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RESUMO 

Entre os muitos processos flsicos que envolvem a interação mdtua entre oceano e at- 
mosfera, este trabalho volta a atenção para aqueles que ocorrem na fina camada 
ocednica que recebe a ação da atmosfera. Além disso devido ao fato de que em ocea- 
no aberto as variações verticais de T e S são maiores do que as variações horizontais, 
s6 nos importa o comportamento unidimensional (vertical) da camada limite planetã- 
ria ocehica sob a ação atmosférica. A atual impossibilidade de compreensão como 
um todo da ampla gama de movimentos que ocorrem simultaneamente na camada de 
mistura oceânica (c.m.), nos obriga a separá-los em três escalas temporais: a diurna, a 
ciclônica (sin6tica) e a sazonal. Para cade uma destas escalas s3o dadas as caracterlsti- 
cas dos movimentos da c.m. em resposta às forçantes atmosféricas. Mais detalhada- 
mente são analisadas as oscilaçóes inerciais, pois estas em certas circunstbncias de 
fluxos de momentum na interface oceano-atmosfera, constituem a parte dominante 
da resposta .oceânica, com a energia inercial sendo aproximadamente 213 da energia 
cinética total (D'Asaro 1985a, b). De uma análise qualitativa entre os modelos comu- 
mente usados para simulação dos movimentos na c.m., os modelos integrais ou de 
placa e os modelos de viscosidade turbulenta, são apontadas as diferenças básicas nos 
tipos de parametrizações utilizadas nestes modelos. Finalmente, são fundamentados 
os conceitos de se efetuar o balanço da energia cinética turbulenta e da energia poten- 
cial do oceano superior, e suas formas de conversão e dissipação. 

ABSTRACT 

This study is addressed to those interactive physical processes that take place between 
the upper layers of the oceans and the overlying atmosphere. It is examined only the 
vertical (unidimensional) response of the oceanic planetary boundary layer to an 
atmospheric forcing, due to the relative smallness of the temperature and salinity 
horizontal gradients. The complexity of motions in the mixing layer, spanning over a 
broad temporal spectrum does not allow one single integrated approach. Therefore, 
the mixing layer motions are classified according to  their time scales into: diurnal, 
synoptic (cyclonic) and seasonal. The inertial oscillations are examined in a more 
detailed fashion for, under favorable atmospheric conditions conducive to a 
momentum flux into the ocean, they are the dominant oceanic response, with the 
inertial energy equal t o  approximately 213 of the kinetic energy (D'Asaro 1985a. b). A 
qualitative analysis of the most commonly used models (vertically integrated or slabe 
models, and turbulent viscosity models) for simulating motions in  the mixing layer 
gives the main differences in the parameterization schemes of these models. Finally. 
the necessary considerations to arrive at the balance of turbulent kinetic and potential 
energies in the upper ocean and their conversion and dissipation mechanisms are 
made. 
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Basicamente, a estrutura vertical do oceano supe- 
rior 6 composta por uma camada instavel e turbulenta, 
que 6 limitada abaixo por uma camada estratificada esta- 
vel, a termoclina sazonal (Fig. 1 ). Em geral, quantidades 
escalares tais como temperatura e salinidade estão bem 
misturadas verticalmente pr6ximo à superfície do ocea- 
no. Esta região de águas bem misturadas tl chamada de 
camada de mistura (c.m.), sendo caracterizada por estar 
em regime turbulento, pois esta constantemente agitada 
pela tensão de cisalhamento do vento (t.c.v.1 e pelo fluxo 
de "buoyancy" superficial. A profundidade ou espessura 
da cm. abrange uma ampla faixa de valores, desde pou- 
cos metros at6 100 ou 200 m, sendo que estas últimas sáo 
caracterlsticas das latitudes baixas e média:. Ressalva-se 
que, devido ao fato de o campo de velocidade não ter si- 
do tão bem observado como os de temperatura e salini- 
dade, ainda não esta claro quanto o campo de velocidade 
é uniforme dentro da c.m., embora existam modelos on- 
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de h4 a suposição béísica da independência das correntes 
horizontais em relação à profundidade (seçáo 4). 

0 s  véírios fatores que contribuem para produção ou 
eliminação dos gradientes verticais de temperatura e sa- 
linidade no mar podem ser divididos em dois grupos: i) 
processos de transferencia de energia na superflcie do 
mar; ii) processos de transferencia advectiva abaixo da 
superflcie do mar (LaFond, 1954). São postuladas duas 
camadas de cisalhamento vertical: a zona prbxima ZI su- 
perflcie, que 6 a região dominada pelas ondas, e a zona 
entre a base da c.m. e o topo da termaclina, chamada de 
camada de "entrainment" (c.e.). Nesta o.e. há um trans- 
porte vertical de momentum e de calor para dentro da 
c.m.. Tanto a mistura vertical dentro da camada limite 
turbulenta, como a mistura por "entrainment" em sua 
base ocorrem em resposta ZI forçante atmosférica local, 
ou seja, à tc.v. e ao fluxo de "buoyancy" na interface ar- 
-mar. Abaixo da c.m. desaparecem os efeitos diretos des- 
ses fluxos turbulentos, e a pequena variabilidade encon- 
trada nos campos de temperatura e salinidade é devida a 
ondas internas e movimentos quasi-geostróficos (Ste- 
venson, 1980). Existem dezenas de contribuições na lite- 
ratura especializada sobre o tbpico de interações.oceano- 
atmosfera, como os de Phillips (1977); Niiler & Kraus 
(1977); Pollard (1 977); Garwood (1979); Mascarenhas 
(1981). Este trabalho aborda a dinâmica da c.m. sob o 
ponto de vista que enfatiza os processos turbulentos e de 
mistura que ocorrem dentro da camada limite planetária 
ocednica. 

