 3.6b. Weingartner and Weis-
berg (1991a) observaram que a atuacao das ondas de instabilidade tropicais é maior entre
junho e agosto, quando o gradiente meridional de temperatura é maior devido a ocorréncia
da lingua fria equatorial, que nesse periodo causa um tipo de instabilidade baroclinica
com as aguas da contra-corrente norte equatorial (Grodsky et al., 2005). De acordo com
Weingartner and Weisberg (1991a), as dguas quentes providas por essas ondas de insta-

bilidade minimizam a queda de temperatura da camada superior do oceano entre junho e
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agosto devido a ressurgéncia equatorial. A partir de agosto, com a diminuicao do gradiente
meridional de temperatura, a atividade dessas ondas cessa, apesar do ciclo no sinal de V,,

ser evidente durante quase o ano todo.
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Figura 3.6: Médias hordrias climatoldgicas dos perfis verticais de (a) velocidade zonal e (b) meridional,
(c) temperatura e (d) salinidade. Séries temporais usadas nos termos de assimilagdo de dados na Eq. 2.7.

A Tabela 3.2 mostra os periodos das séries temporais usadas para cada varidvel.

A Figura 3.6c mostra maximos de temperatura na camada superior entre janeiro e

maio, com O, > 27°C nos primeiros 25 m de profundidade. A partir de maio, com
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Variaveis  Profundidade dos sensores Resolugao temporal ~ Periodo

5 a 135 m; dez 2001 a
Uobs € V;)bs 1 hora
Az=5m jun 2006
20, 40, 60, 80, 100, 120, mar 1999
@obs 10 min
140, 180, 300, 500 m a dez 2006
mar 1999
Sobs 1, 20, 40, 60, 120 m 1 hora
a jun 2006

Tabela 3.2 - Informagoes gerais sobre as varidveis de sub-superficie da béia PIRATA usadas no trabalho.

o inicio da intensificagdo dos ventos, é possivel observar um levantamento da termoclina
(regido com maior gradiente de ©,5) e a diminuigao da temperatura na camada superior,
quando, entre julho e agosto, aparecem os valores minimos de 6., na camada mais proxima
da superficie, com variacao menor que 1°C da superficie até ~ 50 m de profundidade.
Esse periodo foi identificado por Weingartner and Weisberg (1991a) pela ocorréncia da
ressurgéncia equatorial e transporte de 4guas mais frias de leste para oeste, caracteristica da
formacao da lingua fria equatorial. Entre setembro e dezembro ocorre o aprofundamento da
termoclina, que se ajusta a tensao de cisalhamento na superficie, como observado também
por Weingartner and Tang (1982). A temperatura na camada até ~ 60 m aparece mais
homogeénea na vertical.

A Figura 3.6d mostra as maiores quedas de salinidade na superficie ocorrendo entre
janeiro e comeco de maio, quando os indices de precipitacao sdo maiores (Figura 3.2d).
Entre fevereiro e junho aparecem os valores maximos a 40 m de profundidade, regiao logo
acima do nucleo da SCE (Figura 3.6a). No resto do ano a salinidade aparece verticalmente
homogénea na camada, com valores entre 35,8 e 36,0 PSU, com algumas quedas entre

julho e agosto nos primeiros 25 m de profundidade.

3.2 Dados de radiacao do SRB-NASA

O SRB estima diversos parametros radiativos globalmente, com resolugao espacial de
19 X 17, e seu banco de dados vai de julho de 1983 até junho de 2005. Esses parametros

sao estimados usando produtos derivados de satélite, dados de reandlises e algoritmos que
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resolvem a equacao de transferéncia radiativa.

Peres e Soares (2008) compararam OC]| estimado pelo SRB na regiao equatorial com
as medidas dessa variavel feitas pela mesma béia PIRATA cujos dados sao usados neste
trabalho. Eles verificaram que as estimativas do SRB dessa varidvel apresentam boa rep-
resentatividade de intensidade e variabilidade, sazonal e diurna, da regiao. Com isso, neste
trabalho foram usadas séries temporais do SRB de OC' T, OL | e OL T para suprir a falta
de observagoes destas componentes e fechar o balanco de radiacao na superficie. Foram
usadas séries dessas variaveis compativeis com o periodo de dados considerado da bodia
PIRATA, de janeiro de 1999 a junho de 2005. Como a resolucao temporal do SRB ¢é de 3
h, os dados foram linearmente interpolados para obter séries horarias. Como feito para os
fluxos turbulentos de superficie, com essas séries horarias do SRB foram calculadas médias
horarias climatologicas.

A Figura 3.7 mostra as séries temporais obtidas das componentes do balango de radiagao
e que sao usadas como CCS nas simulagoes com o GOTM.

No ciclo anual, a Figura 3.7a mostra dois periodos do ano marcados pela presenca de
nebulosidade, correspondente a valores menores de OC. O primeiro periodo ocorre entre
fevereiro e maio, quando a ZCIT esta sobre a regiao, e observa-se as maiores variagoes
de OC. O segundo periodo ocorre entre a metade de agosto e final de novembro, quando
é possivel observar quedas de OC entre as 10 e 12 h, quando o Sol se encontra proximo
ao zénite. Esses periodos correspondem ao equindcio, quando os raios solares incidem na
superficie terrestre na regiao equatorial com angulo praticamente normal. Entre a metade
de maio e a metade de agosto, OC é maximo, caracterizando esse periodo como o minimo

anual de nebulosidade na regiao.
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Figura 3.7: Médias horérias climatolégicas de (a) balango de onda curta (incidente do PIRATA e refletida

do SRB); (b) balanco de onda longa (SRB) e (c) radiacdo liquida (OC+OL), usadas como CCS nas
simulacoes com o GOTM. Médias horarias para o periodo de 1999 a 2005.

A superficie do oceano perde calor pelo balango de onda longa (OL) na regiao (Figura

3.7b). Entre dezembro e maio, com a presenca da ZCIT, essa perda é menor devido a

nebulosidade, com valores entre —60 e —30 W m~2. Entre maio e agosto, periodo com

menor nebulosidade, observam-se valores de OL entre —80 e —50 W m~2, sendo o perfodo
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de maior perda. Entre final de agosto e outubro, a perda apresenta valores intermediarios
entre os dois periodos anteriores citados, variando entre —70 e —40 W m~2. Observa-se
um ciclo diurno do balan¢o de onda longa durante todo o ano, com perdas maiores durante
o periodo do dia, o que provavelmente esta relacionado com as maiores TSM e T, devido
ao aquecimento solar.

A radiagao liquida (R, = OC + OL, Figura 3.7¢) resultante mostra que o primeiro
equindcio do ano é marcado por maior nebulosidade devido a presenca da ZCIT, enquanto
que, no segundo equindcio, aparecem quedas de R,, predominantemente, entre 10 h e 12
h. Os maiores valores de R,, aparecem entre maio e metade de agosto, periodo em que ha

menos nebulosidade.
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Capitulo 4

Resultados

Aqui é feita a discussao dos resultados das simulacoes realizadas com o GOTM usando
o conjunto de dados mostrado no Capitulo 3. A Tabela 4.1 contém as informacoes sobre
as simulacoes realizadas.

Para a Estacao 1, a simulagao teve inicio em 01 de fevereiro a 00 h e terminou em 30
de abril as 15 h. Para a Estacao 2, o periodo considerado foi de 01 de agosto a 00 h até 31
de outubro as 15 h. Para as duas simulagoes foi considerado um periodo de aquecimento
até o final do 14° dia de simulagao, o qual foi desprezado na andlise dos resultados. Neste
estudo, todas as séries temporais foram ajustadas para o horario local de (0° , 23° W), de
acordo com o sistema internacional de fuso, sendo para essa regiao um atraso de 2 horas

em relagao ao meridiano de Greenwich.

Tempo de integracao At H Az Tossim

3 meses 60s 200m 1m 86400 s

Tabela 4.1 - Informacées sobre as simulacoes. At é o passo de tempo; H é a profundidade da coluna

d’agua; Az é a resolugéo vertical da grade e Tygsgsim é 0 periodo de assimilagao.