2. AS ESCALAS DE TEMPO DA C.M. 

I TEMPERATURA 

As camadas superiores do oceano servem como 
zona de amortecimento entre a atmosfera e a circulação 
profunda. Saber como o momentum transferido da at- 
mosfera se distribui no oceano é fundamental para en- 
tender como a atmosfera força as varias escalas de mo- 
vimento no oceano (Krauss, 1981; Greatbatch, 1984; D'A- 

Figura 1. Representação esquemática da estrutura ver- saro 1985b). Outra questão que se coloca é como a at- 
tical do modelo de camada de mistura: d, eS- mosfera e o oceano interagem mutuamente em termos 
pessura da região dominada pelas ondas; h, de trocas de calor (Prangsma & Kruseman, 1984; 
espessura da camada de mistura, 8, espes- Garwood et ai., 1981 1, pois o calor que está distribuido de 
sura da camada de "entrainment". uma maneira não uniforme no oceano superior, determi- 
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'nará anomalias de temperatura superficial do mar que A 
uma importante condição de contorno para a circulaçáo 
da atmosfera (Malkus, 1962; Namias, 1973; Moura & Shu- 
kla, 1981). Esta e a realimentação nos processos de inte- 
ração oceano-atmosfera. 

Em resposta à atmosfera, a cm. varia principal- 
mente em trgs escalas de tempo: diurna, cicl8nica e sazo. 
nal. 

a) Escala diurna 

Durante regimes de ventos leves, o ciclo de aque- 
cimento diurno introduz uma importante escala de tempo 
no balanço de energia. Quando a radiação solar incidente 
for maior do que a soma da radiação de retorno de onda 
longa com os fluxos de calor latente e senslvel, há a for- 
mação de uma camada de água menos densa próxima à 
superflcie (acr6scimo de "buoyancy"), que inibe fluxos 
turbulentos para baixo. Como a componente vertical da 
turbulência 4 insuficiente para transportar calor e mo- 
mentum ate a base da cm., há retração desta cm., po- 
dendo chegar mesmo a desaparecer. A noite, a emissão 
de radiação de onda longa e os fluxos de calor sensível 
esfriam a cm., e a geração de turbulência convectiva e 
mecanica resulta na erosão das camadas estáveis forma- 
das durante os perlodos de aquecimento diurno (Stom- 
mel1 et al., 1969; Saltzmann & Ashe, 1976). 

b) Escala c ic lh ica (sinótica) 

Simpson (1969) sugeriu que os fluxos de momen- 
tum e calor entre oceano-atmosfera, que são significati- 
vos nas latitudes &dias, estão concentrados quase que 
inteiramente dentro dessa escala sin6tica. Nesta escala, 
as variações no campo de temperatura e de velocidade 
no oceano estão associadas com a passagem de ciclones 
e anti-ciclones em moviménto para leste. 

No campo de temperatura, durante períodos de 
tempestades com fortes ventos e intenso fluxo de calor 
para cima, há a geração de mistura turbulenta que supera 
a tendência do aquecimento diurno em produzir uma 
camada estável pr6xima à superfície. Nas latitudes me- 
dias, quando da passagem de um ciclone extratropical, a 
resposta do oceano A caracterizada por um rápido afun- 
damento e resfriamento da c.m.. Por causa da grande 
inercia tArmica, da pequena inArcia mecânica, e da fra- 
queza dos processos de dissipação na cm., as tempesta- 
des podem gerar grandes e persistentes anomalias de 
temperatura da superfície do mar. 

Para tempestades que perduram at6 um período 
inercial, a resposta inclui oscilaçóes inerciais (seção 3). 
Para tempestades que perduram mais que um dia são 
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estabelecidos transportes de Ekman na camada superior 
resultantes do rotacional da t.c.v.. Uma das primeiras 
tentativas no estudo da resposta do oceano a uma Única 
tempestade foi feita por Francis & Stammel, 1953. Desde 
o artigo de Kraus & Turner (1967) sobre a modelagem da 
cm., muitos outros trabalhos tentam descrever os pro- 
cessos flsicos que contribuem para a mistura e o movi- 
mento da camada superior do oceano (O'Brien & Reid, 
1967; Geisler, 1970; Pollard et al., 1973; Halpern, 1974; 
Niiler, 1975; Mellor & Durbin, 1975; Price et al., 1978; De 
Szoeke, 1980; Klein & Coantic, 1981; Price, 1981; Great- 
batch, 1983, 1984; Kundu & Thomson, 1985; D'Asaro, 
1985a, b; Pereira, 1988). Todos estes autores descreveram 
processos que agem sobre o sistema em escalas de tem- 
po relativamente curtas (horas ate no máximo 2 sema- 
nas). 

c) Escala sazonal 

Por volta do inlcio da primavera, quando a atmos- 
fera já aquece a superfície do oceano, a temperatura da 
c.m. começa a aumentar, e esta a se tornar mais rasa. 
A retração devido ao aquecimento da c.m. continua por 
todo o verão, fazendo que se forme uma termoclina sa- 
zonal. No inicio do outono há uma reversão neste pro- 
cesso, e a c.m. inicia o afundamento com a consequente 
erosão da termoclina sazonal. Por todo outono e inverno, 
a c.m. continua a resfriar-se e a tornar-se cada vez mais 
profunda. Nos trabalhos de Kraus & Turner (19671, Gill & 
Niiler (1973), Denman (19731, Niiler (1975), Haney & Da- 
vies (1976), Gill & Turner (1976), há a descrição e simula- 
ção de todo ou parte deste ciclo sazonal. 

Observa-se, entretanto, que as variações nas esca- 
las de tempo da c.m. não são independentes. Por exem- 
plo, variações diurnas tendem a ser maiores na prima- 
vera e verão quando a aquecimento solar A mais forte. 
Dois interessantes trabalhos onde são estudados o aco- 
plamento entre as três escalas de tempo são os de 
Elsberry & Camp (19781, e de Camp & Elsberry (1978). 
Nestes trabalhos, a principal conclusão A que a transição 
de uma c.m. profunda (inverno) para uma c.m. rasa (ve- 
rão) pode ocorrer em um dnico dia, dependendo da 
magnitude das tempestades e da duração dos ventos le- 
ves entre estas tempestades. 

3. AS OSCILAÇOES INERCIAIS NA C.M. OCEANICA 

A t.c.v. sobre a superflcie do oceano gera ondas 
inerciais de um modo intermitente. As principais caracte- 
rísticas dos movimentos inerciais são correntes intermi- 
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tentes com velocidades tlpicas de 10 a 20 cmls, cujo ho- 
dográfo A aproximadamente um clrculo que gira no sen- 
tido antl-hordrio (H.S.), com um período pr6ximo ao pe- 
rlodo inercial local, l l f, onde f A a frequência inercial ([f = 
sen (latitude)/l2 hr]). Dentro da c.m. os movimentos iner- 
ciais sáo coerentes e em fase (Pollard, 1970; Pollard & 
Millard. 1970), aumentam em resposta à mudanças no 
vento local (Thomson & Huggett, 19811, e decaem em 
muitos perlodos inerciais (Price, 1976; Kundu, 1986). To- 
dos os registros oceanográficos são dominados pelas os- 
cilações inerciais e pelas oscilações semidiurnas. O es- 
pectro de energia confirma o domlnio dessas frequências, 
onde 60% a 80% da energia está na banda de baixa fre- 
quênciai que inclui a corrente média (Pollard, 1980). 

A quantidade de energia colocada nos movimentos 
inerciais pelas flutuações no campo de vento 6 basica- 
mente dependente da profundidade da c.m. e do tempo 
que o vento atua, não sendo muito afetada pela estratifi- 
cação nem pela escala horizontal da t.c.v.. Nas latitudes 
médias, as escalas de tempo dominantes da atmosfera 
são maiores do que l l f ,  com escalas de espaço entre 500- 
2000 km (Fissel, 1976). No entanto, as caracterlsticas do 
campo de vento que mais influenciam as oscilações iner- 
ciais são aquelas que tem escalas de tempo pouco me- 
nores do que um perlodo inercial. Ainda que as grandes 
baixas estacionárias ou jatos zonais estacionários possam 
provocar fortes t.c.v. na superflcie do oceano, esses dis- 
túrbios sinbticos não excitam oscilações inerciais na c.m. 
(D'Asaro, 1985b). Características atmosféricas com esca- 
las da ordem de 100 km, na direção de advecção, passam 
por uma dada localização com uma escala de tempo de 
aproximadamente llf. Esses eventos associados com 
passagens de frentes frias ou pequenas baixas secunda- 
rias contribuem com a maior fração para a produção de 
energia cinética turbulenta (e.c.t.1 para mistura nas cama- 
das superiores do oceano (Elsberry & Raney, 1978; Haney 
et al., 1981). Desta forma, eles são muitos eficazes para 
gerar no oceano variações de mesoescala (30-2000 km) 
(Orlanski & Polinsky, 19831, como também para excitar 
fortes oscilações inerciais. Nessas circunsttmcias de fluxos 
de momentum na interface oceano-atmosfera, as oscila- 
ções inerciais constituem a parte dominante da resposta 
oceânica, com a energia inercial sendo aproximadamente 
213 da energia cinética total (D'Asaro, 1985a, b). 

No inlcio. as oscilações inerciais estão concentradas 
na c.m. e propagam-se para baixo com uma velocidade 
de grupo, que varia proporcionalmente com a estratifica- 
ção, em torno de 0.03 a 3 mldia (Pollard, 1980). Devido a 
esta pequena velocidade de grupo elas submetem-se a. 
uma forte atenuação por dispersão turbulenta, sendo im- 
provável que as amplitudes que são observadas nos pa- 
cotes de oscilações inerciais abaixo da c.m., sejam gera- 

das pela ação de uma única tempestade na superflcie do 
mar. Esta propagaçáo de energia para baixo est8 asso- 
ciada com uma propagação de fase para cima (Kundu & 
Thomson,l985). 

As ondas inerciais podem viajar milhares de quilo- 
metros antes de serem dissipadas. Porem, ao longo do 
caminho estas podem ser distorcidas por numerosos fa- 
tores como, por exemplo, pelo escoamento médio que 
pode aprisionar e amplificar essas ondas. As oscilações 
inerciais tem um perlodo de duração da ordem de mais 
ou menos 1 semana. Pelo fato das ondas de gravidade 
serem mais r8pidas do que as ondas inerciais, quando 
elas viajam para fora da região sob influência do vento 
formam uma configuração de ondas moduladas com fre- 
quências que crescem de uma forma gradual. 