4.1 Assimilacao dos dados da regiao equatorial

A representacao realistica dos campos médio pelo modelo é importante, pois as pro-
priedades turbulentas calculadas pelo fechamento turbulento usado sao obtidas a partir

desses campos. A utilizagdo do termo de assimilacao de dados nas equagoes média (Eq.
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2.7) foi a alternativa adotada para representar esses campos de forma mais realistica. O
termo de assimilacao pode ser visto como uma forma de considerar processos fisicos de-
sprezados ao utilizar um modelo unidimensional (Segao 2.1). Por exemplo, a SCE, que
nao poderia ser simulada usando um modelo unidimensional, é representada aqui, indi-
retamente, através de Uyps(2) e Vops(2); a inclusdo do efeito da precipitagao nas camadas
superficiais, que poderia ser feita considerando o fluxo de dgua doce como condi¢ao de con-
torno superior na Eq. 2.7d e a taxa de precipitacao, é representada nas simulagoes através
de Spps(z) € Oups(2); efeitos advectivos, os quais também nao sdo possiveis de se calcular
em modelo unidimensional, também estao indiretamente inclusos no modelo através das
observagoes.

Ao considerar os dados observados durante as simulagoes, foi necessario determinar um
periodo de assimila¢ao (Tyssim) ideal, pois a utilizagdo das observagoes na coluna d’dgua
— cuja resolugao espacial é baixa (Tabela 3.2) comparada com a resolucao vertical do
modelo (Az = 1 m), sendo os dados interpolados linearmente na sua grade — nao poderia
prejudicar a fisica do modelo na geragao de mistura e na estimativa das propriedades tur-
bulentas. A Figura 4.1 mostra perfis de temperatura em diferentes instantes na simulacao
da Estacao 2, variando os valores de T, € também sem o uso de assimilacao de dados
(linha vermelha). Observa-se que o nao uso da assimilagao resulta na reproducao de uma
CMO mais profunda, ja que, com o tempo, o vento constante na superficie tende a homo-
geneizar totalmente as propriedades em toda coluna de 200 m, o que resulta na geracao
de um campo médio incompativel com a dinamica da regiao equatorial, a qual tem in-
fluéncia de processos que ocorrem na grande escala, como a posicao sazonal da termoclina
e da SCE. Considerando T4, = At, a simulagdo tem maior dependéncia das observagoes
interpoladas na grade do modelo, o que impede o modelo de simular adequadamente a
CMO e as propriedades turbulentas. A solucao ideal encontrada foi escolher T, tal
que T,ssim > At, com objetivo de fazer com que o modelo nao divirja das observagoes,
mas que tenha autonomia suficiente para simular mistura e as propriedades turbulentas

de acordo com a sua fisica. Assim, realizando alguns testes, foi encontrado um valor ideal,

sendo T),csim = 3600 s= 1 dia.
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Figura 4.1: Perfis de temperatura em diferentes horérios para simulagoes com o GOTM utilizando difer-

entes Tyssim € sem o uso de assimilacdo de dados (linha vermelha).

As Figuras 4.2 e 4.3 mostram os campos médios reproduzidos pelo modelo para as
Estagoes 1 e 2, respectivamente, utilizando as condicoes de contorno superior e o conjunto
de dados usado nos termos de assimilagao nas equagdes média simplificadas (Eq. 2.7).

Comparando as Figuras 4.2 e 4.3 com os campos médio observados (Figura 3.6) para o
mesmo periodo, verifica-se que o modelo foi capaz de reproduzir as caracteristicas de cada
estacao de forma suavizada.

Na Estacao 1, observa-se a SCE mais préxima da superficie, com seu nticleo entre 50 e
70 m, e correntes em superficie menos intensas (Figura 4.2a,b); na Figura 4.2c¢ verifica-se
a existéncia da camada superior estratificada, com © > 27 °C préximo a superficie, o que
caracteriza a presenca da ZCIT; na Figura 4.2d, observam-se as quedas de salinidade na
superficie devido a precipitacao e o aumento da salinidade até 40 m, mostrando também

um maior gradiente vertical dessa propriedade proximo a superficie.
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Figura 4.2: Reprodugdo das varidveis médias com o GOTM para a Estacao 1. (a) U(z); (b) V(2); (c)
O(z) e (d) S(2).
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Para a Estacao 2, verifica-se a SCE mais profunda, com seu niicleo abaixo de 70 m
(Figura 4.3a), correntes em superficie mais intensas e um padrao de oscilagao no sinal
da componente meridional (Figura 4.3b); a temperatura na camada superficial apresenta
menor intensidade e variabilidade nesta estacao (Figura 4.3c) e observa-se a formacao
de uma camada com © > 26 °C, com rapido aprofundamento, até 40 m, no comeco de
outubro, como pode ser observado na Figura 3.6; a salinidade nessa estacao apresenta
menor gradiente vertical (Figura 4.3d).

A seguir é feita uma andlise do balanco de energia na superficie e da conservacao da

energia proveniente da atmosfera na camada superior oceanica nas respectivas estagoes.
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4.2 Balanco de energia

O conjunto de dados disponivel permite fazer um estudo do balanco de energia na
superficie na regiao estudada. Aqui, a energia ganha pelo oceano sera considerada positiva.

A Figura 4.4 mostra médias diarias calculadas com as séries horérias climatoldgicas dos
termos do balanco de energia na superficie, mostrados no Capitulo 3. Como é esperado
para a regiao equatorial, verifica-se que o fluxo liquido de calor na superficie (Q,,, linha
preta) nao varia significativamente durante o ano. Entre janeiro e abril, @, apresenta as
maiores variagoes, o que estd relacionado com as variagoes no balango de onda curta (OC,
linha verde) devido a maior presenca de nebulosidade nesse periodo em que a ZCIT estd
sobre a regiao. A perda de energia pelo fluxo de calor latente (Q., linha vermelha) e pelo
balango de onda longa (OL, linha azul) é menor nesse periodo.

A partir de maio, OC passa a apresentar menores variagoes e, apesar do aumento dessa
componente devido & diminui¢ao de nebulosidade (Figura 3.7a), a perda por (). aumenta
em junho devido ao aumento da velocidade do vento (Figura 3.2), fazendo com que @Q,, ndo
varie significativamente. O balango de onda longa aumenta em junho, quando se verifica
o periodo de menor nebulosidade, voltando a diminuir suavemente no decorrer do ano. O
fluxo de calor sensivel (Qp, linha magenta) é desprezivel no balango, sendo pelo menos 1

ordem de grandeza menor do que os outros termos.
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Figura 4.4: Médias didrias climatolégicas do fluxo de calor sensivel (@, linha magenta), fluxo de calor
latente (Q., linha vermelha), balanco de onda longa (OL, linha azul), balango de onda curta (OC, linha
verde) e fluxo liquido de calor na superficie (Q,,, linha preta). Periodo de 2000 a 2006.
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Verifica-se que o balango de onda curta na Estagao 1 (Figura 4.5a) é menor do que na
Estacao 2 (Figura 4.5b). Os balangos de onda curta e, consequentemente, o fluxo liquido
de calor na superficie do oceano, em ambas as estacoes, mostra um declinio abrupto de
valor em torno da 11 h, provavelmente devido a nebulosidade mais intensa.

A Figura 4.5¢ mostra a diferenca entre os termos do balango entre as duas estagoes.
Observa-se que durante o dia a Estacao 2 recebe mais energia. Porém, a noite, a perda

de energia por OL e ). na Estacao 2 ¢ maior, compensando, em parte, o ganho durante o

dia.
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Figura 4.5: Balango de calor médio diurno para (a) Estacao 1 (fevereiro a abril), (b) Estagdo 2 (agosto a

outubro) e (¢) diferenca dos ciclos diurnos entre as duas estagoes.

A Tabela 4.2 mostra valores médios dos termos do balanco de energia para cada estacao.
Observa-se que na Estagao 2 hd maior entrada de energia por OC (o balango de onda curta
¢ 28,9 W m~2 ou 12% maior). Porém, a maior diferenga aparece na perda de energia por
Q., que é maior na Estacao 2 (29,2 W m~2 ou 32%). Considerando o desvio padrao, OL
estimado pelo SRB é praticamente igual nas duas estacoes, assim como @,. Com isso, @),

¢ maior na Estacao 1 devido & menor perda por ()., mesmo com OC sendo menor.
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Estacoes T i ocC OL Q. Qn Qn
—-1,4 0,6 207,0 —48,4 —61,0 -5,0 93,0
Estacao 1
(0,7) (0,4) (21,0)  (3,9) (9,0) (2,0) (23,0)
—4,0 4,4 235,0 —57,0 -90,0 -5,1 83,0
Estacgao 2

(1,0) (0,9) (11,0) (7,0) (10,0) (1,4) (17,0)

Tabela 4.2 - Médias das componentes da tensio de cisalhamento na superficie (1072 N m~2) e dos termos
do balanco de calor na superficie para cada estacao (W m~2). Niimeros entre parénteses sao os desvios

padrao das médias.