Ainda não está muito claro como a energia nas fre- 
quencias quasi-inerciais é removida das camadas supe- 
riores. Parece improvável que somente a dispersão seja o 
h i c o  mecanismo responsável pela perda de energia. A 
esta deve ser suplementada outros mecanismos tais co- 
mo a instabilidade de Kelvin-Helmholtz, a turbulência, a 
atuação de um segundo vento, que poderiam causar os- 
cilações de curta duração (Pollard, 1980). 

A resposta barocllnica do oceano à atuação de tem- 
pestades em movimento pode ser dividida de um modo 
conveniente, em duas componentes distintas: 
i) uma componente independente do tempo, a compo- 

nente geostrbfica, e que fica confinada na região for- 
çada abaixo da tempestade; 

ii) outra componente dependente do tempo, a compo- 
nente ondulatória com frequência quasi-inercial, e que 
é espalhada lateralmente. 

Quando uma tempestade move-se mais rápida do 
que a velocidade de fase da onda interna (c = (g'H)1I2, 
com valor tlpico da ordem de 2 mls) prevalece a segunda 
componente (Geisler, 1970; Price, 1983; Gill, 1984). As 
tempestades severas que são acompanhadas por fortes 
rajadas de ventos cobrem o espectro completo de fre- 
quências no domlnio das ondas internas. Quando a velo- 
cidade de translação da tempestade for menor do que a 
velocidade de fase da onda interna, há produção de cor- 
rentes quasi-geostrbficas. O caso limite é obtido quando 
a tempestade está parada e a resposta é um escoamento 
estacionário, geostráfico, forçado pelo vento (Orlanski & 
Polinsky, 1983). 

4. TIPOS DE MODELOS DE C.M. 

Assim, as camadas superiores do oceano estão 
constantemente submetidas aos efeitos atmosféricos na 
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interface ar-mar. Duas classes de modelos fundamental- 
mente distintos, os modelos integrais (ou de placa) e os 
modelos de viscosidade turbulenta, procuram simular o 
comportamento da c.m. sob condições forçadas (Elsberry 
& Garwood, 1980). A diferença mais significativa entre 
estes modelos 6 que, enquanto o modelo integral assume 
uma corrente uniforme na c.m., o modelo de viscosidade 
turbulenta assume a presença de um gradiente de veloci- 
dade media (cisalhamento). 

Nos modelos de placa (Kraus & Turner, 1967; Den- 
man, 1973; Niiler & Kraus, 1977) considera-se uma região 
totalmente turbulenta do oceano superior que está limi- 
tada acima pela interface ar-mar, e abaixo por uma mas- 
sa d'água que 6 dinamicamente est5vel. O vento e o fluxo 
de "buoyancy" intermitentes da superflcie são as fontes 
de energia mecãnica para a geração desta turbulência. 
Fluxos verticais pouco intensos abaixo da c.m., junta- 
mente com a alta intensidade da turbulência dentro da 
camada, resultam em uma aproximada uniformidade 
vertical na densidade e na velocidade média. Esta apa- 
rente homogeneidade 6 a raiz do termo placa. 

Os modelos de viscosidade turbulenta (Mellor & 
Durbin, 1975; Kundu, 1980) assumem que hA alguma 
mudança na velocidade com a profundidade, e que a 
transferência de momentum devido ao gradiente de velo- 
cidade pode ser modelado por um processo difusivo tur- 
bulento. Geralmente, para a parametrização dos fluxos 
turbulentos são usados os m6todos de fechamento de 
segunda ordem (Klein, 1980). 

Esta diferença fundamental entre modelos de placa 
e de viscosidade turbulenta pode não ser tão importante 
em condições atmosfbricas amenas, mas quando extra- 
poladas para tempestades, os perfis previstos pelos dois 
modelos podem ser significativamente diferentes (Gor- 
don, 1982). Não importa se modelo de coeficientes tur- 
bulentos ou se modelo de placa, o fato é que nos dois ti- 
pos de modelos há a necessidade de se parametrizar flu- 
xos turbulentos para se fechar o conjunto de equações 
governantes. Os dois tipos básicos de parametrizações 
comumente usados nos modelos de cm., até agora são: 

a) Transferência de momentum vla viscosidade tur- 
bulenta 

A id6ia desta transferhcia de momentum devido 
ao cisalhamento da velocidade origina-se da comparação 
com processos de difusão molecular. Nesta analogia, su- 
põe-se que a transferência turbulenta de momentum ser5 
proporcional ao gradiente m6dio da velocidade. O objeti- 
vo 6 determinar o coeficiente de viscosidade turbulento 
que apropriadamente traduza a relação entre cisalha- 
mento e tc.v., ou seja, estimar os valores das difusivida- 

des turbulentas K,. A falta de consenso em relação ao 
valor desses coeficientes, ou suas relações com outros 
parâmetros flsicos, tais como a estratificação, provocam 
incertezas nas teorias de coeficientes turbulentos para 
condições oceanicas. 