A Tabela 4.2 mostra também as médias das componentes da tensao de cisalhamento
na superficie para cada estacao. Verifica-se menor tensao de cisalhamento na Estacao 1,
quando os ventos sao menos intensos, com componente de leste. Na Estacao 2 a tensao de
cisalhamento média é maior, de sudeste.

A Figura 4.6 mostra o calor acumulado pelo fluxo de liquido de calor e na coluna d’agua
para diferentes profundidades para a simulacao de cada estacao. O calor acumulado na
superficie é a soma cumulativa de @,, multiplicado pelo passo de tempo (At = 60s). Nas
profundidades mostradas, o calor acumulado foi calculado usando o fluxo de calor integrado
na coluna d’agua, o qual é obtido pela seguinte equacao:

00

th:pcph<g—l—‘—/-V@) (4.1)

onde @, é o fluxo de calor integrado na coluna d’agua de profundidade h. O primeiro
termo dentro do paréntese é o fluxo integrado na coluna, considerando o seu aqueci-
mento/resfriamento a cada At, e o segundo termo é o fluxo integrado nessa coluna devido
a adveccao de temperatura. A derivacao dessa equacao pode ser encontrada no artigo de
Moisan and Niiler (1998). Os perfis verticais de temperatura usados sdo dos resultados
das simulacoes com o GOTM, mostrados nas Figuras 4.2c e 4.3¢c, assim como p, calcu-
lado conforme descrito na Segao 2.1 (Eq. 2.3). O método de assimilagdo de dados usado
permite, de certa forma, levar em conta o termo de fluxo integrado devido aos processos
advectivos, o que seria totalmente negligenciado num modelo unidimensional sem o uso de

assimilacao. Com o intuito de estudar o balango de calor na camada superior nas duas
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estacoes, a Eq. 4.1 foi aplicada para diferentes profundidades, como mostra a Figura 4.6.
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Figura 4.6: Comparagao entre o calor acumulado na superficie usando @Q,, e o calor acumulado calculando
o fluxo de calor integrado na camada para diferentes profundidades, usando a Eq. 4.1, para (a) Estacao 1
e (b) Estacéo 2. Foram usados os perfis de O(z) gerados pelo GOTM usando o método de assimilacdo de

dados.

Verifica-se na Figura 4.6a que o calor na superficie (curva preta) na Estagao 1 nao é
conservado na camada superior oceanica, ja que os diferentes @),,;, acumulados aparecem
menores que (), acumulado no periodo. Nas profundidades de 20, 40 e 60 m, o calor acu-
mulado mostra uma oscilacao com periodo de aproximadamente 10 dias a partir do inicio
de margo. Esse fato é condizente com os estudos de Weingartner and Weisberg (1991a),
usando dados de perfis de temperatura e corrente, que observaram, nesse mesmo periodo,
a ocorréncia de adveccao vertical da superficie até em torno de 75 m de profundidade.
Além disso, nesse periodo ocorre também advecgao zonal de temperatura na regiao devido
ao enfraquecimento dos ventos na bacia equatorial, o que estaria relacionada, em parte,
com a nao-conservacao de calor acumulado entre @), e os Q,,, em diferentes profundidades
mostrados na Figura 4.6a.

Ja na Figura 4.6b, observa-se que o calor acumulado na superficie se encontra aprox-
imadamente em equilibrio até as profundidades entre 30 e 40 m. Esse resultado para a
Estac@o 2 também sao compativeis com os estudos de Weingartner and Weisberg (1991a,b)
e de Weingartner and Tang (1987), os quais mostraram que, durante esse periodo, a atuacao
de processos advectivos é minima e que (),, na superficie se encontra em equilibrio com o

fluxo de calor na base da CMO devido ao entranhamento.
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Nas préximas secoes sao analizados os campos médio e turbulento da camada superior
do Oceano Atlantico equatorial: as caracteristicas do campo médio dada pela reproducao
do modelo oceanico de turbuléncia considerado; o campo turbulento estimado pelo modelo,
analisando o regime de turbuléncia na regiao com énfase no ciclo diurno, comparando
com os estudos realizados no Oceano Pacifico equatorial quando possivel e, por ultimo, é

analisado o campo de turbuléncia na Estacao 2, quando a CMO ¢ mais desenvolvida.

4.3 Propriedades médias

Como mostrado na Figura 3.4, a tensao de cisalhamento do vento tem um ciclo diurno,
o qual é mais evidente na Estacao 2, quando o vento é mais intenso, apresentando maximo
entre as 06 e 14 h, diminuindo apds este hordrio. As Figuras 4.7 e 4.8 mostram que este
ciclo diurno da tensao de cisalhamento na superficie é responsavel por um ciclo diurno de
corrente e cisalhamento nas camadas superficiais.

Na Estacao 1, a tensao de cisalhamento gera correntes para noroeste até uma profun-
didade de quase 15 m, onde U(z) e V(z) sao préximos de zero (Figura 4.7a,b). Abaixo
desta profundidade, pode-se observar o inicio do escoamento para leste devido a presenga
da SCE (Figura 4.7a), que se encontra mais rasa nesta estacao (Figura 3.6a). Observa-se
que V(z < —10 m) é praticamente nula (Figura 4.7b) e que U(z < —10 m) aumenta a uma
taxa constante até 50 m de profundidade, onde abaixo estd a regiao do nicleo da SCE,
cuja velocidade zonal é em torno de 0,80 m s (Figura 4.7a).

A Figura 4.7c,d mostra a existéncia de um ciclo diurno de cisalhamento nos primeiros
15 m de profundidade na Estacao 1. O aumento do cisalhamento da corrente camada
superficial tem inicio a partir das 07 h, diminuindo apds as 15 h. Este médximo diurno
de cisalhamento da corrente é responsavel pelo transporte de momento nos primeiros 15
m, sendo que um méaximo do cisalhamento (em mddulo), de —1,8 x 1072 s~1, aparece em
torno de 10 m as 07 h da manha (Figura 4.7c). Abaixo dos 10 m, o cisalhamento zonal
diminui até em torno de 15 m, voltando a aumentar abaixo desta profundidade, sendo que,
entre 20 e 50 m, o cisalhamento zonal varia menos de 0,2 x 1072 s~ (Figura 4.7¢). O
cisalhamento da corrente na direcao y comeca a diminuir abaixo dos 10 m e é praticamente
nulo abaixo de 15 m de profundidade (Figura 4.7d).

Na Estacao 2, com os ventos mais intensos, o escoamento superficial, de direcao para
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noroeste, atinge uma profundidade de até 30 m (Figura 4.8a,b). Abaixo desta profundidade
se pode observar escoamento para leste devido a SCE. A corrente zonal para leste (Figura
4.8a) aumenta de intensidade até em torno de 80 m, onde, abaixo desta profundidade, a

! indicando a regidao onde

velocidade do escoamento zonal varia entre 0,75 e 0,80 m s~
se encontra o nicleo da SCE. Nesta estagao, V(z < —30 m) é praticamente nula (Figura

4.8b).
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ional (V(2)); (c) cisalhamento zonal (%—g) e (d) cisalhamento meridional (%—Z). Velocidades em m s™!

-1

e cisalhamento da corrente em 1072 s~!. Linhas continuas indicam valores positivos e linhas tracejadas

valores negativos.

O ciclo diurno do cisalhamento na Estacao 2 (Figura 4.8c,d), devido a tensao de cisal-

hamento na superficie, atinge até 40 m de profundidade, com a mesma fase estimada na
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Estacao 1, com méaximos entre 07 e 15 h e minimo no periodo noturno com a relaxagao
dos ventos. Abaixo dos 40 m o cisalhamento zonal aumenta, atingindo valores méximos
entre 60 e 70 m de profundidade (Figura 4.8c). Abaixo de 70 m, o cisalhamento diminui e
apresenta valor nulo entre 90 e 100 m (Figura 4.8c), caracterizando a profundidade média

do ntcleo da SCE para essa estacao.
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valores negativos.

Nas Figuras 4.7 e 4.8 é importante notar trés fatores principais que caracterizam o
escoamento na regiao do Oceano Atlantico equatorial e cujos resultados sao condizentes

com os estudos no Oceano Pacifico equatorial: variacoes diurnas de corrente e cisalhamento
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em uma profundidade maior na Estacao 2, — quando o vento é mais intenso e a camada
¢ mais homogénea em suas propriedades — de até 40 m, contra 10 m na Estacao 1,
sendo o cisalhamento estimado na camada superficial maior na Estacao 1, em médulo (até
1,8 x 1072 s7! em 10 m), do que na Estacdo 2 (até 1,0 x 1072 s7!, entre 30 e 40 m e
acima dos 10 m); a existéncia da regiao de intenso cisalhamento acima do nicleo da SCE,
entre 20 e 50 m na Estacdo 1 — onde o cisalhamento zonal apresenta um perfil vertical
praticamente constante — e entre 60 e 70 m na Estagao 2; e a regiao do ntucleo da SCE,
logo abaixo da regiao de intenso cisalhamento, caracterizada pelo baixo cisalhamento e

maximo de velocidade da corrente zonal.
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Figura 4.9: Perfis médios diurnos para a Estacio 1 de (a) 6(z); (b) S(2); (c) p(z) — 1000 e (d) N?(z).
Em (c), a linha preta mostra a profundidade em que p(z) difere 0,01 kg m~ de seu valor na superficie e

a linha vermelha mostra a profundidade em que p difere 0,03 kg m™3 de seu valor em z = —10 m.
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O aquecimento diurno das camadas superiores segue o aumento do cisalhamento com

a profundidade no periodo do dia (Figuras 4.7c e 4.9a para a Estacao 1; Figuras 4.8c e

4.10a para a Estacdo 2) e variagoes diurnas de temperatura podem ser observadas até

aproximadamente 10 m na Estacao 1 e 30 m na Estacao 2.

A salinidade na Estacao 1 (Figura 4.9b) tem maior varia¢ao acima dos 5 m de profun-

didade, onde aparecem os valores minimos devido a precipitacao nesta estacao. Abaixo

desta profundidade, a salinidade aumenta até o maximo observado em 40 m. Na

2, a salinidade aparece com menor gradiente vertical.
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Figura 4.10: Perfis médios diurnos para a Estagao 2 de (a) 0(z); (b) S(2); (c) p(z) — 1000 e (d) N2(z).

Em (c), a linha preta mostra a profundidade em que p(z) difere 0,01 kg m~3 de seu valor na superficie e

a linha vermelha mostra a profundidade em que p difere 0,03 kg m™3 de seu valor em z = —10 m.

As variagoes de densidade seguem as variagoes de temperatura (Figura 4.9¢ e 4.10c). A

Figura 4.9d mostra que, durante a noite na Estacao 1, a instabilidade estatica ocorre numa
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camada mais rasa que 5 m (valores negativos de N2, Eq. 2.17) e, na Estagao 2, na camada
acima de 10 m (Figura 4.10d). Durante o dia hé a formagao de uma camada superficial
estaticamente estdvel em ambas as estacoes, com valores positivos de N2. Na Estacao 2,
N? apresenta valores menores que na Estagao 1, indicando que o gradiente vertical de p(z)
¢ menor (Eq. 2.17).

Nas Figuras 4.9¢c e 4.10c, a linha preta mostra a profundidade em que p(z) difere 0,01

h0,0l

o2 ), sendo este um critério usado em alguns trabalhos

kg m~3 de seu valor na superficie (
para estimar a profundidade da CMO diurna . A linha vermelha é o critério sugerido por

de Boyer Montégut et al. (2004), o qual estima a profundidade da CMO como sendo a

003

o). Segundo os autores,

diferenca de 0, 03 kg m?® de seu valor em 10 m de profundidade (
este ultimo critério estima uma CMO em que os fluxos de superficie foram integrados
recentementes a camada, na escala de tempo de poucos dias, mas de modo a minimizar os

efeitos do ciclo diurno dos fluxos de superficie.

h0’01

oms nao aparece durante entre 09 e 14 h, quando

Durante a Estacao 1 (Figura 4.9¢),
o gradiente vertical de p é intenso na superficie devido a incidéncia de radiacao solar,

mostrando um aprofundamento apds as 15 h, quando a tensao de cisalhamento comeca a

1,0,03

ser transferida efetivamente até 7 m de profundidade, homogeneizando a camada. hg,.

estima uma profundidade média de 12 m.
Na Estacao 2 (Figura 4.10c), h%9! também nao aparece entre 08 e 16 h, se aprofundando

cmo

apos esse horario e estimando um méximo diurno as 06 h em torno de 20 m de profundidade;

h0,03

eme apresenta um ciclo diurno de amplitude menor, com maximo no inicio da manha em

torno de 25 m e minimo no inicio da noite em torno de 18 m, mostrando que nessa estacao
as forcantes atmosféricas causam efeitos até uma profundidade maior devido as maiores
intensidade do vento e das trocas de calor na superficie.

Portanto, na Estacao 1, fica evidenciada a existéncia de uma camada superior oceanica
estratificada, na qual as varia¢oes diurnas significativas ocorrem numa profundidade menor,
em torno de 10 m, com a formacao de uma camada estaticamente instavel com profun-
didade menor que 5 m durante a noite devido ao resfriamento noturno da superficie e a
estimativa de uma CMO diurna, de densidade homogénea, com profundidade em torno de
7 m de noite.

Na Estacao 2, verifica-se uma camada superior oceanica verticalmente mais homogénea
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com a formagao de uma camada estaticamente instavel a noite com 10 m de profundidade.
A profundidade da CMO diurna de densidade homogénea apresenta valor maximo em
torno de 20 m durante a noite, quando a CMO ¢é mais desenvolvida.

O aprofundamento da CMO diurna em ambas as estagoes inicia-se em torno das 15 h,
com a propagacao do momento gerado pelo periodo de méxima tensao de cisalhamento
do vento na superficie. Durante a noite, a CMO continua a aumentar com a instabili-
dade estatica causada pela perda de calor da superficie no periodo noturno, somada ao

cisalhamento nas camadas.

4.4 Propriedades turbulentas

Burchard and Bolding (2001), usando o GOTM, determinaram um critério para estima-
tiva da profundidade da CMO usando a energia cinética turbulenta calculada pelo modelo,
considerando a regido em que k > 1 x 107° m? s72 como a CMO (k% ). De acordo com
os autores, abaixo deste valor nao ha energia cinética turbulenta suficiente para promover
a mistura das propriedades, caracterizando a base da CMO e sendo uma forma de estimar
essa profundidade com alta resolucao temporal pelo modelo. Portanto, na Figura 4.11 e
4.14, as areas de cor laranja e vermelha correspondem a regiao da CMO.

Dada a ordem de grandeza da variacao diurna de k e €, alguns graficos foram feitos

usando o logaritmo dessas propriedades, de forma que o critério para obter a profundidade

da CMO fica log(k) > —5.
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Figura 4.11: Simulagao da evolucdo temporal de log(k) para (a) Estagao 1 e (b) Estacado 2.

A CMO simulada para cada estagao ¢ mais rasa durante o dia devido a estratificagao
estavel promovida pela incidéncia de radiagao solar e se aprofunda durante a noite. Na
Estagao 1, o méaximo estimado de k¥ para o perfodo simulado é em torno de 20 m (Figura
4.11a), enquanto na Estacdo 2 é possivel observar perfodos em que a h*  chega a quase

70 m de profundidade (Figura 4.11b) nos tltimos dias de setembro e inicio de outubro.
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Figura 4.12: Simulagao da evolugdo temporal dos termos da equagdo de k (Eq. 2.18) para a Estagdo 1.

(a) Produgao mecanica; (b) producao/dissipagao térmica; (c) difusio vertical; (d) variagao local e (d) taxa

de dissipacdo viscosa. Unidade em 10~ m? s3.
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O termo mais importante na equagao da energia cinética turbulenta na evolugao da
CMO é o termo de produgao mecanica (Figura 4.12a e Figura 4.13a). Os termo de difusao
vertical (Figura 4.12c e Figura 4.13c) e de variagao local de k (Figura 4.12 e Figura 4.13d)
sao até duas ordens de grandeza menores que o termo de producao mecanica e uma ordem
de grandeza menor que o de produgao térmica.

O termo de produgao térmica (Fig. 413b e Figura 4.13b) somente é importante nos
primeiros 30% da profundidade da CMO durante o periodo noturno. Durante o dia esse
termo ¢ negativo e age dissipando k.

No periodo em que ha maior geracao de k, o termo de difusao vertical aparece negativo
no local de geracao e as camadas acima e abaixo desse local aparecem com valores positivos
(Figura 4.12c e Figura 4.13c) indicando que k foi redistribuida verticalmente.

O fechamento do modelo de turbuléncia utilizado aqui foi construido para situacao de
turbuléncia quase-estacionaria e, dessa forma, como esperado, entre todos os termos da
equagao da energia cinética turbulenta, o de menor intensidade ¢ o de variacao local de
k, apresentando valores positivos durante o periodo noturno, quando ha maior desenvolvi-
mento da CMO, e negativos durante o dia.

Dessa forma, para ambas as estagoes, em primeira aproximacao, ha um balango entre
a produgao mecanica e a taxa de dissipacao viscosa (Fig. 413e e Figura 4.13e) de energia
cinética turbulenta.