b) Transferência de momentum via balanço de e n a  
gia mecânica 

Nos modelos do tipo placa é usado o conceito de 
'entrainment" na base da c.m.. O estudo de processos de 
mistura que ocorre numa interface agitada apenas por 
um lado, mostra que não se cumpre a expectativa que 
esta agitação viesse a suavizar os gradientes interfaciais. 
Pelo contrArio, verifica-se que a interface torna-se mais 
nltida, com transferência de materia sempre do fluído 
não-turbulento para dentro do fluido turbulento, onde 
rapidamente torna-se bem misturado. Esse fenomeno 6 
chamado de "entrainment". HA basicamente dois tipos de 
mecanismos atrav6s dos quais ocorre o "entrainment" 
(Turner, 1968; Kantha & Phillips, 1977), sendo que os 
modelos de c.m. diferem entre si no peso atribuido a es- 
tes fatores: 
i) fluxos de calor, sal e momentum na superflcie do mar 

geram turbulência na camada superficial. Vórtices tur- 
bulentos a1 gerados, propagam-se para baixo, ate co- 
lidir com a interface de densidade existente na ce., fa- 
zendo com que haja uma deflecção desta interface, 
que por reação injeta fluido para dentro da c.m. (Kraus 
& Turner, 1967; Phillips, 1972; Denman, 1973; Gar- 
wood, 1977); 

ii) cisalhamento entre a c.m. e as águas profundas. Esta 
instabilidade de cisalhamento na c.e. provoca ondas 
de Kelvin-Halmholtz que, 3 medida que crescem, car- 
regam consigo fluido para dentro da cm., que 6 ime- 
diatamente misturado (Pollard et al., 1973: Price et al., 
1978; D'Asaro, 1978). 

A taxa de "entrainment". We, 6 a velocidade com 
que as partlculas de fluldos movem-se verticalmente na 
base da c.m. relativamente ao fundo da cm., e está rela- 
cionada com a aquisição líquida de massa d'5gua na c.m.. 
Esta taxa A obtida atrav6s da integração vertical da equa- 
ção da continuiade na cm., e 6 expressa por: 

onde h 6 a profundidade da c.m.,- < v > é a velocidade 
horizontal da c.m. medida na vertical, e w(-h) é a veloci- 
dade vertical na base da cm.. 

A espessura da camada pode mudar pela divergên- 
cia do transporte naquela camada, que 6 chamado de 
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"stretching", e pelo "entrainment". O "stretching" pode . -. 
E, = u r  ( & ) l t 2  cD1I2 E 

aumentar ou  decrescer h; o "entrainment" pode somente P o  
a 

causar o aumento da espessura da cm.. 

Se a geração da e.ct. não for suficiente para mis- 
turar o "buoyancy", que pode estar sendo adicionado à 
superfície do  mar, não haver4 "entrainment". Durante 
este processo, chamado "detrainment", o fluldo deixa 
a c.m. retendo os mesmos valores de "buoyancy" e velo- 
cidade quando da sua permanência na c.m.. Portanto, no 
processo de "detrainment" não se verifica saltos nos 
campos de velocidade e de "buoyancy" na base da c.m.. 

0 s  modelos do tipo placa, pelo fato de não reque- 
rerem perfis dentro da c.m., utilizam, para as parametri- 
zaçóes dos fluxos turbulentos nos limites superior e infe- 
rior da c.m., os princípios do  balanço de energia mecâni- 
ca. No entanto, a aplicação desses princlpios geram uma 
importante controvArsia, se A o balanço da energia cin6ti- 
ca do escoamento m6dio (Pollard et al., 1973; Thompson, 
1976), ou  se é o balanço da e.c.t. (Kraus & Turner, 1967; 
DeSzoeke & Rhines, 1976; Garwood, 1977) o responsAvel 
pela taxa de "entrainment". Esta taxa 6 a quantidade 
chave para a determinação da dinâmica da c.m.; se o flu- 
xo de "entrainment" não estiver certo, os fluxos interio- 
res da cm. não estarão corretos. 

5. BALANÇO DA E.C.T. E DA ENERGIA POTENCIAL 
NO OCEANO SUPERIOR 

As vBrias interaçóes que transferem energia entre a 
atmosfera e o oceano geram ondas internas, correntes, e 
modificam o perfil de densidade. O fluxo .de energia tur- 
bulenta a partir da atmosfera A especificado em termos 
da t.c.v.. Assim, a taxa de trabalho por unidade de Brea 
pela t.c.v. a 10 m de altura A: 

Sem contar que parte de E, 6 d i s ~ i ~ a u a  11" a i  a i iwa 

de alcançar a superfície do mar, desta relação vê-se que 
somente uma pequena fração 6 acoplada atrav6s da in- 
terface ar-mar. 

Do momentum transportado para dentro do ocea- 
no pela t.c.v., a maior parte 6 usada para gerar ondas su- 
perficiais (Dobson, 1971 l. Parte dessa energia ondulatória 
6 advectada para longe, parte é transformada em turbu- 
lência atravAs da arrebentação das ondas na superfície, e 
parte A transferida para as correntes de deriva. Além da 
arrebentação das ondas, normalmente são considerados 
três mecanismos para a produçáo de e.c.t. (D'Asaro, 
1985b): 

i )  produção por cisalhamento induzido pelo vento pr6- 
x imo a superflcie, que 6 normalmente parametrizado 
por u m  múltiplo de u:; 

ii) produção por cisalhamento na base da c.m.; 
iii) produção pela convecção devido aos fluxos superfi- 

ciais de "buoyancy". 
A e.c.t. gerada pode ser usada para aumentar a 

energia potencial da coluna d'água, atravAs da realização 
de trabalho contra as forças de flutuação, para aumentar 
a energia cinética do escoamento médio, e o restante 6 
dissipado. A taxa de aumento da energia potencial do 
oceano superior por unidade de Brea, Ep, devido ao tra- 
balho feito pela mistura, A aproximadamente uma fração 
constante m da taxa de energia turbulenta transferida 
para baixo pela t.c.v. a 10 m acima da superflcie (Turner, 
1969): 

No cAlculo de m estão impllcitas as suposições referentes 
ao coeficiente de arrasto CD. Tem-se então, 

onde ld A o m6dulo da t.c.v.,.pa A a densidade do ar pr6- 
ximo à superfici~oceânica, CD A o coeficiente adimensio- 
na1 de arrasto, e u a  A a velocidade do vento mAdio a 10 m 
de altura. 