Entre os dias 1 e 15 de outubro, h® = na Estacao 2 ultrapassa os 60 metros de pro-

o}
fundidade (Figura 4.11b) e, nesse periodo, observa-se um aumento da produgao mecanica,
entre 20 e 60 m de profundidade (Figura 4.13a) aparentemente nao relacionado com a
producao mecanica de k na superficie. Simultaneamente, observa-se um aumento da dis-

sipacdo térmica (Figura 4.13b), do transporte de k (Figura 4.13c) e do termo de dissipagao

viscosa (Figura 4.13e) de k. A secao (4.5) investiga, em detalhes, esse periodo de tempo.
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Figura 4.13: Simulagao da evolugao temporal dos termos da equagao de k (Eq. 2.18) para a Estagao 1.

(a) Producao mecanica; (b) producdo/dissipacao térmica; (c) difusao vertical; (d) variacdo local e (d) taxa

de dissipacdo viscosa. Unidade em 10~7 m? s3.
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k

v o (linha que divide as

Observa-se na Figura 4.14a que a variagao diurna média de h
cores laranja e amarelo) nao excede 10 m de profundidade, enquanto que, na Estagao 2

(Figura 4.14b), o ciclo diurno de h*  chega a mais 50 m de profundidade por volta das

cmo

05 h. Na Estagdo 2, h® =~ > —50 m até em torno de 11 h, quando ocorre o colapso da
camada. Durante o dia a CMO fica restrita aos primeiros 5 m na Estagao 1 (Figura 4.14a)
e nos primeiros 10 m na Estagao 2 (Figura 4.14b), quando, no periodo da tarde, comega a

se desenvolver com o aumento do cisalhamento na camada superficial.
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Figura 4.14: Perfil médio diurno de log(k) para (a) Estagdo 1 (15 de fevereiro a 29 de abril) e (b) Estacéo
2 (15 de agosto a 30 de outubro).

Nao existem observagoes de propriedades turbulentas nessa regiao do oceano que viabi-
lizem uma validacao do modelo usado para aplicacao na regiao equatorial do Atlantico. No

entanto, é possivel fazer uma comparacao qualitativa com medidas e simulagoes de estudos
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sobre o Oceano Pacifico equatorial (Gregg et al., 1985; Wang et al., 1996, 1998; Wang
and Miiller, 2002; Skylingttad et al., 1999). Nesses trabalhos, os autores utilizam € para
quantificar a turbuléncia na camada superficial e consideram uma camada de turbuléncia
homogénea aquela em que € > 1 x 1077 m? s73.

Gregg et al. (1985) calcularam o perfil vertical médio de € com 385 medidas de perfis
desta propriedade no Pacifico equatorial, entre 10 e 150 m de profundidade, de 25 a 30 de
novembro (4,5 dias). Eles verificaram que € na camada entre 10 e 30 m apresentava uma
variacao diurna da ordem de 100 e, abaixo desta camada, entre 30 e 90 m, esta propriedade
apresentava variacao diurna da ordem de 10 a 100, com valores tipicos de € = 1 x 1077 m?
s73, quando a turbuléncia se encontra desenvolvida.

Observa-se que na Estacao 2, a variacao diurna de € nos primeiros 10 m de profundidade
— camada que estd sob constante influéncia das forcantes atmosféricas — é da ordem de
10 (Figura 4.15), sendo € > 1 x 107® nessa camada; entre 10 e 30 m de profundidade,
uma variacao diurna de e da ordem de 103 é observada, sendo ¢ maior durante a noite,
quando ha produgao mecanica e térmica de k, e menor no periodo de estratificagao. Nessa
camada de 10 a 30 m, medidas de Gregg et al. (1985) mostraram uma variacao diurna
desta propriedade da ordem de 100. Entre 30 e 60 m de profundidade, regiao que interage
com o escoamento da SCE, de intenso cisalhamento, aparecem variagoes de € da ordem de

100 (Figura 4.15). Gregg et al. (1985) estimaram variagoes diurnas de € da mesma ordem

nessa profundidade. Abaixo de 70 m nao aparece variacao diurna expressiva de e.
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Figura 4.15: Perfil médio diurno de log(e) para a Estagdo 2 (15 de agosto a 30 de outubro).
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Wang et al. (1998) simularam a camada superior do Oceano Pacifico equatorial usando
o LES, considerando condigoes tipicas de 140° W. Em suas simulagoes foram considerados
como condicoes de contorno superior: 75 = —4,2 X 1002 Nm2e ¢ = 0, constantes,
e para o aquecimento/resfriamento diurno uma fungao ciclica solar, em que @, médio
diurno ¢ de 47 W m~2, com resfriamento constante de 200 W m~2 durante a noite. Estas
condigoes sao similares as condicoes da Estacao 2 neste trabalho. Em seu trabalho, Wang
et al. (1998) consideraram os fenomenos da grande escala — como a SCE e advecgao de
temperatura — nas condig¢oes de contorno nos dominios laterais incluindo dados de outras
fontes, considerando que esses fendmenos nao sao influenciados pelos processos de escala

menor calculados pelo LES.

Profundidade (m)

Hora local

Figura 4.16: Ciclo diurno de e simulado com LES na camada superior oceanica considerando situagoes

h0,0l

cmo*

tipicas do Oceano Pacifico equatorial. Linha tracejada indica Area hachurada indica regiao de

€ <1x107" m? s73, onde os autores consideram turbuléncia pouco desenvolvida. Adaptado de Wang et

al. (1998).
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A Figura 4.16 mostra a variacao diurna de € e de h." estimados nas simulagoes de

Wang et al. (1998). Observa-se que a variacao diurna de é similar a Figura 4.10c e
que o ciclo diurno de € apresenta similaridades com o ciclo médio estimado com o GOTM
(Figura 4.15). Na Figura 4.16, h%% comega a aumentar apés as 15 h, aproximadamente,

cmo

quando se encontrava menor que 5 m de profundidade, se desenvolvendo durante a noite
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até as 06 h, quando atinge seu valor maximo em torno de 30 m, colapsando rapidamente
de volta a 5 m apds as 08 h com a incidéncia de radiacao solar na camada superficial.

O aumento de € segue o aprofundamento da CMO. O contorno de € da ordem de 10~7
se aprofunda durante o periodo da tarde chegando em torno de 75 m as 06 h no estudo

de Wang et al. (1998) (Figura 4.16). A Figura 4.15 mostra € da ordem de 10~7 atingindo

2 3

profundidade méxima de 40 m. A Figura 4.16 mostra que ¢ > 1077 m? s~® na camada
entre 40 e 70 m até 13 h, enquanto que uma diminuicao de € é observada em torno das 02
h em 10 m de profundidade. Essa diminui¢ao em torno de 10 m também é observada na
Figura 4.15, o que neste estudo esta relacionado com uma diminuicao do cisalhamento na
camada mais préxima da superficie neste horario (Figura 4.8c). Neste trabalho, o GOTM
estima uma diminuicao mais expressiva de € com a incidéncia de radiacao solar apds as 08
h (Figura 4.15), ocorrendo em toda a camada.

Pode-se dizer que o ciclo diurno estimado da CMO neste trabalho e de Wang et al.
(1998) apresentam caracteristicas similares tanto das propriedades médias quanto das tur-
bulentas, o que da robustez ao conjunto de dados e a metodologia aplicados neste estudo.

Para o ciclo diurno de €, que caracteriza o ciclo diurno da CMO, as simulagoes com o
LES mostram maior aprofundamento e manutencao da camada turbulenta profunda apds

2 573 atinge

o nascer do Sol, enquanto que, nas simulacoes deste trabalho, € > 1077 m
uma profundidade menor e seu colapso, devido a re-estratificacao diurna, ocorre mais
rapidamente em toda a camada.

Considerando as diferengas entre as duas regioes oceanicas — principalmente aquelas
relacionadas a ordem de grandeza dos fenomenos de grande escala devido a diferenca na
grandeza das duas bacias oceanicas — e na metodologia usada em ambos os trabalhos
— sendo o modelo de fechamento mais simples e genérico que o LES e a utilizacao de
dados derivados de observacao neste trabalho — pode-se dizer que essa comparagao elucida
algumas caracteristicas da regiao oceanica equatorial quanto aos processo dinamicos da
CMO na escala de tempo em questao.

A Figura 4.17 mostra o perfil do fluxo vertical de momento na camada superior oceanica
para as duas estacoes. As camadas laranja e vermelha mostram a profundidade em que o

fluxo de momento na camada é maior ou da mesma ordem da tensao de cisalhamento na

superficie em determinada hora; em ambas as estacoes, essa camada ganha profundidade
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apds o maximo diurno de tensao de cisalhamento na superficie, as 15 h. Apds esse periodo,
a tensao de cisalhamento na superficie diminui e a camada de fluxo de momento equivalente
a da superficie ganha profundidade.

Na Estacgao 1 (Figura 4.17a), apds as 21 h, o fluxo de momento na camada é equivalente
a tensao de cisalhamento na superficie até em torno de 4 m, sendo constante até as 06 h,
quando entao diminui. Abaixo desta profundidade, durante a noite, o fluxo de momento
decresce, apresentando valores de 10% da tensao de cisalhamento na superficie em torno
de 10 m de profundidade.

Na Estacao 2, das 20 as 02 h, o fluxo de momento na camada é equivalente a tensao na
superficie até uma profundidade de 15 m, sendo equivalente a 6 x 1072 N m~2 (Figura 3.4).
No decorrer da noite, o fluxo de momento abaixo de 15 m de profundidade é vigorosamente
transferido até em torno de 55 m, onde pode ser observado com 10% do valor da tensao

na superficie.
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Figura 4.17: Perfil médio diurno do fluxo de momento |7 (z)| normalizado pela tensdo de cisalhamento

na superficie para (a) Estagao 1 e (b) Estacao 2.

A diminuigao rapida do fluxo de momento na camada oceanica ao amanhecer se deve a
diminuicao do vento durante o periodo da noite e a estratificacao no inicio do dia, que dis-
sipa energia cinética turbulenta. Com isso, observa-se que o vento mantém o cisalhamento
numa camada superficial de até 4 m na Estacao 1 e 15 m na Estagao 2, com o fluxo de

momento praticamente constante até essas profundidades, favorecendo a transferéncia do
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momento da superficie para as camadas mais profundas e o entranhamento da camada
turbulenta durante a noite.

O fluxo liquido de calor na superficie do oceano, médio durante a Estacao 1, é da ordem
de 93 W m~2 ¢, durante a Estagao 2, ¢ de 83 W m~2 (Tabela 4.2). Durante a Estacao 1,
o fluxo de calor liquido na CMO segue o aumento do fluxo de momento durante a tarde
(Figura 4.18a), transportando calor da superficie para baixo efetivamente apés as 15 h.
Na Estacao 1, um fluxo de calor de 10 W m™2 pode ser observado até em torno de 10
m durante a tarde (antes das 18 h), o que equivale & 10% do fluxo liquido de calor na
superficie médio da estacao (Figura 4.18c). Na Estacao 2, o contorno de 10 W m~2 ¢
observado até a profundidade de 15 m (Figura 4.18b), sendo equivalente & 20% do fluxo de
calor liquido na superficie médio dessa estacao, evidenciando a maior distribuicao vertical

de calor proveniente da atmosfera nessa estacao.
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Figura 4.18: Perfil médio diurno do fluxo liquido de calor no oceano (W m~2), para (a) Estacio 1 e (b)

Estagao 2. Linhas tracejadas indicam valores negativos e significam perda de calor.

Na Estacao 2, o fluxo de calor na camada proxima da superficie passa a ser negativo
aproximadamente 1 hora antes que na Estacao 1, ja que na Estagao 2 a perda de calor

2 na camada

¢ mais intensa na interface, apresentando perdas maiores do que 100 W m™
superficial, até em torno de 10 m (Figura 4.18b). Na Estagao 1, essa camada com fluxo
de calor negativo apresenta valores entre —70 ¢ —50 W m~2 com, aproximadamente, 5 m
de profundidade. Abaixo da camada onde o fluxo de calor é negativo ha uma camada de

entranhamento, onde o fluxo de calor aparece positivo. Essa camada de entranhamento
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atinge uma profundidade de até 12 m nessa estacao (Figura 4.18a).

Na Estacdo 2, em torno das 04 h, o fluxo de calor ¢ de —10 W m~2 em torno de
20 m de profundidade (Figura 4.18b). Abaixo desta camada, ha uma espessa camada de
entranhamento, onde o fluxo de calor é positivo, compreendendo a camada entre 20 e 60 m.
O fluxo de calor nessa camada chega a ser equivalente a 50% do fluxo de calor liquido na
superficie médio da estagao (Figura 4.18d), evidenciando a existéncia de um ciclo diurno

de turbuléncia expressivo na regiao equatorial do Oceano Atlantico na Estacao 2.

4.5 FEvolucao diurna da camada de mistura oceanica durante a Estacao 2

Nesta secao sao analizadas as propriedades turbulentas durante o periodo em que o

k

emo durante a Estagao 2, que, de acordo com

modelo estimou as maiores variagoes de h
a Figura 4.11b, ocorreram nos dez primeiros dias de outubro, chegando a quase 70 m de
profundidade.

A Figura 4.19 mostra as variagoes de € nesses dias. Observa-se na Figura 4.19, pela

2 573, que a camada superficial apresenta evolucao diurna

regiao em que € > 1 x 107" m
tipica dessa estagao, como descrito na segao anterior (Figura 4.15), se aprofundando apés
o maximo diurno da tensao de cisalhamento na superficie no periodo da tarde. Porém,
nesse periodo, observa-se que o modelo estima um grande aumento de € apds as 00 h,
que se estende a mais de 60 m de profundidade durante a noite, de forma semelhante aos
resultados das simulagoes usando LES de Wang et al. (1998) (Figura 4.16).

A Figura 4.20a mostra que nesse periodo as variagoes diurnas do cisalhamento zonal
ocorrem predominantemente acima de 20 m, apresentando fase tipica da estagdao, com
maximo apos as 15 h e minimo durante o periodo da noite. Nesse periodo de outubro, o
cisalhamento nessa camada superficial (Figura 4.20a) é menor que a média para a estagao
(Figura 4.8c¢), evidenciando uma CMO mais homogénea. Abaixo de 20 m, o cisalhamento
aumenta rapidamente e, abaixo de 40 m, é maior que a média para a estagao. As 22 h,
observa-se que o cisalhamento gerado pelo vento na superficie atinge a profundidade de
20 m, dai se propagando para maiores profundidades, aparentando ser responsavel pelo
aumento do cisalhamento entre 40 e 60 m durante a noite (contorno de 1,6 x 1072 s71).

Abaixo de 60 m, observa-se a regiao de maximo cisalhamento na camada e também a

existéncia de um ciclo diurno, com valores de 3 x 1072 s™! entre as 11 h e 14 h, quando €
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¢ maximo nesta profundidade (Figura 4.19).
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Figura 4.19: Ciclo diurno de € de 1 a 11 de outubro simulado com o GOTM.

Na Figura 4.20b, observa-se que, durante a noite, a camada é estaticamente instavel
até 20 m de profundidade, sendo estavel abaixo desta profundidade. Comparando com a
média para a Estacdo 2 (Figura 4.10d), nesse periodo de outubro a camada se encontra
com menor estratificacao estavel.

A Figura 4.21 mostra a evolugao diurna dos termos da equacao de k (Eq. 2.18),
calculados pelo modelo, o que permite uma interpretacao da contribuicao dos processos
fisicos responséveis pela geracao de energia cinética turbulenta.

Das 12-18 h (Figura 4.21a), periodo da tarde, quando ocorre o aumento diurno do
cisalhamento na camada superficial, verifica-se que k é gerada por producdo mecanica
(termo P) nessa camada; o termo de empuxo (termo B) age dissipando k nos primeiros
5 m, onde a geragao de turbuléncia é mais intensa (Figura 4.14b), sendo este termo nulo
abaixo desta camada; os outros termos aparecem com valores proximos de zero. Entre 30
e 60 m, pode-se observar que P e € sao diferentes de zero, o que pode estar relacionado a

produgao mecénica intensa existente no periodo anterior (Figura 4.21d).
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Figura 4.20: Ciclo diurno médio do perfil vertical de (a) cisalhamento da corrente zonal (1072 s71) e (b)

N? 572, de 01 a 11 de outubro.

Das 18-00 h (Figura 4.21b), observa-se que a produc¢ao mecanica se entende até uma
profundidade maior, o que esta relacionado com o momento transferido na superficie pelo
vento no periodo da tarde. O termo de empuxo é positivo na camada mais superficial,
até aproximadamente 10 m, devido a perda de calor na superficie nesse periodo, agindo
na produgao de k; abaixo de 10 m esse termo age dissipando energia cinética turbulenta.
Observa-se nesse periodo que o termo de difusao vertical de k (termo T') é negativo entre
5 e 20 m de profundidade, transportando k£ de onde ha maior geragao para as camadas
acima e abaixo, contribuindo com o entranhamento na CMO diurna.