A escala de velocidade apropriada para a Agua A: 

onde.po é a densidade de referência para a Bgua, e,u+ 4 a 
velocidade de fricção. 

Portanto, a taxa de transferência de energia turbu- 
lenta para a Bgua é: 

. , 

mudança na energia potencial m = 
taxa de produção de energia turbulenta pela t.c.v. 

0 s  valores de m podem ser estimados a partir de 
perfis de temperatura do oceano superior. Algumas su- 
gestões sobre esses valores são: m = 0,01 (Turner, 1969); 
m = 0,0015 (Kato & Phillips, 1969); m = 0,0012 (Denman, 
1973); m = 0,0039 (Halpern, 1974). A dissipação de ener- 
gia dentro da c.m. estB incluída na avaliação de m. No  
entanto, a dissipação deve ser tratada de modo explícito, 
se forem consideradas v6rias faixas de velocidade de 
vento ou trocas de calor na superflcie do mar. 

Antes de abordar as energias envolvidas na c.m., 
deve-se notar que hA duas quantidades básicas relacio- 
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nadas A t.c.v., mas que são diferentes quanto aos efeitos 
no oceano superior. A primeira é uz, que está relacionada 
A taxa total de produção pelo vento da energia turbulenta 
disponfvel para mistura nas camadas superiores do ocea- 
no. A segunda é a componente vertical do rotacional da 
tcrv., que está relacionada ao divergente da corrente de 
deriva (Ekman) superficial. 

Assim, u+ e rotzT estão diretamente relacionados a 
dois processos oceânicos distintos: a mistura vertical e o 
"pumping Ekman". 

a) Balanço da ECT 

A equação unidimensional que expressa o balanço 
da energia cinética média do movimento turbulento, por 
unidade de massa, e com a suposição que todos os fluxos 
que ocorrem na c.m. sejam verticais, é representada por 
(Gill, 1982): 

onde, 

As variaveis linhas são perturbações a partir da 
média para a densidade p, a pressão p, e as componentes 
de velocidade u, v, w nas direções x, y, z, respectivamen- 
te. A velocidade média Ü esta no plano xz. 

O significado dos termos em (6) é: 

Variação local da e.crt média. A e.c.t. 6 da ordem de 
312 u+, onde u: é a.velocidade de fricção na agua 
(Denman, 1973). Para ventos de 10 mls, u+ s 1 cmls. 
Para escalas de tempo da ordem de 1 dia, o termo 
aEk/dt é da ordem de I O - ~  cm2/s3. Comparado com 
valores, por exemplo, de E, esse termo é sempre me- 
nor do que 1% e a e.c.t. é suposta estar num estado 
quasi-estacionário (Niiler & Kraus, 1977; Davis et al., 
1981; Oakey & Elliott, 19821, de tal modo que conver- 
sões de energia são realizadas pela redistribuição en- 
tre os termos da direita de (6). 
Produção de èk pelo cisalhamento, onde somente é 
considerado o cisalhamento vertical da corrente hori- 
zontal. E o termo de conversão de energia cinética 
média Ek, e a e.c.t. Ek. 

Produção ou perda de ek pelo fluxo vertical - de "buo- 
yancy". Se este fluxo for para baixo, isto 6, w'b' < O, a 
e.c.t. diminui com o consequente aumento da energia 
potencial. É o termo da conversão entre e.c.t. e ener- 
gia potencial. 
O 19 e 29 termos de D compõem a divergência do flu- 
xo de e.c.t.. Representam uma redistribuição de ener- 
gia pela advecção turbulenta e pelo trabalho da força 
de pressão. 
Dissipação. U m  valor tfpico de e dentro da c.m., mas 
abaixo da zona de arrebentação das ondas, é da or- 
dem de 1 0 - ~  cm2/s3 (Grant et al., 1968). Já a escala de 
tempo característica da dissipação,,(~/v)112, onde v é a 
viscosidade, é da ordem de dezenas de segundos. 
Nesta escala de tempo não é importante a advecção 
de e.c.t.. 

Na hip6tese de Garwood (1977) a convergência do 
fluxo de e.c.t. na base da c.m. é proporcional a compo- 
nente vertical da e.ct, a e.c.t. total na c.m., e inversa- 
mente proporcional A distancia que esta energia é trans- 
portada, ou seja: 

onde m4 é um dos parâmetros que representam a efi- 
ciência dos processos de conversão de energia. Portanto, 
a partir de (6), se não considerarmos a produção de e.c.t. 
pelo cisalhamento do escoamento médio, tampouco a 
dissipação, tem-se para o estado estacionário da e.c.t.: 

- 
Assim, o fluxo de "buoyancy" na c.e., - w'b' (-h), 

6 função dos valores médios na c.m. da e.c.t., e da sua 
componente vertical. Isto permite incluir os efeitos da 
distribuição relativa da e.c.t. entre as componentes hori- 
zontal e vertical, esta dltima sendo importante no caso 
em que haja retração da c.m. (ah/at < 0). 

b) Balanço da Energia Potencial 

A energia potencial da c.m. por unidade de área é 
dada por: 

onde -D = -h = -6 é um nível imediatamente abaixo da 
c.m. em que os fluxos turbulentos e radiativos de calor 
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são desprezlveis, e z0 é um nlvel de referencia para a 
energia potencial. 

A equação de balanço para P é obtida da equaçlo 
da energia termodinamica que pode ser expressa como: 

onde q(z) R o fluxo do calor radiativo para baixo, a é o 
coeficiente de expansão tRrmica, e cp é o calor especifico 
para a agua do mar. 

A multiplicação da equação (10) por g (z - z0), e a 
integraçáo por partes, desde z = -D até z = 0, resulta: 

A quantidade Qo representa o fluxo Ilquido de calor 
na superflcie do oceano. Dentro do contexto da dinâmica 
da c.m., os termos A e B em (1 1 ) são considerados como 
influências externas para o balanço de energia potencial. 
O termo advectivo A é determinado primariamente pelas 
condições do oceano profundo, e o termo B pelas condi- 
ções atmosf6ricas. O termo C, que é fluxo vevtical de 
"buoyancy" integrado, mede a taxa do processo dinami- 
co interno. 

Quando se esta interessado na dinamita da c.m., 
pode-se escrever a energia potencial ajustada: 

Desta forma fica claro que: 

B 

com 

C~ - Qo = q (z = 0) + - w'p' (Z = 0) 
a (12) 

Uma representação esquemdtica do balanço de 
energia mecânica para a c.m. pode ser vista na Fig. 2. 

Figura 2. Balanço de energia mecânica para a camada de mistura oceânica, por unidade de 6rea da seção transversal 
da coluna d'dgua. 

CALOR El 

CISALHAMENTO E.C.T. HORIZ. 

+ f ? x ( - F ) d z  
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6. COMENTARIOS FINAIS 

A fim de se fazer uma análise crltica das principais 
limitações dos modelos de c.m. ocehnica, vamos classifi- 
car seus erros em quatro categorias: 
i) erros devido a incerteza nos cálculos das forçantes 

atmosfAricas; 
ii) erros devido as condições iniciais mal colocadas; 
iii) erros devido as limitações físicas do modelo, ou seja, 

suas hipóteses simplificadoras e aproximações; 
iv) erros devido à imprecisão das soluções numéricas. 

Na primeira categoria, um procedimento tlpico para 
especificar os fluxos de momentum e de calor na superfl- 
cie do mar A usar as equações aerodinâmicas globais que 
incluem necessariamente dados sobre velocidade do 
vento, temperatura do ar, temperatura do ponto de or- 
valho, cobertura de nuvens, temperatura da superfície do 
mar, além de valores empíricos de coeficientes adimen- 
sionais. 

H6 vários estudos específicos sobre avaliações 
quantitativas das influencias desses parâmetros sobre os 
cálculos das forçantes atmosfAricas através das fórmulas 
aerodinamicas globais (Friehé & Schmitt, 1976; Fissel et 
al., 1977; Foken, 1984; Stravisi & Crisciani, 1986). Um re- 
sumo das principais conclusões são repetidas aqui: 

A velocidade do vento 6 muito importante, pois seu 
efeito A triplo na dinâmica do oceano superior. Pri- 
meiro, que A a fonte indutora de correntes superficiais. 
Segundo, que provoca mudanças na profundidade da 
cm., porque a produção de e.c.t. A diretamente pro- 
porcional ao cubo da velocidade de fricção. Terceiro, 
que controla a transferência de calor latente e sensível 
entre a atmosfera e o oceano. 
A temperatura do ponto de orvalho A importante, pois 
entra no cálculo do fluxo de calor latente. 
A temperatura da supeelcie do mar A importante, pois 
ela é elevada 3 quarta potgncia no cálculo da emissão 
de radiação infravermelho. 
A temperatura do ar próximo à superfície, e a estima- 
tiva da cobertura de nuvens não d o  tão importantes 
como são os outros parâmetros, pois entram linear- 
mente no cálculo do fluxo de calor senslvel, e no ter- 
mo de aquecimento (radiação solar) ou resfriamento 
(radiação de onda londa), respectivamente. 
A seleção de um valor para os coeficientes adimensio- 
nais depende das condições específicas para as quais o 
modelo A proposto. Diante deste quadro empirico, A 
natural a existência de uma ampla faixa de valores en- 
contrados na literatura (Hidy, 1972) mas que, normal- 
mente, não levam em conta a estratificação da coluna 
d'água. 

Portanto, a incerteza na estimativa da t.c.v. A a 
. . 

fonte de erro em todos os modelos de previsão do com- 
portamento tArmico e dinamico do oceano superior, prin- 
cipalmente quando tratam de condições severas de ven- 
tos. 

Na segunda categoria, os estudos especificas sobre 
a influencia das condições iniciais nos modelos de previ- 
são, através do uso da técnica de assimilação de dados 
(Elsberry & Warrenfeltz, 1982), ainda não são conclusi- 
vos. No modelo de cm. desenvolvido por Martin (19821, 
para estudo da resposta do oceano 81 passagem do fura- 
cão Eloise, foi verificado que, embora houvesse algumas 
incertezas nas condições iniciais, os resultados foram ra- 
zoavelmente similares. No entanto, são poucos os traba- 
lhos onde 6 manifesta a preocupação em avaliar os efei- 
tos dos diferentes perfis iniciais de temperatura e de ve- 
locidade sobre a previsão da evolução da c.m.. 