Entre 00-06 h é o periodo em que a CMO diurna se apresenta mais turbulenta (Figura
4.21c). O termo de empuxo, devido a instabilidade estatica da camada (Figura 4.18b), é
responsavel por mais de 20% da producao de k que ¢é dissipada na superficie, sendo maior
que o termo de producao mecanica entre 5 e aproximadamente 18 m, mantendo essa ca-
mada proxima da superficie com producao intensa de turbuléncia. Esse resultado coincide
com a simulagao de LES de Skylingstadt et al. (1999), utilizando forgantes atmosféricas
observadas no Oceano Pacifico. Abaixo de 20 m de profundidade a producao mecanica
predomina, sendo esse termo maior do que na superficie, mesmo para o periodo anterior
(Figura 4.21b), quando o momento da superficie ainda estava sendo transferido para as

profundidades maiores.
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Figura 4.21: Perfis verticais médios dos termos da equagio de k (Eq. 2.18) para o periodo de 01 a 11

de outubro. (a) Média entre 12-18 h; (b) média entre 18-00 h; (c) média entre 00-06 h e (d) média entre

06-12 h. Os termos foram normalizados pela média de € na superficie em cada intervalo do dia.

Uma hipotese para a geragao dessa turbuléncia mecanica intensa a essa profundidade,

considerando os campos de cisalhamento mostrados (Figura 4.20a), seria o disparo que o

momento transmitido da superficie ocasionaria ao atingir essa profundidade estavel, mas

de intenso cisalhamento. Neste caso, o fluxo de momento proveniente da superficie teria de

ser suficiente para aumentar o cisalhamento nessa camada e vencer a estabilidade estatica,

gerando energia cinética turbulenta. A outra hipdtese seria aquela sugerida por Gregg

et al. (1985) e simulada com LES por Wang and Miiller (2002), de que a propagagao

de OGI da camada superficial onda ha geracao de turbuléncia térmica e mecanica, ao
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chegar nas camadas abaixo e encontrar uma regiao onde o escoamento é marginalmente
estavel (Ri, ~ 0,25), de intenso cisalhamento, resultaria no aumento do cisalhamento nessa
camada e, assim, na geragao de k. O modelo simplificado usado aqui mostra um mecanismo
mais parecido com a primeira hipétese. Quanto a segunda hipdtese, esta nao é possivel
ser analizada neste trabalho, pois nao esta sendo considerada parametrizacao de OGI de
qualquer tipo, de forma que seja possivel estudar essas ondas separadamente. No entanto,
a ocorréncia de tal efeito das OGI poderia estar sendo indiretamente reproduzido nas
simulagoes através da assimilacao dos dados derivados das observacoes do PIRATA de perfil
de corrente zonal, caso seja caracteristico da regiao equatorial do Oceano Atlantico. Nesse
caso, os dois processos sugeridos poderiam ser responsaveis pelo aumento da turbuléncia
em profundidade.

No periodo entre 06-12 h (Figura 4.21d), quando a turbuléncia intensa produzida na
camada mais superficial durante a noite ja foi suprimida pela estabilidade estatica causada
pela incidéncia de radiagao solar, a camada abaixo de 20 m ainda se encontra com grande
producao mecanica de k até quase 70 m. Nessa camada os termos € e B dissipam energia
cinética turbulenta.

A Figura 4.22 mostra o ciclo diurno médio do nimero de Richardson gradiente (Ri,),

dado pela seguinte relagao:

(4.2)

Considerando o mesmo critério utilizado por Wang et al. (1998) e Wang and Miiller
(2002) para classificar o escoamento usando Ri,, para Ri, < 0 tem-se uma situagao de
estratificacao instavel; para 0 < Ri, < 0,25, tem-se uma situacao de estratificacao estavel
com escoamento dinamicamente instavel; e para Ri, > 0,25 tem-se um escoamento estdvel,
nao-turbulento. Considera-se ainda uma situacao de escoamento marginalmente estavel
quando 0,25 < Riy < 0, 50.

A Figura 4.22 mostra que préximo a superficie, Riyz > 0,25 entre as 07 e 17 h. Apds as
17 h, a camada superficial passa a apresentar Ri, < 0, chegando a 20 m de profundidade

em torno da 00 h, onde existe uma camada de geragdo de turbuléncia térmica (Figura
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4.21c); essa camada estaticamente instdvel se mantém até o nascer do Sol. Entre as
11 e 21 h, a camada entre 20 e, aproximadamente, 60 m tem 0,25 < Ri, < 0,50, ou
seja, ¢ marginalmente estavel. Apods as 21 h, entre 35 e 60 m, tem-se 0 < Ri, < 0,25,
indicando um escoamento dinamicamente instavel nessa camada; apds as 02 h, a camada
dinamicamente instavel se estende de 30 a 60 m de profundidade, o que coincide com o
aumento da produgao mecanica de turbuléncia observado nas Figura 4.13a e Figura 4.21c¢,d.
E interessante notar que entre essa camada dinamicamente instavel, mais profunda, e a
camada estaticamente instavel, superficial, Ri, aparece estdvel, maior que 0, 25, mostrando
que as duas camadas turbulentas estao separadas por uma camada nao-turbulenta, o que
indica que a turbuléncia na camada profunda pode ter sido gerada remotamente, como pela
propagagao das OGI da CMO estaticamente instéavel para a regiao de intenso cisalhamento,
como proposto por Gregg et al. (1985) e simulado por Wang and Miiller (2002). Esse
resultado mostra, portanto, um quadro similar ao do trabalho de Wang et al. (1998) e a

aplicabilidade do modelo usado neste trabalho no estudo da CMO equatorial.
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Figura 4.22: Ciclo diurno médio do nimero de Richardson gradiente entre 1 a 11 de outubro. Area

hachurada indica regiao de escoamento dinamicamente instavel, com 0 < Rigy < 0.25

Linden (1975) verificou em experimento de laboratério que em uma camada de mistura
onde existe geracao intensa de turbuléncia e que se encontra sobre uma camada estati-

camente estavel, pode haver irradiacao de energia na forma de OGI, cuja velocidade de
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fase se propaga para maiores profundidades. No caso do oceano, o momento fornecido
pelo vento na superficie adicionado a producao térmica de turbuléncia durante a noite
teria o efeito de intensificar a geracao de turbuléncia na CMO, como foi simulado pelo
GOTM, sendo que a CMO se encontra sobre a termoclina, que é a camada de estrati-
ficagao estavel. Gregg et al. (1985), com seus resultados de observagdes de €, sugeriram
que esse mecanismo pode ser responsavel em grande parte pelo ciclo diurno de turbuléncia
em profundidade observado no Oceano Pacifico equatorial. Essas OGI, ao se propagarem
para o fundo e atingirem a camada de intenso cisalhamento, de escoamento marginalmente
estavel, seriam responsaveis pela geracao desse escoamento turbulento a essa profundidade.
Wang and Miiller (2002) reproduziram esse mecanismo usando LES e verificaram que a
presenca da camada de intenso cisalhamento, devido a presenca da SCE em profundidade,

¢é condicao necessaria para a existéncia desse ciclo diurno de turbuléncia.
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Conclusoes

Neste trabalho foi apresentado o estudo da evolucao e estrutura da camada de mistura
oceanica (CMO) do Oceano Atlantico equatorial utilizando um modelo oceanico de tur-
buléncia, o GOTM, dados derivados das observagoes da béia PIRATA situada em (0° , 23°
W) e dados complementares de radiagao em superficie do SRB-NASA. Os dados do PI-
RATA foram utilizados no calculo dos fluxos turbulentos de superficie usando o algoritmo
bulk de Fairall et al. (2003), necessérios para fechar o balango de energia na superficie, e os
dados de sub-superficie (corrente, temperatura e salinidade) foram usados na assimilagao
de dados durante as simulacoes. Foram realizadas duas simulagoes, uma para cada estacao
tipica da regiao, fora dos periodos de transicao dos ventos na bacia equatorial, quando a
termoclina se encontra em sua posi¢ao sazonal média.

Com o conjunto de dados observados da béia PIRATA — que, no total, compreendeu o
periodo de marco de 1999 a junho de 2006 — pode-se verificar as caracteristicas das estacoes
simuladas. A primeira estagao, caracterizada pela presenca da ZCIT, vai de fevereiro a
abril (Estagao 1). Nesses meses os ventos sao mais fracos, com intensidade média de 2 m
s~ ocorrem os méaximos de precipitacao e TSM, sendo um periodo de maior nebulosidade
e, portanto, menores balancos de radiacao na superficie; a camada de mistura oceanica se
encontra rasa, desacoplada da termoclina, e toda a camada superior do oceano se encontra
com maior estratificacao estavel.