Na terceira categoria, os modelos se distinguem 
pelas diferentes hipóteses e aproximações utilizadas em 
suas formulações. Podemos, no entanto, citar algumas 
dessas que geralmente são comuns aos diversos mode- 
los: 

a omissáo dos efeitos da salinidade na dinamica do 
oceano superior, o que não permite, por exemplo, 
considerar aspectos caracterlsticos da resposta do 
oceano a eventos atmosfericos como a precipitação 
(Miller, 1976); 
a mistura horizontal 6 representada por um termo de 
difusividade turbulenta, com coeficiente constante, 
que parametriza os efeitos dispersivos dos movimen- 
tos não resolvidos pelos modelos. Tem-se que admitir 
que o uso da difusividade turbulenta A uma pobre 
parametrização do efeito na mistura horizontal em um 
campo que A fortemente não-homogêneo; 
os coeficientes que representam a eficigncia da con- 
versão de e.c.t e potencial são emplricos, o que, por- 
tanto, são possíveis de alteração. Por exemplo, pode- 
se aumentar a influência do termo dissipativo o que 
conduziria a um afundamento mais lento da cm. 
quando esta A submetida a um intenso campo de 
ventos; 
ainda que o processo de "entrainment" A posslvel 
atravAs das adoções ad hoc e parametrizações do flu- 
xo de "buoyancy" na base da cm., estas parametriza- 
ções não tem nenhum suporte experimental incon- 
testavel. A sensibilidade dos resultados para as para- 
metrizações, dos processos de "entrainment", mistura 
horizontal, dissipação, deve ser objeto de estudos 
posteriores; 
instabilidades podem ocorrer quando algum parâme- 
tro dinâmico alcança um valor tlpico. 0 s  modelos de 
c.m. utilizam o niimero gradiente de Richardson (Ri), 
que, embora relacione grandezas termodinâmicas 
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(diferenças de densidade) com grandezas dinâmicas 
(cisalhamento vertical na velocidade), é inerente que 
seja muito dependente de dist8ncias~sobre as quais se 
estima os saltos nas variáveis' em jogo. É da adequa- 
ção dessas distâncias que se pode fazer com que um 
valor crftico seja alcançado ou não, o que se traduz em 
se basear em um critBrio não muito rigoroso para 
provocar ou não instabilidades na coluna d'água. 

Na quarta categoria, os esquemas numAricos em- 
pregados nos modelos devem garantir a estabilidade 
numérica sob todas as circunstâncias durante o perlodo 
de interesse para integração (Mesinger & Arakawa, 1976). 
AIBm disso, a imposição das condições de contorno A um 
ponto fundamental na adequação numBrica à realidade 
física. 

Modelos de previsão do oceano superior baseiam- 
se em problemas de valor inicial e de contorno, que são 

muito dependentes da disponibilidade das observações 
meteorológicas e oceanográficas. Em adição, os resulta- 
dos gerados por qualquer modelo devem ser compara- 
dos quantitativamente com observações oceânicas reais. 
PorBm, as interpretações desses resultados devem ser 
feitas com precauções pois, at6 o momento, a falta de 
dados adequados para simulações numBricas B o maior 
obstáculo para o desenvolvimento geral dos modelos de 
previsão da estrutura tArmica e dinâmica do oceano su- 
perior. 
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LISTA DE SIMBOLOS 

- "buoyancy" [m/s21. 
- velocidade de uma fase da onda de gravidade 

[mlsl. 
- coeficiente adimensional de arrasto. 
- calor específico a pressão constante [JlkgPK]. 
- espessura da região dominada pelas ondas [m]. 
- profundidade da base da camada de "entrain- 

ment" [ml. 
- fluxo de energia turbulenta imposta pelo vento a 

10 m de altura [W/m2]. 
- energia cinhtica turbulenta [m2/s2]. 
- energia cin6tica do escoamento m6dio [m2/s2]. 
- taxa de aumento de energia potencial do oceano 

superior [W/m2]. 
- taxa de transferência de energia turbulenta para a 

hgua [W/m21. 
- parametro de Coriolis [s-I]. 
- aceleração da gravidade [m/s21. 
- gravidade reduzida [m/s21. 
- profundidade da camada de mistura [m]. , 

- profundidade total do oceano [ml. 
- coeficiente turbulento de difusão vertical de mo- 

mentum [m2/sl. - 9  

P 
P 
q 

Qo 

rot 

Ri 
s 
t 

- parâmetros de conversão de energia cin6tica tur- 
bulenta. 

- pressão dinâmica [m2/s2]. 
- energia potencial do oceano superior [~/m']. 
- fluxo de calor radiativo na superfície do oceano 

[w/m2]. 
- fluxo de calor total na superfície do oceano 

[ ~ / m ~ ] .  
- rotacional. 
- número gradiente de Richardson. 
- salinidade [%o]. 
- tempo [SI. 

1 - temperatura [Kl. 
u - componente sazonal da velocidade da corrente 

oceânica [rnlsl. 
u+ - velocidade de fricção na superfície do mar [mlsl. 

Ua - velocidade do vento a 10 m de altura [rnlsl. 
v - componente meridional da velocidade da cor- 

rente oceânica [rnlsl. 
w - componente vertical da velocidade da corrente 

oceânica [mlsl. 

we - velocidade de "entrainment" [m/sl. 



Balanço de energia da camada de mistura superior oceânica - uma revisão 

direções Leste, Norte, para cima, no plano arte- 
siano, respetivamente. 
coeficiente de expansão termica [OC-'1. 

espessura da camada de "entrainment" [m]. 
taxa de dissipação de energia cinética turbulenta 
[m2/s31. 
coeficiente laminar de viscosidade [m21s2]. 
densidade da Agua do mar [kg/m3]. 

- densidade do ar [kglm3]. 
- tensão de cisalhamento do vento nas direções 

Leste e Norte, respectivamente [m2/s2]. 
V - operador diferencial nabla. 
< > - media vertical na camada de mistura. - - media temporal. 

- indicativo de quantidade turbulentas. 
o - fndice indicativo de valores de referhcia. 