A segunda estagcao, de agosto a outubro (Estaco 2), é quando a ZCIT se encontra mais
ao norte e os ventos alisios sao mais intensos na regiao, com intensidade média de 6 m s~!;
a termoclina é mais profunda nesse periodo e o fluxo de calor em sua base se encontra em

equilibrio com o fluxo de calor na superficie (Weingartner and Tang, 1987); o gradiente
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vertical das propriedades da dgua do mar (temperatura e salinidade) se encontram menores;
o indice de precipitacao é menor e as trocas diurnas de calor na superficie sao mais intensas.
As médias horérias de tensao de cisalhamento na superficie mostraram a existéncia de um
ciclo diurno desta variavel, o qual é mais evidente na Estagao 2, sendo maior das 06 as 14
h.

Verificou-se que o fluxo liquido de calor na superficie apresenta pouca variabilidade no
ciclo anual, como esperado para a regiao equatorial. Na Estacao 1, o balango de onda curta
¢ menor devido a maior nebulosidade nesse periodo; no entanto, a mesma nebulosidade
diminui a perda de energia pelo balanco de onda longa e os ventos, menos intensos nessa
estacao, resultam em menor perda de energia pelo fluxo de calor latente. No periodo em
que a ZCIT se encontra ao norte, na Estacao 2, apesar da menor nebulosidade e maior
incidéncia de radiacao solar, a perda de energia pelo balanco de onda longa acaba sendo
maior e os ventos, mais intensos, aumentam a perda de energia do oceano pelo fluxo de
calor latente. O resultado verificado foi uma pequena variagao do fluxo liquido de calor
na superficie durante o ano, sendo o ganho de energia do oceano ligeiramente maior no
periodo da ZCIT (Tabela 4.2) devido & menor perda de energia pelo fluxo de calor latente.

Na Estacao 1, o fluxo liquido de calor recebido na superficie nao é conservado na CMO,
sendo parte transportado para leste e parte transportada para profundidades de até 75 m,
segundo Weingartener and Weisberg (1991a), o que pode ser observado na Figura 4.6a. Na
Estacao 2, o fluxo de calor na superficie proveniente da atmosfera é distribuido na CMO
(Figura 4.6b) sob menor efeito de advecgao e maior mistura vertical nessa estagao.

Nas duas estagoes, a CMO ¢é gerada por turbuléncia de origem mecanica, pois, em
primeira aproximacao, ha um balanco entre a producao mecanica e a dissipacao de energia
cinética turbulenta. O termo de produgao térmica somente é importante nos primeiros
30% da profundidade da CMO durante o periodo noturno.

As simulagoes mostraram que, em ambas estacoes, o ciclo diurno da tensao de cisal-
hamento do vento na superficie é responsavel pelo desenvolvimento da CMO, que comega
a se aprofundar a partir das 15 h com o transporte turbulento de momento para maiores
profundidades. Essa propagacao de momento no periodo da tarde é responsavel também
pelo transporte do calor das dguas superficiais — aquecidas pela incidéncia de radiagao

solar — para profundidades maiores. Ao poente, inicia-se o resfriamento das aguas super-
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ficiais com a perda de calor da superficie, tornando a camada estaticamente instavel. Com
isso, tem inicio a producao térmica de turbuléncia, que junto com o momento transferido
da superficie no periodo da tarde, tende a aumentar o entranhamento da CMO, que ganha
profundidade até as 06 h. Apds esse horario, a CMO diurna colapsa com a re-estratificacao
da camada superficial devido a incidéncia de radiacao solar e a turbuléncia é rapidamente
dissipada.

Os periodos de transicao dos ventos na bacia equatorial, anteriores a cada estacao
investigada, determinam o estado de estratificacao da camada superior oceanica. FKEsses
diferentes estados e as forcantes atmosféricas em cada estacao caracterizam a dinamica
da CMO quanto aos processos turbulentos na escala diurna. Na Estagao 1, a situagao de
estratificacao estavel da camada, resultante da relaxacao dos ventos e da concentracao de
calor em uma CMO rasa, a partir de dezembro, e a menor intensidade das forcantes de
superficie nesse periodo, geram uma CMO média com pequena variacao diurna. A Figura

5.1a resume a profundidade da CMO nessa estagao estimada pelos diferentes critérios
k

oo €stima uma profundidade

usados. Das 10 as 14 h, a turbuléncia é mantida pelo vento e h

média de 5 m para a CMO, chegando a 10 m durante a noite. Usando o critério de gradiente

0,01
cmo)

vertical de densidade menor que 0,01 kgm™ , h estima-se uma profundidade da CMO

0,03
hcmo

em torno de 6 m durante a noite. O critério de de Boyer Montégut et al. (2004),
mostra uma CMO em torno de 10 m, negligenciando as variacoes diurnas.
Na Estacao 2, por ser um periodo de ventos e troca de calor mais intensos na superficie,

a CMO se encontra com menores gradientes verticais das propriedades e mais profunda.

h0’01

ome estima uma CMO diurna de densidade verticalmente ho-

A Figura 5.1b mostra que

mogénea com profundidade média de até 20 m durante a noite, ocorrendo estratificagao

0,03

oo apresenta pouca variagao diurna, com profundidade em torno de 20

durante o dia;
m. J4 kY estima uma CMO com profundidade de 10 m durante o dia, a qual se mantém
nesse horario devido a producao mecanica de turbuléncia, e aprofundando apds as 15 h.
Durante a noite, essa camada apresenta uma grande extensao vertical, chegando em torno
de 55 m as 04 h, excedendo a profundidade em que as propriedades sao verticalmente

homogeéneas, abrangendo uma camada de entranhamento, onde o fluxo liquido de calor no

oceano inverte de sinal (Figura 4.18b).
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Figura 5.1: Comparagao entre as profundidades das camadas de mistura oceanicas estimadas pelos

0,01

diferentes critérios usados para (a) Estagdo 1 e (b) Estagdo 2. h))b

estima a variacao diurna da camada

0,03

de mistura considerando a diferenca de densidade de 0,01 kg m~3 de seu valor na superficie; h%% é o

critério sugerido por de Boyer Montégut et al. (2004) para estimar uma camada de mistura com rdpida
resposta as forcantes atmosféricas, mas negligenciando as variagoes diurnas, considerando a diferenca de

0,03 kg m~3 da de seu valor em z = —10 m; k¥ é o critério de Burchard and Bolding (2001) para o

o

GOTM usando a energia cinética turbulenta.

Trés hipoteses sao sugeridas para explicar a existéncia dessa CMO de maior profun-
didade. A primeira, de que o momento transferido no periodo de maxima tensao de
cisalhamento do vento durante o dia, ao atingir a regiao de intenso cisalhamento, entre
40 e 70 m — existente devido a presenca da SCE — mas estaticamente estavel, seria
suficiente para vencer a estratificacao e instabilizar dinamicamente o escoamento nessa
profundidade. A segunda baseia-se no mecanismo de geragao de ondas de gravidade in-
ternas na camada superficial turbulenta, reproduzidos em laboratério por Linden (1984)
e simuladas com com LES por Wang and Miiller (2002). De acordo com esses trabalhos,
em uma camada de mistura onde ha intensa producao de turbuléncia e que se situe sobre
uma camada estaticamente estavel, sao geradas ondas de gravidade internas, as quais se
propagam para maiores profundidades. Como sugerido por Gregg et al. (1985), essas
ondas ao atingirem a camada de intenso cisalhamento, ocasionam em quebra e geragao de
turbuléncia. A terceira hipétese é a de que os dois mecanismo ajam na geracao da tur-

buléncia nessa camada. Como nesse estudo nao foi considerada nenhuma parametrizagao
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para geragao de turbuléncia devido as ondas de gravidade internas, nao foi possivel estimar
a contribuicao dessas ondas na geracao de turbuléncia, cujos efeitos de sua quebra podem
estar indiretamente inseridos nas observagoes de perfil de corrente zonal do PIRATA.

Dessa forma, como sugestao para trabalho futuro, considera-se importante:

e investigar o efeito das ondas de gravidade internas na geragao de turbuléncia profunda
e tentar quantificar a participacao dessas ondas na geracao de turbuléncia na regiao

de intenso cisalhamento.

e investigar também o efeito das ondas de gravidade superficiais na geragao de tur-
buléncia na camada superficial, considerando diferentes parametriza¢oes como condicao

de contorno de superficie na equagao da energia cinética turbulenta.
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